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PRO LOGO 

Ate trabajo ~ el resultado de 1 .. not .. elaboradas durtUJte 'Vtlrlos 

a/Jos para Ia Jmpartlclon de los cursos de Geologia Estructural en 

Ia Facultad de Ingenleria de Ia Unlversldad Naclonal Autonoma de 

Mhdco, tanto a nlvel de IJcencJatura como de maestria. Su 

contenJdo cubre los temas contemplados en el programs vlgente 

en Ia IJcenclatura de lngenlero Geologo Jmpartlda en esa Facultad 

e Jncluye otros que seguramente servlnin de consults a los 

p61ogos mexlcanos en el ejerclclo de su profeslon. El enfoque del 

IJbro comlenza por dellnlr que es una estructura en termlnos de 

la Mecanlca del Medlo Contlnuo y cuales son las estructuras 

prJmarJ.. en las rocas; ensegulda se dellnen las estructuras 

planares y las plegadas, con enfasls en su ubJcacJ6n en el espaclo 

y en su nomenclatura; posterlormente se tratan los temas de 

secclones estructurales y la red estereogniflca; despues, se 

abordan los temas de esfuerzo, deformaclon y las relaclones entre 

ellos, en ese orden porque asi es Ia secuencla que se presents en 

Ia naturaleza; y, llnalmente, con base en los conceptos anterlores, 

se expone un panorama de los estados de esfuerzo necesarlo. 

para que ocurra emplazamlento de rocas igneas en Ia corteza 

terrestre. 

Agradezco a1 Sr. Ing. Marlano Rulz Vazquez, Profesor de Ia 

Carrera de lngenlero Geologo de la Facultad de lngenleria de Ia 

Unlversldad NacJonal Autono.ma de Mexlco, por la eKbaustJva 

revlslon de este IJbro J' por sus atlnados comentarlo. J' 

observaclones. Espero que sea de utJIJdad a los estudlantes de 

Geologia y tamblen a los colegas cuyas especJalJdades sean 

dJstJntas a Ia Geologia Estructural, pero que segura.mente en 

algUn momento ban tenldo Ia necesldad de utnJ.zarla en su 

pnictlca profeslonal. 
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1.- <.QUE ES UNA ESTRUCTURA? • Una estructura es una discontinuidad en el material que Ia contiene. Bajo esta definicion es posible englobar 
todas aquellas estructuras que se mencionan cotidianamente en Geologia, como por ejemplo las estructuras sedi-
mentarias primarias, las estructuras de las rocas fgneas extrusivas e intrusivas, 11s estructuras de las rocas ____ metamorficas, 
o las utilizadas en Geologia Estructural, objeto de este libra. ' ; 

La anterior definicion essen cilia pero rigurosa y esta basada en los conceptos basicos de la Mecanica del Medio 
Continuo que establece que un material continuo es aquel en el que existe materia en todos y cada uno de sus sub­
voh1menes, en los que a su vez, Ia materia que los forma es idcntica a Ia del subvolumen contiguo. Si se analiza 
detenidamente esta definicion se comprendera que tal tipo de substancia no existe en Ia naturaleza, porque ninguno 
de los materiales que se conocen cs absolutamente continuo y todos contienen discontinuidades representadas por 
huecos entre atomos, a un nivel microsc6pico, o por ausencia de materia en poros, a un nivel macrosc6pico. 

Si se ace pta Ia condici6n de continuidad anterior, entonces es necesario establecer otras condiciones adicionales 
para efectuar un anal isis cuantitativo de las propiedades mecanicas de las rocas, las que evidentemente son di:scontinuas. 

Como los materiales continuos son ideates, se ha utilizado Ia tcorfa analftica aplicable a ellos con resultados 
muy aceptables en Geologia Estructural (Price, 1966; Ramsay 1967; Hobbs, Means y Williams, 1976; Means, 1976), 
pero clasificando a las rocas como materiales lwmogeneos, que son aquellos en los que las discontinuidades que 
contienen estan uniformemente distribuidas en todo su volumen, con Ia condicionante de que dependiendo de Ia escala 
a Ia que sean estudiados podnin ser catalogados como homogeneos o heterogeneos. En Ia ligura 1-1 se muestra el 
concepto de estructura con base en Ia homogeneidad de las rocas, considerando a estas como materiales aproxima­
damente continuos. 

i 

La Geologia Estructura/ es el estudio de Ia arquitectura de Ia Tierra y de su genesis. Tect6nica es un termino 
sin6nimo, pero en Ia actualidad cuando St< habla de tect6nica es para indicar un estudio que involuc:ra grandes 
extensiones de terreno, a menudo a nivel continental o del globo terraqueo, mientras que cuando se habla de geologia 
estructural es en el sentido de indicar un area con extension de algunos kil6metros cuadrados. Lo anterior no excluye 
el hecho de que Ia tect6nica utilice en forma muy importante los principios te6ricos de Ia geologia estructural. 

La geologia estructural esta intimamente ligada con much as otras disciplinas de Ia geologia y de otras ciencias, 
como son Ia estratigraffa, Ia sedimentologia, Ia petrologfa, Ia paleontologfa, Ia geocronologfa, Ia fisiograffa, Ia geo­
morfologfa, Ia foto~eologfa, Ia geoffsica y Ia topograffa, asf como Ia ffsica, las matematicas y Ia qufmica. Un estudio 
estructural resulta mutil si no se conocen las relaciones cstratigraficas de las rocas involucradas en Ia deformacion y, 
en terrenos muy pianos o cubicrtos densamentc por vegetacion, es practicamente imposible lograr una interpretaci6n 
estructural sino se cuenta con datos geoffsicos ode informacion del subsuelo derivada de Ia perforaci6n de pozos. 

El trabajo de un ge6logo estructural debe resolver cuatro aspectos fundamentales: a) lComo es Ia estructura?, 
b) lCuando se form6?, c) lCual fue Ia secuencia de dcformaci6n? y, c) lCuales fueron las condiciones fisicas que 
permitieron Ia deformaci6n? 

La primera pregunta debe ser contestada en terminos de Ia forma y dimensiones de la, o las estructuras 
respectivas, mientras que las tres ultimas interrogantes dcberan incluir deducciones relativas a Ia secuencia cronol6gica 
en que ocurri6 Ia deformaci6n y las condiciones de esfuerzo bajo las que las rocas se plegaron, se fracturaron, o se 
afallaron. . . I ' -
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2.- ESTRUCTURAS PRIMARIAS EN LAS ROCAS 
I .---~1 
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I 

En este capitulo se discuten aquellas estructuras de las rocas que estaban presentes antes de Ia deformaci6n. 
Tales discontinuidades se conocen como estrncturas primarias, porque son caracterlsticas originates tanto de rocas 
sedimentarias como igneas y son por lo tanto, el resultado de un proceso de dep6sito o de emplazamiento. Por otro 
lado, aquellas estructuras asociadas a una estructura mayor y que resultan de una deformaci6n o de metamorfismo, 
se les denomina estructuras secundarias. 

La importancia de las estructuras primarias puede explicarse en dos partes: en primer Iugar porque el obl"etivo 
fundamental es comprender Ia historia total de una roca y no solamente su htstoria dcformacional y, en segundo ugar, 
porque proporcionan datos esenciales acerca de Ia geometria inicial de las rocas, de lo cual dependera Ia forma que 
tengan estas despues de Ia deformaci6n. 

. La aplicaci6n pri~cipal de las estructuras primarias fn geologl, estrujural es Ia determinacion de Ia base y la 
cuna de una capa cualqUlera de roca. 

La estratificao:ion es la discontinuidad mas com6n de las estructuras primaria.s. Esta es sumamente 6til porque 
casi siempre es visible y porque permite establecer cual era Ia posicion horizontal de las rocas antes de ser deformadas, 
pero por sf sola no ayuaa a conocer cual era Ia base y cual era Ia cima del estrato en estudio. Para esto se dcben 
emplear otras estructuras primarias que indiquen las capas que fueron dcpositadas antes o despues de Ia de interes. 
Esta informacion es muy tm.Portante para la determinacion de las cstructur.as de un area cualquiera, ya que puede 
definir corrcctamente la postci6n de un plicgue que de otra manera serla err6neamente interpretado (Figuras 2-la y 
2-lb). 

Las hue/las de corriente, tambien conocidas como rizaduras, es el nombre que se ha asignado a aquel grupo de 
estructuras que se forman en medias subacuaticos o en medias subaereos. Su forma es semejante a olas u ondas y 
pueden variar en sus dimensiones des de unos cuantos millmetros ( microrintduras ), hast a vanos metros ( megariza­
duras), como es el caso de las asociadas a las dunas de arena. Las huellas drrriente se dividen en dos grupos: las 
de oscilaci6n y las de corriente (Figuras 2-lc y 2-ld). 

Cada una de estas rizaduras estan formadas internamente por gr s de estratificaciones cruzadas, otra 
estructura J?rimaria, las que indican el desarrollo y migraci6n de las huellas de corriente. Las estratificaciones cruzadas 
seran descntas mas adelante, pero es conveniente mencionar que estas no siempre est an presentes en todas las rizaduras, 
por lo que es necesario utilizar la geometria misma de estas. Por ejemplo, en las rizaduras de oscilacion siempre se 
observa que las crestas (Figura 2-le) muestran formas mas angulares que los valles, con lo cual se puede determinar 
con certeza Ia cima y Ia base de un estrato. Por otro lado, las rizaduras de corriente presentan formas similares en sus 
crestas y valles, por lo que es dificil determinar la base y la cima de la capa cuando esta se encuentra invertida. En 
este caso se pueden observar los valles de las rizaduras, en los cuales se depositan com6nmente los granos mas grandes 
y los minerales mas pesados, con lo que se puede determinar cual es Ia base~ cual es Ia cima del estrato en cuestion 
(Figura 2-lf). 1 

Se denomina estratificaci6n cruzada a Ia estratificacion en Ia que sus capas no son paralelas. Se encuentra 
presente en una gran variedad de sedimentos clasticos y terrigenos depositados por a~a o por viento y es muy 6til 
para determinar Ia base y Ia cima de un estrato (Figuras 2-le, 2-lf, 2-lg y 2-lh). Casi stempre permite determinar la 
posicion estratigrafica de una capa, excepto cuando es de tipo sigmoidal, caso que solamente puede resolverse si se 
tiene informacion adicional, como por ejemplo que se encuentre asociada a una discordancia erosional (Figura 2-lh). 

En Ia mayoria de las rocas clasticas y terrigenas existe una variaci6n sistematica en el tamaiio de grano de un 
estrato, de tal manera que el sedimento en un !ado de este se hace progresivamente mas fino hacia el otro lado del 
mismo. De ef>te tipo de estratos se dice que son graduados y generalmente, pero no siempre, el material mas grueso 
se encuentra en Ia base del estrato, o sea en su !ado mas antiguo (Figura 2-2a). A esta clase de estructura primaria se 
le denomina estratificacion graduada yes tam bien comun en calizas detrfticas, arcillas varvadas, tobas (particularmente 
cuando son depos1tadas en agua) yen rocas fgneas intrusivas. 

Se da el nombre de hue/las de base a ciertas irregularidades en Ia cima de un deposito, generalmente arcilloso 
o limoso, que son posteriormente conservadas como moldes en Ia base de un sedimento mas grueso, c:asi siempre 
arenoso, estratigraficamente depositado arriba del material fino;] Estas irregularidades representan el relieve de Ia 
superficie dellado inmediato anterior al deposito de arena y su origen se debe a varias causas. Algunas son el resultado 
de una corriente que erosiona ellecho de un rio, otras se deben a material que ha sido arrastrado en el fonda del 
media acuoso y otras pueden haber sido originadas por actividad animal, como huellas de dinosaurios, pajaros, ich­
nof6siles, etc. (Figuras 2-2b y 2-2c). 
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Se conoce como hue/las de carga a las estructuras que fueron dcsarrolladas en sedimentos suaves por una 

deformaci6n impulsada por acci6n de Ia gravedad. Estas estructuras se encuentran generalmente en el contacto entre 
rocas de grano ftno (lutitas) y rocas de grano mas grueso ( areniscas o conglomerados) que las sobreyacen. Son generadas 
cuando Ia arena o grava se bunde en el sedimento subyacente, el cual dcbido a su alto contenido de agua y su mayor 
ductilidad y men or densidad permite tal movimiento. Las form as que result an de este proceso varfan considerablemente 
y algunas variedades tienen nombres especfficos, como por ejemplo las llamadas bolas de arena (Figura 2-2d). 

Otro tipo muy com(m de estructuras prim arias son las fracturas producidas por perdida de volumen, el cual es 
causado por deshidrataci6n en el caso de las rocas sedimentarias y por enfriamiento en el caso de las rocas volccinicas 
(Figuras 2-2e y 2-2t). En ambos casos las fracturas tienden a cerrarse bacia Ia base de Ia capa . 

• 
,.,. Los rei/enos de canal son comunes en ambientes de dep6sito costeros y continentales y son muy utiles para 
" determinar Ia base y Ia cima de una secuencia sedimentaria (F'tgUra 2-2g). 

" 

~. 
~ 

En las rocas volcanicas es comun determinar Ia base y Ia cima de una colada utilizando estructuras prim arias, 
como son los cordones de flujo de Ia cima, las vesiculas de gas que qucdan atrapadas cuando Ia roca esta en estado 
lfquido y que van disminuyendo en abundancia bacia Ia base de esta, o tambien Ia zona de alteracion por calor que 
produce una colada en la roca subyacente (Figura 2-2b). 
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3.- DIRECCION E INCLINACION DE PLANOS Y CAPAS. DIRECCION Y BUZA­
MIENTO DE LINEAS. EXPRESION TOPOGRAFICA Y MEDICION DE 
ESPESORES DE CAPAS. DISCORDANCIAS. I • I· 

En geologia estructural es indispensable ubicar con precisi6n Ia posici6n de lineas y pianos en el espacio. Para 
lograr esto se utilizan dos Marcos d.e referenda: a) los cuatro puntos cardinal,s; norte, sur, este y oest_e y, b) un plano 
horizontal. · I I I . I 

La orientaci6n de un plano se define por medio de su rnmbo y su echado. Para cualquier superficie plana se 
dice que su rumbo es Ia direcci6n de Ia traza que forma este con un plano horizontal y su echado es el angulo de 
maxima pendiente entre el plano horizontal y Ia superficie en cuesti6n (Figuras 3-la y 3-lb). 

En cualquier superficie planar inclinada solamente habra una linea horizontal y una linea de maxima pendiente, 
ambas contenidas en el plano y perpendiculares entre si (Figura 3-la). 1 

El rumbo de una capa o superficie plana cualquiera se mide en el campo con una brujula en terminos de 
cuadrantes (NE, NW, SE, SW), o en terminos de azimuts (0°-36()0). Asi, Ia orientaci6n de Ia capa de la figura 3-la 
puede expresarse de alguna de las siguientes maneras: S-30°-E-60° al SW; N-30°-W-60° al SW; S-60°-W-60°; 330°-60° 
bacia 240°; 150°-6QO bacia 240°. Las notaciones anteriores se utilizan arbitrariamente de acuerdo a las necesidades del 
trabajo que se este desarrollando y su significado se desglosa a continuaci6n.l 

-
INTENSIDAD Y 

I RUMBODE DIRECCION OBSERVACIONES I 
LACAPA DELECHADO I 

S-30°-E 60°alSW 
I 

N-30°-W 60°alSW 
DIRECCION INTENSIDAD 

DELECHADO DELECHADO ""' 
S-60°-W 600 I 

t Notaci6n bastante pnlctica. Solo es necesario medir Ia direcci6n bacia Ia que se 
inclina Ia capay Ia intcnsidad del echado. Una Hnea perpendicular a Ia direcci6n 
del echado indica el rumba de Ia ca_Illl. 

RUMBODE INTENSIDAD DIRECCION 
i 

I 
LACAPA DELECHADO DELECHADO I I 

I 330° 600 bacia 240° I 
150° 600 bacia 240° 

Se denominat~chado aparente a un angulo, que no sea el de maxima pendiente, form ado entre la capa o superficie 
de estudio y un plano horizontal, en una direcci6n cualquiera (Figura 3-la). 

Se llama buzamiento ("plunge") de una linea al angulo que existe entre esa linea y un plano horizontal. La 
direccion de buzamiento de tal linea es el rumbo de su proyecci6n en un plano horizontal bacia Ia direcci6n en que se 
inclina Ia linea (Figura 3-lc). 

Se conoce como pitch o "rake" de una linea al angulo que existe entre ella y el rumbo del plano en el que esta 
contenida (Figura 3-ld). 

En Ia naturaleza Ia erosi6n de las rocas provoca que los estratos que las forman presenten expresiones 
topograficas caprichosas que son conocidas como patron del afloramiento. Dependiendo del patr6n de a11oramiento 
es posible medu el espesor de una capa directamente en el campo, ~n donde este puede ser muy simple, como en el 
caso de una capa vertical, o muy complicadoJA continuaci6n se revisaran los casos mas sencillos y los metodos mas 
usuales para reconocer las actitudes de cuerpos planares y tabulares y medir su espesor, a partir de su expresi6n 
topografica. 

Se denomina espesor verdadero de una capa ala distancia que existe entre Ia base y la cima de l&misma, medida 
perpendicularmente a ambas superficies. I 

'"""" El caso mas simple en el que es posible medir el espesor verdadero ~e una capa es aquel en el que Ia capa es 
vertical y Ia topografia del terreno es horizontal (Figura 3-2a). J J 1 
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., Un caso un poe mas cclmplicado e~. e e capa se encuentra hori~~ntai; en'erque sino se encuentra 
un afloramiento en algun arroyo o cation, no seria post le medir su espesor verdadero (Figura 3-?b). 

Pero el caso mas comun y con un grado de complejidad mayor es aquel en el que una capa se encuentra inclinada 
(Figura 3-2c). El afloramiento de la capa indicara un espesor mayor que el verdadero, por lo que se conoce con el 
nombre de espesoraparente. La anchura del afloramiento depende del espesor verdadero de la capay de Ia intensidad 
del echado. Cuando se presenta esta situaci6n, el espesor verdadero se calcula con trigonometria como se muestra en 
Ia figura 3-2d. I I 

En la pr~ctica d muy frecuente encontrar que las capas o estratos de una secuencia estratigrMica afloran en 
terrenos inclinados, como por ejemplo en las Iader as de cadenas montaiiosas. En estos casos, las capas van a presentar 
expresiones topograficas que dependen primordialmente de su inclinaci6n y de Ia inclinaci6n de Ia superficie del 
terreno. Los casos mas sencillos, considerando una topografia muy suave, se ilustran en Ia figura 3-3. N6tese en las 
figuras 3-3a, 3-3c y 3-3d, que Ia expresi6n topoe;rafica de Ia capa exhibe afloramientos angulares, mientras que una 
capa vertical (Figura 3-3b) presenta un afloramtento recto. 

Las relaciones q~e existen entre Ia expresi6n topognifica de una capa y su echado es lo que se conoce como 
"regia de las v 's", por medio de Ia cual es posible determinar cualitativamente el rumbo y el echado de un estrato. Los 
casos mas ilustrativos son aguellos en los que una capa tiene una inclinacion a favor de Ia pendiente (Figura 3-3d) y 
en contra de Ia pendiente (Figura 3-3c). Sin embargo, hay que ser cuidadoso en el caso de capas horizontales (Figura 
3-3a), pues puede llegarse a confusiones. 

Hasta aqui se ha analizado de una manera cualitativa Ia forma de encontrar el rumbo y el echado de una capa, 
pero para obtener cuantitativamente esos datos estructurales se utiliza el metodo de los tres puntos, en el que es 
absolutamente indispensable trabajar con un mapa geologico que contenga curvas de nivel. Cuando solo se tiene un 
mapa litologico sin curvas de nivel y sin datos estratigraticos, es imposible interpretar correctamente el comportamiento 
de las rocas en el subsuelo y cualquier representacion sera altamente especulativa (Figura 3-4b). 

Supongase que con los datos del mapa geologico de ia figura 3-4a se desea conocer el rumbo y el echado de 
Ia capa "L". El procedimiento a seguir es trazar una lfnea que una los puntos "I" y "m", que es el rumbo de Ia capa "L", 
mientras que Ia direccion del echado verdadero de esta esta indicado por Ia linea que une los puntos "n" y "o". La 
intensidad del echado verdadero se obtiene por medio de una simple operacion trigonometrica. 

Una discordancia es una superficie de erosion ode ausencia de dep6sito que pone en contacto estratos mas 
jovenes con rocas mas antiguas. Esta discontinuidad es el resultado de procesos tectonicos, erosionales ysedimentarios, 
por lo que son tambien importantes para los estudiosos de Ia estratigrafia y de Ia sedimentologia. 

Una discordancia es una superficie irregular que es importante en geologia estructural porque cambia Ia 
geometria de los cuerpos de roca y consecuentemente, despues de Ia deformaci6n, genera estructuras diferentes. 
Tambien es importante para deductr Ia evolucion tectonica de una region. 

En este libro no se aborda a las discordancias a profundidad porque no son parte del objetivo del mismo, por 
lo que solamente se ilustran las mas comunes (Figura 3-5). 

Existe un caso de discordancias que vale Ia pena analizar un poco mas a fondo y es el de las denominadas 
"lfneas de tiempo", que es un concepto muy utilizado en estratigrafia sismica. En Ia figura 3-5c se ilustra una secci6n 
idealizada de Ia zona limitrofe de un contmente, en Ia que un rio aporta grandes cantidades de sedimentos al mar. 
Una linea de tiempo representa Ia topografia de una regi6n en un momento dado, en realidad, se trata de una superficie 
irregular. Notese que entre las lineas de tiempo "1" y "2" (line.as gruesas) transcurrio un lapso en el que bubo dep6sito 
en Ia "ZONA A" (sombreada), mientras que en Ia "ZONA 8" no se sediment6 material alguno. 

El ejemplo anterior es importante en geologia para explicar el concepto de ausencia de sedimentaci6n, pero 
tambien es 1mportante en geologia estructural porque a porta un mecanismo para comprender que no todos los cuerpos 
de roca son tabulares y que su geometria inicial sera esencial en las formas de las estructuras que resulten despues de 
una deformaci6n. Para Ufa discusi6n mas profunda sobre Ia geometria de cuerpos sedimentarios y su influencia en Ia 
formaci6n de pliegues, c~nsultar el trabajo de Padilla y Sanchez (1985). I 
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Las fracturas, jJntas y }alias son e~tructuras resultantes ~e un comportamiento quebradizo, en el que bloques 
de roca son desplazados, uno con respecto a otro, a traves de estrechas discontinuidades aproximadamente planares. 
Estas pueden ser llamadas{·untas o diaclasas (am bas son sinonimos a las denominadas "fisuras"), si Ia componente de 
desplazamiento paralela a plano de discontinuidad es cero, o tan pequefia que es indistinguible a simple vista. Si la 
componente de desplazamiento paralela al plano de Ia discontinuidad es mayor que cero, o suficientemente grande 
para ser apreciada a simple vista, entonces se denomina a Ia estructurafal/a. Dicho de otra manera, si el movimiento 
entre los bloques adyacentes a Ia discontinuidad es perpendicular a esta, se trata de una fractura, junta o diaclasa, 
pero si el movimiento es paralelo a Ia discontinuidad, entonces se trata de una faUa. 

La mayori'a de las juntas y fall as son iniciadas a partir de fracturas en las que se ha perdido la cohesi6n original 
de Ia roca. Despues del fracturamiento inicial, muchas juntas y fallas pueden ser parcial o totalmente rellenadas por 
miner ales secundarios, que al paso del tiempo se convierten en indicadores importantes de Ia historia de las estructuras] 
En este capftulo se discutinin y analizanin los diferentes tipos de discontinmdades planares que constituyen el grupo 
de las juntas y fallas, asf como tam bien su origen y asociaciOnes con otras estructuras. 

Las juntas son el resultado de perdida de volumen o de que Ia roca es sometida a un estado de esfuerzo 
compresional o tensional. 

Las juntas causadas por una perdida de volumen en Ia roca pueden asociarse a dos tipos de litologias: sedi­
mentarias o igneas. Las asociadas a rocas sedimentarias se conocen con el nombre de fracturas de desecacion y se 
originan en diversos tipos de sedimentos, generalmente de grano fino, los cuales al ser expuestos a condiciones subaereas 
despues de haber sido depositados en agua, se deshidratan por evaporaci6n e infiltracion y pierden volumeu...Jo que 
P.roduce contracciones mayores en Ia superficie y menores a profundidad, generando formas pentagonales, como se 
dustra en el capitulo 2 (Figura 2-2e). 

Las juntas desarrolladas en rocas igneas a causa de una perdida de volumen por enfriamiento, tienden a formar 
prism as de forma hexagonal, mas conocidos como juntas column ares. Est as son mas comunes en rocas volcanicas (Ver 
figura 2-2£), pero tambien son abundantes en diques y mantos. 

Las juntas que se desarrollan en cuerpos intrusivos y que tam bien son causadas por perdida de volumen debido 
a enfriamiento, se denominan diaclasas. , 

Por otro lado, las juntas que resultan de Ia aplicacion de un estado de esfuerzo no estan reStringidas a alg6n 
tipo particular de roca, pero si estan intimamente ligadas a otras estructuras, como por ejemplo pliegues (Figura 4-la). 

Es import ante hacer notar que las juntas se forman en direcciones perpendiculares a a 3 bajo diferentes con­
diciones: cuando el valor total de a 3 es de tension, en cuyo caso las juntas son llamadas juntas de extension verdadera; 
cuando el valor total de a 3 es com presivo pero de tal magnitud que permite esfuerzos de tension locales; o bien, cuando 
el valor total de a 3 es compresivo pero Ia presion de poro, o intersticial, es suficientemente grande para hacer que el 
esfuerzo efectivo (an- p) sea de tension. Estas condiciones se discuten a profundidad en el capitulo 10. 

Como ya se meMiono anteriormente, unafalla es una discontinuidad planar entre bloques de roca que han 
sido desplazados, uno con respecto a otro, en una direcci6n paralela a Ia discontinuidad (Figura 4-lb). 

Una zona defalla es una porcion tabular que contiene varias fallas paralelas (Figura 4-lc). 

Una zona de cizalla, en el sentido empleado aqui, es una zona a traves de Ia cual dos bloque~de roca han sido 
desplazados de Ia misma manera que una falla, pero sm que haya ocurrido rompimiento (Figura 4-ld). Asi, una zona 
de cizalla puede ser asociada a un comportam1ento ductil, mientras que una zona de falla es caracterizada por un 
comportamiento quebradizo. 

Las rocas que se encuentran inmediatamente arriba y abajo de una fall a con una inclinaci6n cualquiera, excepto 
vertical, son denominadas bloque de techo, o del alto y bloque de piso, o del bajo, respectivamente.LEI vector de 
desplazamiento que conecta puntas originalmente contiguos se conoce como desplazamiento neto de Ia falla; este 
puede ser descompuesto en dos componentes conocidas comunmente como desplazamiento a rnmbo de Ia falla y 
desplazamiento en direccion del echado de lafalla (Figura 4-le). 

Una falla en la cual su desplazamiento neto es paralelo al rumbo del plano de falla es denominadafa//a de 
transcu"encia ofal/a de desplazamiento lateral (Figuras 4-2a y 4-2b). Una falla en la cual su desplazamiento neto es 
paralelo a la direccion del cchado del plano de fall a se conoce como fall a de desplazamiento a rnmbo del echado (Figura 
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4-2c). La diferencia fundamental entre estos dos tipos de fallas es desde luego, Ia direcci6n en que ocurri6 el des­
plazamiento, pero tambien lo es Ia inclinaci6n del plano de falla, el cual sera siempre muy inclinado o vertical en las 
fallas de transcurrencia, mientras que para las fallas de desplazamiento a rumbo del echado, la indiPaci6n del plano 
de falla sera siempre menor, generalmente entre 45° y 70°. I • 

Se dice que una falla de transcurrencia es dextral o sinistral, si el movimiento relativo entre los bloques a ambos 
lados del plano de falla es derecho o izquierdo, respectivamente (Figuras 4-2a y 4-2b). 

Una falla en Ia que su desplazamiento neto noes paralelo al rumbo ni al echado del plano de falla, se denomina 
fa/la oblicua (Figura 4-1e). 

Las fallas que tienen una inclinaci6n mayor a 45° son denominadasfa/~rs de angulo alto, mientras que las que 
tienen una inclinaci6n menor a 45° son llamadas fallas de tingulo bajo. 

Unafa/la nonnal es una falla de angulo alto en Ia que el bloque de techll> se ha desplazado bacia abajo respecto 
al bloque de piso (Figura 4-2c). 

. Una fall~ _in versa es tambi~n una. falla de angulo alto o bajo, en la cual[ el bloque de techo seha movido bacia 
arnba con relac10n al bloque de ptso (Ftgura 4-2d). . ,A 

Un bloque que se ha movido bacia abajo con respecto a sus bl09,ues adyacentes y que esta separado de estos 
por fallas normales de angulo alto se denomina graben. Los bloques adjuntos que se encuentran relativamente mas 
altos se conocen como horsts (Figura 4-2e ). 

Wilson (1965) defini6 un nuevo tipo de falla para explicar las gran des fracturas que se conodan indirectamente 
en el piso oceanica y que no era posible explicar dentro de las clases de fallas que se habian identificado basta ese 
momenta. Unafal/a transfonnante es aquella estructura que se forma cuando dos crest as oceanicas ( cadena submarina 
de volcanes) generan corteza oceanica, agregando material a las placas a uno y otro lado de las crestas. En la figura 
4-2f se presenta un esquema simplificado para ilustrar este concepto. Para explicar el funcionamiento es indispensable 
establecer dos condiciOnes: 1) las dos crestas estan fijas y 2) las dos crestas aportan material ascendente a Ia misma 
velocidad. Bajo este marco de referencia, despues que ha transcurrido un lapso de tiempo "tf, se habra agregado a 
las placas una franja de corteza (zona con cruces); despues del tiempo "ti', se habra agregado otra franja de corteza 
(zona con lineas); para finalmente, despues de transcurrido el tiempo ''1;3", se habra agregado a las placas otra franja 
mas de corteza (zona con puntos). Si se observa con detenimiento el dtagrama de la figura citada, se notara que la 
falla de transcurrencia tiene tres segmentos principales: uno activo que vade cresta a cresta, o sea entre los puntos 
"A" y "B" (tramfonnante activa), y otros dos en los que ya no hay desplazamiento paralelo al plano de falla, porque en 
los segmentos A-C y B-D las placas se mueven a Ia misma velocidad y solo estan separadas por una discontinuidad 
que se denomina transfonnante muerta 1 

Una cabalgadura es una falla inversa de angulo bajo, en Ia que su desplazamiento neto es del orden de 1 a 10 
Km. Un sobrecorrimiento es tam bien una falla inversa de angulo bajo, en Ia cual su desplazamiento neto es del orden 
de 10 a 50 Km. Por ultimo, una napa es tambien una falla inversa de angulo bajo, en la que su desplazamiento neto 
es de mas de 50 Km. 

Asociadas a estos tipos de grandes fallas se encuentran estructura!l_ como las ventanas tectonicos, que son 
aquellos afloramientos de las rocas que se encuentran abajo de una cabalgafi~ura, sobrecorrimiento o napa. Por otro 
lado, una clipa es un bloque de roca perteneciente al a/6ctono, que ha sido erosionado y que se encuentra totalmente 
rodeado por rocas mas j6venes del aut6ctono (Figura 4-3a). 

Se llama decollement a aq uella zona de discontinuidad, o plano de falla, a lo largo de Ia cual una secuencia de 
roca se desprende de las rocas que Ia subyacen y se desliza por gravedad (Figura 4-3b). La traducci6n literal de la 
palabra francesa decollement significa desprendimiento en Castellano. Para que se produzca un decollement es 
necesario que exista alglin lubricante (evaporitas, lutitas, etc.) en Ia base del al6ctono. 

En la!i regiones en las que se encuentran principalmente estratos horizontales de rocas clasticas y terrfgenas 
(i.e. planicie costera del noreste de Mexico), se desarrollan frecuentemente Unas estructuras conocidas como fa/las de 
crecimiento (Figura 4-3c). Este tipo particular de discontinuidades son fallas normales, a traves de cuyo plano de falla 
existe un incremento subito del espesor de unidades litoestratigraficas. En elias el desplazamiento neto es variable 
siendo mayor bacia Ia parte baja del plano de falla y nulo en Ia parte superior de este. Tales caracteristicas son debidas 
a que las fallas se origin an por una sedimentaci6n rapida, que acumula gran cantidad de sedimentos en alguna depresi6n 
o rrregularidad del ~ondo marino, el cual es comprimido por gravedad causfindo un hundimiento contemporaneo al 
fallamiento. · I -- - -- 1 
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La determinacion completa del desplazamiento neto de una falla cualqui~ra, requiere del conocimiento absoluto 
de la posicion de puntas contiguos o de horizontes indices, localizados a ambos lados de Ia falla. Asf se podra invertir 
el movimiento de Ia falla y se 1ograra, teoricamente, volver a colocar esos puntas en su posicion ori~nal despues de 
medir Ia distancia que se movieron a lo largo del plano de Ia discontinuidad. En Ia practica Ia med1cion del despla­
zamiento de una falla se considera casi siempre como aproximada, con excepcion de algunos casas muy especiales. 
Los ejemplos de las figuras 4-4a y 4-4b ilustran dos casas diferentes de fallamiento, en los que si no se cuenta con 
datos suficientes se puede llegar a confusiones acerca de la direccion de desplariento de Ia estructura y aim del tipo 
de falla de que se trate. :, 

J Como en la practica geol6gica no es comun disponer de horizontes marcadores o indices tan precisos como 
los de las figuras 4-4a y 4-4b, entonces es necesario utihzar otro tipo de caraleristicas para poder estimar el de.spla­
zamiento de una falla. Casi siempre se emplean caracteristicas lineares o pl nares que pueden estar representadas 
por intersecciones de diques, estratos con htologias o fosiles distintivos, ejes e pliegues, o fallas preexistentes. 

Las zonas de falla estan generalmente rellenas con fragmentos de material conocidos como brechas, o 
. microbrechas si el material es fino. Cuando el material que com pone las microbrechas es suave se les denomina pugs 
o gouges, mientras que cuando el material que las com pone es duro y forma hojuelas que muestran un flujo, entonces 
se les llama milonitas. Si la estructura de flujo esta muy bien desarrollada y ha sido sujeta a recristalizaciones, se dice 
que se trata de blastomilonitas. Otra clase de relleno asociado a pianos de falla es aquel material de apariencia vftrea 
que forma una pelfcula en algunas grandes fallas y que ha sido formado a consecuencia de un recalentamiento por 
friccion; a este material de relleno se le conoce con el nombre de seudotaquilitas. 

Las estrfas, surcos formados por fricci6n a lo largo de un plano de faUa, son una caracteri'stica muy com(m y 
de gran utilidad para determinar Ia direcci6n de desplazamiento de una falla. Dichas estri'as, junto con los esca/ones 
de fal/a que se encuentran un posici6n perpendicular a estas, son de los po¢0s criterios validos para determinar Ia 
direcci6n del deslizamiento de una falla en un afloramiento (Figura 4-4c). 

Otro indicador muy util del sentido de desplazamiento de una falla es .la flexion que se desarrolla en las capas 
adyacentes al plano de Ia misma. Estas estructuras asociadas se conocen con el nombre de pliegues de a"astre. Cuando 
la curvatura es en el mismo sentido que el desplazamiento de la falla se dice que el arrastre es normal. Cuando sucede 
lo opuesto el arrastre es inverso (Figura 4-4d). 
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5.- PLIEGUES. NOMENCLATURA Y fLASIF~CAC~ON. 1 

Los pliegues son una manifestaci6n espectacular del comportamiento ductil de las rocas y probablemente Ia 
mas comun. Estas estructuras se forman bajo diferentes condiciones de esfuerzo, presi6n confinante, temperatura y 
velocidad de deformaci6n, como lo atestigua su J?resencia en rocas sedimentarias, fgneas y metam6rficas. La presencia 
de pliegues en cualquier tipo de roca implica ctertamente al~un tipo de deformaci6n ductil, aunque es conveniente 
recordar que Ia ausencia de pliegues no siempre indica ausencta de deformaci6n, ya que esta puede efectuarse a traves 
de deformaciones internas del material. 

El objetivo principal de este capitulo es introducir al lector a los -conceptos elementales de nomenclatura y 
clasificaci6n de pliegues, por lo que para un tratamiento m:is profundo del tema se su~ere consultar los trabajos de 
Biot (1961), Donath y Parker (1964), Fleuty (1964), Handin eta/. (1976), Ho~bs et al. (1976), Turnery Weiss (1963) 
y Ramsay (1967), entre los mas destacados. 

Con base en el estudio de Ia deformaci6n de una sola capa en experimentos de laboratorio, se han alcanzado 
varias conclusiones que son validas como modelos comparativos para el mejor entendimiento de la mecanica del 
plegamiento en Ia naturaleza. Una de las conclusiones mas importantes alcanzadas a partir del plegamiento de una 
sola capa,__es que existe una relaci6n directa entre el espesor de Ia capay Ia longitud y amplitud de onda del J?liegue 
resultant~ Asf, Biot (op. cit.) (Figura 5-1a) lleg6 a Ia conclusi6n de que una capa debera desarrollar una long~tud de 
onda dada por Ia f6rmula: 

W=n·t)E!F(l-vf) ' en donde "W" es Ia longitud de onda del pliegue, "t" el espesor de Ia capa, "E'' el m6dulo de Young de la capa, "F' la 

~ 

fuerza que produjo el pliegue y "v" la relaci6n de Poisson para la capa. '! 
Tambien a partir de este tipo de experimentos se estableci6 que al plegar una sola capa existen tres zonas 

sujetas a diferentes estados de deformaci6n: 1) una zona de compresi6n en Ia parte interna del pliegue; 2) una zona 
de extensi6n en Ia parte externa del pliegue; y 3) una zona neutral, en donde no existe compresi6n ni tensi6n y que no 
esta ubicada en la parte media de la capa (Figura 5-lb). · ' 

Pero los pliegues formados en rocas bajo condiciones naturales conststen siempre de varias capas y no s6lo 
una; ademas, todas las capas que forman un pliegue pueden tener propiedades mecanicas diferentes y, por consiguiente, 
unas capas son mas competentes que otras, es decir, tienen una mayor viscosidad que otras. Estos conceptos Ilevaron 
a Biot (ibid.) a proponer el concepto de longitud de onda dominante para una capa de viscosidad "ll1" y un espesor "t", 
embebida en una matriz de viscosidad "ll 2" (Figura 5-lc). La longitud de ond, dominante de tal capa esta dada por 1a 
formula . . ... _ . 

Wd= 2t· n· 3)~t 1 /6J.l2 
Por otro lado, cuando se pliegan varias capas ocurre un proceso muy importante conocido como deslizamiento 

interestratal, osea aquel deslizamiento que se lleva a cabo entre capay capa (Ftgura 5-2a), ademas de que el radio de 
curvatura del pliegue va decreciendo bacia la parte interna del mismo. St se incrementa mas Ia deformaci6n, se observara 
que se comienza a desarrollar un problema de espacio en Ia parte interna del pliegue (Figura 5-2b). Segun sean las 
caracteristicas mecanicas de las rocas involucradas, en Ia parte interna del plie~ue se resolvera el problema de espacio 
por medio de plegamiento secundario (Figura 5-2c), o plegamiento secundarto y fallamiento (Ftgura 5-2d). 

Hasta aquf se ha supuesto que las capas de Ia secuencia plegada se deslizan libremente, una con respecto a 
otra, asf, como tam bien que pueden "fluir" y que el sentido del deslizamiento interestratal es el ilustrado en Ia figura 
5-2e. Pero Handin et al. (1976), han demostrado experimentalmente que esto noes totalmente correcto, con un modelo 
muy simple que esta basado en Ia restricci6n de que las capas que van a ser plegadas deben estar adheridas a las 
paredes del aparato que va a deformarlas (Figura 5-2f). Bajo estas ctrcunstancias las capas se deslizaran en una direcci6n 
opuesta al caso en el que se pudieran mover Jibremente. A este senti do de deslizamiento entre los estratos se le ha 
denominado desplazamiento interestratal "anti-cltisico", aunque es realmente el sentido correcto en Ia naturaleza. 

· Las estructuras desarrollaJas en las capas de este modelo (Figura 5-2f), son exactamente coincidentes con las 
estructuras que se desarrollarian en el caso de plegamiento de una sola capa (Figura 5-1b), esto es, una zona de 
exlensi6n, una de compresi6n y una neutra. 

En la literatura existen varias propuestas de nomenclatura y clasificaci6n de pliegues; Ia mayorfa de ellas se 
basan en Ia descripci6n de la forma de las estructuras en secci6n transversal y s6lo algunas estan enfocadas a Ia genesis 
de los I_?liegue.s. En este c.apitulo. se.analizaran Ia~ propuestas.que sol mas u~lizadas en Ia practica l •.. q. ue combinadas 
entre s1 permtten denommar y clastficar con clandad a los phegues. 1 1 
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La geollletrfa de una superficie curviplanar puede ser relativamente simple o muy complicada, por lo que es 

preciso definir algunos terminos de uso comun en geologia estructural, que son basicos para el analisis del plegamlento. 
La figura 5-3 muestra las partes principales de un pliegue. 

En un plie~e existen varias lineas y pianos que es necesario conocer para determinar con precisi6n tanto su · 
forma como su ub1caci6n en el espacio. A continuaci6n se defincn los tcrminos de uso frecuente en relaci6n con estas 
estructuras. 

Una antifonna 'o una sinforma se definen· como aqueJJos pHegues en ios que se desconoce Ia secuehcia 
estratigrafica de las rocas que los conforman, es decir, nose sabe cual cs Ia edad de los estratos (Figura 5-3a). 

Cuando se conoce Ia secuencia estratignifica de las rocas que constituyen a Ia estructura, se dice que: un 
anticlinal es un pliegue convexo bacia arriba, en el que los estratos mas antiguos cstan ubicados en Ia parte interna, o 
nucleo, y los mas jovenes se localizan en Ia parte externa de Ia estructura, mientras que un sine/ina/ es un pliegue 
concavo bacia arriba, en el que los estratos mas j6venes estan ubicados en Ia parte interna, o nucleo, y los mas antiguos 
se localizan en Ia parte externa de Ia estructura (Figura 5-3b ). 

Un pliegue es simetrico cuando su plano axial lo divide en dos partes iguales (Figura 5-3d). En el caso contrario 
se dice que el pliegue es asimetrico (Figura 5-3e). 

· La posicion del plano axial puede ser vertical, horizontal o inclinada y esta definida por su rumba e inclinaci6n, 
en Ia misma forma en que lo esta Ia posicion de un estrato. Sin embargo, en mucbos pliegues existe una superficie 
axial no plana que puede ser alabeada, en cuyo caso su rumba y su inclinaci6n variara de un Iugar a otro. 

Se de nomina ejele/ pliegue a Ia Hnea de intersecci6n entre Ia superficie o plano axial y cualquier estrato (Figura 
5-3c). Asf, es obvio que n pliegue contendra mucbos ejes, uno para cada estrato, pero como esos ejes son parafelos 
entre sf, basta con ubic uno de ellos para definir Ia posicion de Ia estructura. 

Los limbos of/ancos de un pliegue son los costados de este y,se extienden desde el plano axial de una cresta 
basta el plano axial de un seno o valle (Figura 5-3d). De acuerdo a lo. anterior, el flanco de un anticlinal sera a su vez 
el flanco de un sinclinal y viceversa. 

La cresta y el seno de un pliegue son las Hneas ubicadas en Ia parte mas alta y mas baja de Ia estructura (Figuras 
5-3c y 5-3d). Como en el:caso del eje, en un pliegue existen mucbas crestas y senos que definen las superficies o plano!! 
correspondientes. 'En las diversas aplicaciones de Ia geologia Ia distincion entre plano axial y plano crestal o del seno 
no es importante, pero Ia diferencia entre ellos si lo es en Ia geologia petrolcra yen Ia geobidrologia, disciplinas en Ia 
que los bidrocarburos y el agua tienden a acumularse en esas partes de los pliegues. 

Se dice que un co~· unto de pliegues asimetricos present a una vergencia cuando sus pianos axiales est an inclinados 
en Ia misma direcci6n y an sido generados por un par de fuerzas de sentido contrario que actuan en un mismo plano, 
pero no en un mismo e e (Figuras 5-3f y 5-3g). Cuando el giro relativo del par de fuerzas es en el sentido de las 
manecillas del reloj se ce que Ia vergencia es dextral; cuando es en el sentido opuesto, se dice que Ia vergencia es 
sinistral. 

Para describir y clasificar cabalmente a un pliegue es necesario conocer los datos siguientes: 

a.- Que tan abierta o apretada es Ia estructura. 

b.- Cual es Ia geometrfa de sus crestas u sus flancos. 

c.- Como ba variado el espesor de los estratos que contiene. 

d.- Cual es Ia direccion y buzamiento de su eje. 

e.- Cual es el rumba y Ia inclinacion de su plano axial. 

,..,-,... I 
A continuaci6n se discuten cada uno de estos aspectos y las clasificaciones y nomenclatura m~s utilizadas. 

· Para definir lo apretado o lo abierto de un pliegue es necesario utilizar un elemento descriptive denominado 
angulo inter/imbos (Figura 5-3d), desarrollado por Fleuty (1964). En Ia figura 5-4a se muestra graficamente esta 
clasificaci6n. 

La forma de las crestas o senos y de los flancos de los pliegucs es otro elemento importante 'en Ia clasificaci6n 
de estas estructuras. Cuando las crestas son muy angulares se les denominaplie$Ues kink. En el caso de que los limbos 
de un kink sean de iguallongitud, es decir simetricos, entonces se lcs dcnomma pliegues en chevron (Figura 5-4b). 
Cuando los flancos de los pliegues son de diferente longitud o asimetricos, entonces se les llama solamente kinks y fa 
zona que agru palos limbos mas cortos se denomina banda de kink (Figura 5-4b ). La ultima clase de pliegue con crest as 
angulares es el conocido como pliegue de cajo (Figura 5-4c). 
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Por otro lado, Ia descripcion de un pliegue con crestas redondeadas es mucho mas amplia y consider a otro tipo 

de parametros, por lo que en general se habla de pliegues angulares, pero no kinks, o de plicgues ciHndricos (Figuras 
5-4d y 5-4e). 

Cuando se considera el espesor de las capas que conforman un pliegue se/dice que estos son paralelos, similares, 
arm6nicos y disarm6nicos. 

' t 
~.:' 

I 
!~ 

I 

Los pliegues p_ara/elos son aquellos en los cuales el espesor de las capa~ es constante, cuando este es medido 
normal a las capas (Figura 5-4f). i 

Los pliegues simi/ares son aquellos en los ~ue el espesor de una o de vaHas capas es constante, cuando tste es 
medido en direcci6n paralela al plano axial del phegue (F1gura 5-4g). 

Los pliegues ann{micos son aquellos en los cuales las capas que los forman tienen Ia tendencia a repetir Ia 
forma de las capas adyacentes (Figura 5-4h). Este tipo de pliegues puede ser del tipo similar o no. Por el contrario, 
aquellos pliegues que no tienen las caractcristicas anteriores se denominan pliegues disamu)nicos (Figura 5-4i). 

Para concluir completamente con Ia descripcion y clasificaci6n de plifgues, ademas de to@ lo anterior, es 
necesario definir Ia posicion de sus ejes y de sus pianos axiales. I 

Turnery Weiss (1963) propusieron una metodologfa que es una de las mas utilizadas en Ia practica, misma 
que se ilustra en la figura 5-5. N6tcse que en los casas de las figuras 5-5a a Ia 5-5d, Ia primera parte del nombre del 
plie~e corresponde con Ia posicion de su eje, micntras que Ia segunda parte del nombre es asignada segt1n sea Ia 
pos1ci6n de su plano axial. En los casas de las figuras 5-5e, 5-5f y 5-5g, los nombres de los pliegues son casas particulares. 

Durante el plegamiento de una secuencia de varias capas de roca existen estructuras menores, estructuras 
secundarias, que se forman de una manera subordinada al proceso de deformacion. Asi, si se sabe que durante el 
desarrollo de un pliegue ocurren deslizamientos interestratales, fracturamiento y plegamicnto secundario en la parte 
interna de un pliegue, asi tambien es de espcrarse que estos fcnomenos dcformacionales tengan como consecuencia 
estructuras mcnores asociadas. Una de estas estructuras que con mas frccuencia se observa en pliegues naturales son 
lospliegues de a"astre, tambien conocidos como pliegues "S" y "Z" (Figuras 5~6a y 5-6b). 

En algunos casas, los pliegues de arrastre son de gran ayuda en geologfa estructural, porque permiten deducir 
si el flanco de una estructura erosionada esta en posici6n normal o invertida (Figura 5-6b), utllizando su vergencia 
como criteria. Sin embargoes necesario considerar dos aspectos importantes: a) sc debe observar al pliegue sicmpre 
desde el mismo lado, porque sino se haec asi se puedc incurrir en confusiones y, b) se debe recordar que el despla­
zamiento interestratal ocurre en el sentido ilustrado en las figuras 5-6a y 5~h (desplazamicnto anticlas•co}, como ya 
se menciono en parrafos anteriores. 

Otro tipo de estructuras secundarias que son consecuencia del plcgamiento son Ia esquistosidad y algunas 
lineaciones de minerales. Este tipo de estructuras son de utilidad porque permiten contar rapidamente con una idea 
sobre Ia ~eometria y el mecanismo de generacion de un pliegue. Con excepcion de algunos casas, generalmente Ia 
esquistos1dad de un pliegue tiende a ser paralela con su plano axial Figuras 5-6c y 5-6d). 

~Otra estructura secundaria generalmente asociada con el plegamiento es el boudinage. La figura 5-6e muestra 
su posible origen y Ia figura 5-6f ilustra sus relaciones con el pliegue( 

La posicion de los ejes de un pliegue se define por media de dos mediciones: el rumba de su proyecci6n 
horizontal y su buzamiento. Debe recordarse que el eje de un pliegue es una linea, que en Ia parte mas alta de un 
anticlinal puede ser horizontal, pero que bacia las narices de Ia estructura tendra un buzamiento. En Ia figura 5-7 se 
muestra lo anterior y algunos de los pliegues mas comunes con sus respectivos simbolos para representarlos en un 
mapa. Los pliegues de las figuras 5-7a a 5-7f son comunes en Mexico, principalmente en el norte y noreste, en las 
sierras de Coahuila yen Ia Sierra Madre Oriental, micntras que los antichnales de bongo con flancos fallados (Figuras 
5-7g y 5-7h) son tfpicos en Ia Sierra de Chiapas. En Ia figura 5-8a se ilustran en perspectiva unos anticlinales doblemente 
buzantes, flamados asi' por~ue su eje buza bacia las narices y, en el capftulr 7, se discute un poco mas el tema de 
buzamiento del eje de un phegue. 1 

Cuando una secuencia de rocas ha sufrido una deformaci6n, prescnta complicaciones que estan representadas 
por pliegues y /o fallas y fracturas. Pero cuando dicha secuencia ha sufrido varias dcformaciones se forma lo que se 
conoce como pliegues superpuestos y el estado final de las rocas puede ser tan complicado que quiza no pueda ser 
explicado. Desde luego que exist en metodos para rcconstruir Ia historia de tales de formaciones (Ramsay, 1976; Turner 
yWeiss, 1963; Hobbs eta/., 1976), pero en este libro solamente se mencionan l>Uperficialmente deformaciones binarias. 
La figura 5-8b muestra un caso simplificado en el que una secuencia ha sido sometida a dos deformaciones perpen-
diculares entre sf y que ocurrieron en tiempos diferentes. _./'. ' 
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6.- SEC lONES ESTRUCTURALES. 

'

. · Para efectuar I estudio:~uc:~:)';;.cualquier area es necesario co~tar con un map~:o16gico preciso, con 
curvas de nivel ycon ~numero razonable de datos de las estructuras en el contenidas. Una vez que se tiene disponible 
lo anterior, se procede a construir secciones que corten a las estructuras en forma ortogonal a su direcci6n preferencial, 
porque sino se hace ~· se obtendran echados aparentes (ver capitulo 3). 

I 
I 

En el trabajo de campo es frecuente contar con datos de echados aparentes que es necesario proyectar a Ia 
linea de secci6n que se desea construir. Esto se puede hacer de varias formas, pero aqui se muestra a continuaci6n 
una en Ia que solo se requiere utilizar calculos tngonometricos sencillos. 

En Ia figura 6-1a se muestra con un ejemplo como calcular el rumbo y el echado verdadero de una capa cuando 
se dispone de dos datos de inclinaciones aparentes. Recuerdcsc que el echado verdadero de una capa es Ia linea de 
maxima pendiente. 

En Ia figura 6-1bise ilustra el mapa geol6gico de un sinclinal en el que se tienen echados fotogeol6gicos ( sfmbolos 
sin valor angular de intensidad) y echados de campo (simbolos con valor angular de intensidad). N6tese como se deben 
proyectar los echados de campo a Ia linea de secc16n, en donde dcbenin ser transformados a valores de echados 
aparentes; la secci6n esta localizada en una direcci6n perpendicular al eje de Ia estructura. 

'1 

En la construcci6n de secciones siempre se deberan seguir los siguientes pasos: 

111.- Localizar Ia linea de secci6n en el mapa, en ellugar y posici6n en que intersecte perpendicularmente 
a las estructuras existentes. 

20.-

311.-
411.-

511.-

Construir un perfil topografico a lo largo de Ia linea de secci6n, escogiendo un nivel base adecuado. 
Es frecuente que este sea el nivel del mar. 

Transportar los contactos geol6gicos al perfil topogralico. 

Transportar los datos estructurales al perfil topografico, sin olvidar que es necesario proyectar aquellos 
que no se encuentren en Ia lfnea de secci6n pero que esten pr6ximos a ella y transformar su valor 
angular aparente. 

I 

Si hay pliegucs, efectuar uha construcci6n geometrica de enos cuando sea posible. 

Reseecto al ultimo punto, a continuaci6n se discute un metodo, que si bien no es el unico, si es el mas utilizado 
por su sencillez. 

El metodo del arco (Busk, 1929) es una rutina geometrica para reconstruir pliegues paralelos y no sirve para 
dibujar pliegues similares o mas complicados; para esto ultimo, se sugiere a! lector consultar el articulo de Gill (1953). 
El metodo del arco se ilustra en Ia Fi~ura 6-2a. Sup6ngase que se cuenta con datos estructurales (echados verdaderos) 
tornados en el campo en los puntos mdicados. Sup6ngase tambien que en el campo se midieron los espesores de las 
calizas y dolomitas y que esos datos sc han transferido al perfil topogratico de Ia seccci6n, en el que se ha consider ado 
como nivel base al mvel del mar. Con esta informaci6n se procede a reconstruir geometricamente a los pliegues, 
trazando perpendiculares a los echados, con lo que se obtienen las intersecciones 1, 2, 3 y 4, mismas que se usan como 
centros de los arcos de ~'rculo que unen los puntos A, B, C, D y E. Hasta aqui se ha obtenido Ia geometria de los 
pliegues en el contacto e tre las formaciones de dolomitas y calizas, pero para reconstruir los pliegues en el resto de 
Ia secci6n, bastara con tr zar los arcos necesarios entre las demas formaciones, respetando los espesores medidos en 
el campo de cada una de elias. _ 

Es sabido que en Ia naturaleza el esJ?Cstirde un estrato o formaci6n noes constante, lo que enfrenta al ge6logo 
con otro problema que es i.c6mo reconstrmr geomctricamente los pliegues resultantes de Ia deformaci6n de capas de 
espesor variable? En estrcaso, Ia rut ina de trabajo mas sencilla consiste en combinar el metodo del arco con dibujo 
a mano libre, aunque se ebe recordar que existen otros metodos mas laboriosos, como el citado anteriormente de 
Gill ( op. cit.). 

En Ia figura 6-2b se ilustra otra aplicaci6n del metodo del arco. Sup6ngase que se cuenta con el mismo perfil 
topografico de Ia figura 6-2a, pero que los echados verdaderos tornados en el campo son los indicados en los puntos 
A, B, C, yD. Tomando como centros las intersecciones de las lineas 1, 2, 3 y 4, perpendiculares a los echados, se 
reconstruye el horizonte respectivo que va desde el punto A basta el E. Pero segun los datos de campo, el contacto 
que aflora en A tambien aflora en F, por Io que es necesario ajustar el horizonte previamente dibujado (linea continua) 
al horizonte real (linea discontinua). EI procedimiento para realizar lo anterior se cfcctua, en pnmer lugar, tomando 
como centro Ia intersecci6n de las lineas 3 y 4 y, con un radio desde ese punto basta F, se traza un arco desde F basta 
intersectar a la linea 3 en H. En segundo Iugar, se debe encontrar un arco que una los puntos I y H y que sea 
aproximadamente tangente a los arcos adyacentes AI y HF. Para lograr esto se traza 1a lfnea recta 5 uniendo los puntos 

-·, .. ~ ... --~--....... --p1,~· ·"~'!>·'' , ... _~ 
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I y H, desde los cuales se dibujan las lineas 6 y 7 a 45° de Ia linea 5. Tales lfneas se intcrsectan en el punto J, mismo 
que sera empleado como centro para trazar el arco deseado. Asf, el trazo mas aproximado del contacto entre las 
formaciones seg(ln los datos de campo, sera el horizonte plegado AIHF. 

En cualquier estudio es muy importante la interpretacion de Ia historia geologica de una region, la cual solo 
puede ser deducida a partir de una cartografia ~eologica precisa y de sccciones. La figura 6-2c muestra un mapa 
geologico en el que existen cuatro estructuras princtpales: un sinclinal recostado, un intrusivo, una falla de transcurrencia 
y un dique. Se desea reconstruir geocronologicamente Ia historia geol6gica de Ia regi6n. La mejor forma de resolver 
el problema es efectuando una secci6n y analizando esta y el mapa. Asi, se concluye que el primer evento que ocurri6 
en la region fue el deposito de las rocas sedimentarias correspondientes a las formaciones A, B, C y D; en segundo 
Iugar ocurri6 el plegamiento de las formaciones mcncionadas, las que despues de esa deformaci6n fueron intrusionadas 
por las rocas E y finalmente tuvo actividad Ia falla, la que cort6 y desplaz6 a las rocas de las unidades B, A y E (del 
dique). 
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7.: LA D ESTEREOGRAFICA. i VI 

En Ia practica ~eol6gica de campo se obtienen datos estructurales de acuerdo a Ia escala del mapa con -el que 
se esta trabajando y segun sea el tipo de estructuras que existan. Pero es frecuente enfrentar el problema de que en 
el area de estudio exista un numero considerable de micro y de mesoestructuras que no pueden ser representadas 
adecuadamente en el mapa y, consecuentemente, su interpretacion finales complicada. Las redes para proyecciones 
estereogn1ficas son herramientas graficas muy convenientes para representar datos estructurales tndimensionales en 
diagramas bidimensionales. Los problemas que se pueden resolver usando estas proyecciones son aq_uellas que tratan 
con lineas y pianos y con angulos entre ellos, pero Ia mayor ventaja de esta herramicnta es que perm1te incorporar en 
un solo diagrama c1entos de datos estructurales. .. 

La red estereografica esta basada en una esfera, de Ia que se utiliza comunmente en geologia estructural su 
hemisferio inferior. En tal diagrama es posible proyectar, siempre por su centro, pianos y Hneas con orientaciones 
geograficas y con inclinaciones o buzam1entos, segtln sea el caso. En Ia figura 7-1a se ilustra el ejemplo de un plano 
"P" de rumbo N-40°-E y un echado de 35° al SE. Notese que el plano formara una traza de intersecc16n circular con 
Ia semiesfera en donde es proyectado. La forma de visualizar el d1agrama es imaginar que uno veal hemisferio inferior 
de Ia esfera desde arriba, como se muestra en Ia figura 7-1b. 

Por otro lado, un plano tambien puede ser representado en una esfera por medio de su polo, o sea por medio 
de Ia proyeccion de una linea perpendicular al plano en un punto que arbitrariamente coincide con el centro de Ia 
esfera (F1gura 7-1c). \ 

Lo ilustrado en Ia figura 7-1 es el metodo conocido co el nombre de proyecci6n estereogrtifica y, cuando se­
incluyen direcciones cardinales (N, S, E y W), se le conoce con el nombre de estereodiagrama. 

Los dos tipos mas usados de redes en geologia estructural son Ia red estereografica meridional o red de Wulff 
y Ia red estereogrtifica de igual area o red de Schmidt (Figuras 7-2 y 7-3). 

La red meridional estereografica es muy util para resolver gnificamente problemas de relaciones angulares 
entre pianos y lfneas, aunque el numero de datos sea muy grande. Una vez que Ia tecnica de transferencia de datos es 
aprendida, es conveniente contar con una copia permanente de Ia red. Esto se logra facilmente si se adhiere una copia 
fotostatica de Ia red a un pedazo de madera o de carton. Hecho esto, se sobrepone una hoja de papel transrarente y 
se dibuja un drculo que coincida perfectamente con Ia red; en el centro del circulo se coloca un alfiler con e objetivo 
de que el papel transparente pueda girar libremente. A continuacion se procede a proyectar los datos estructurales 
con que se esta trabaJando, de Ia forma en que se indico en parrafos anteriores. 

Pero Ia mejor manera de mostrar Ia utilidad de este metodo es realizando algunos ejemplos. En Ia figura 7-4 
se ilustran cuatro ejercicios y su solucion, mismos que fueron resueltos utilizando Ia red estereografica meridional. 
En el ejemplo "a" se ha graficado un plano "P" con un rumbo N-25°-E y una intensidad del echado de 35° al SE; Tambien 
se muestra Ia posicion que tiene el polo de ese plano. En Ia parte izquierda se presenta el diagrama resultante de Ia 
proyeccion, m1entras que a Ia derecha se ilustra una perspectiva. 

En Ia figura 7-4b se ha graficado una lfnea "L" cuya orientaci6n es S-45°-E y su buzamiento de 30". 
En Ia figura 7-4c se ~afic6 un plano "P" de rumbo N-S y echado de 45° al oeste y una lfnea "L", contenida en 

ese plano, con una orientac1on S-30°-W y un buzamiento de 2SO. _ 

En Ia figura 7-4d el ejemplo ilustra un plano con rumbo N-45°-E y un echado de 45° al SE, en el que se desea 
encontrar el valor de un echado aparente en Ia direccion S-20°-E. La soluci6n se obtiene graficando primero el plano, 
para posteriormente localizar y trazar Ia direccion del echado aparente y leer su intensidad ( 42°) d1rectamente en Ia 
red. 1 

Hasta aquf se hart graficado en Ia red datos estructurales de lineas y pianos, pero en Ia figura 7-4e se muestra 
un problema de aplicaci6n pnictica que puede resolverse rapidamente y con precision en el campo. Suponga que se 
cuenta con los datos de dos echados aparentes: a) N-20°-W-30° y b) S-70°-W-25°, con los que se requiere conocer el 
rumbo y Ia inclinacion vddadera de una capa ( cchado verdadcro ). El primer paso para resolver el problema es graficar 
los echados aparentes (Figura 7-4e), para despues girar el papel transparente basta que los puntos que representan 
los echados aparentes coincidan con algun circulo rrimitivo de Ia red. A continuaci6n se trazara ese circulo y se podni 
leer Ia intens1dad del echado verdadero (36S). E rumbo del echado verdadero (N-3r-E o S-31°-W) se leera direc­
tamente en cualquiera de los extremos del cfrculo primitivo. 

36 
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estereognifica meridional. Supon~ase que se conocen varios echados de un pliegue cualquiera y que se quiere conocer 
Ia direccion y el buzamicnto del eJe de Ia estructura. Existen dos maneras de solucionar este problema: por media del 
diagrama beta "[3", o por media del diagrama de po/os. En el caso del diagrama beta, el metoda consiste en graficar 
cada echado medido como un circulo primitivo. Despues de que se ha hecho esto, todos los circulos se intersectaran 
en un punta Hamada "eje [3" (Figura 7-Sb). Par otro lado, en el caso del diagrama de palos, el metoda consiste en 
graficar todos los palos 4e los pianos medidos, despues de lo cual tales palos definiran un gran circulo, que a su vez 
representa un plano perpendicular al plano axial del pliegue y, el polo a este plano indicara el "eje ~(Figura 7-5c). 
En Ia figura 7-5d se ilustra lo anterior en perspectiva. El "eje ~· del ejemplo previa es el eje del pliegue, que es una 
linea con u~ buzamiento de 22° bacia Ia direccion S-63°-W. El plano axial es vertical y par definicion el eje del pliegue 
esta contemdo en el. ~ 

Con el ejemplo an erior s~ aprecia mejor Ia razon par Ia que en un pliegue es necesario distinguir cuidadosamente 
entre su eje, su cresta y s plano axial. En Ia figura 7-6 se muestran dos casas en los que el plano axial esta inclinado 
y el eje del pliegue no coincide con Ia cresta del mismo. Notese que en los diagramas resultantes de Ia graficacion de 
los palos al pliegue, es posible medir con precision el rumba y Ia inclinacion del plano axial, asf como el rumba y el 
buzamiento de Ia superficie plegada, pero no es posible efectuar interpretacion alguna de Ia cresta de Ia estructura. 

Como se habra notado basta aquf, Ia red esterografica meridional es muy util para resolver problemas de datos 
estructurales relacionados con medidas angulares, pero cuando se procesan c1entos de estos datos Ia interpretacion 
de cientos de circulos primitivos se complica. En este caso es mejor utilizar Ia red estereo~afica de igual area, o red 
de Schmidt, para anahzarlos estadfsticamente. Este tipo de red (Figura 7-3) se diferenc1a de Ia red estereografica 
meridional (Figura 7-2) en que, como su nombre lo indica, conserva areas en Iugar de angulos. Ambas redes son muy 
parecidas y su unica diferencia ffsica es que en Ia red de Schmidt las lfneas curvas cortas de las partes norte y sur no 
son circulos. 

La red estereografica de igual area es muy utilizada en geologia estructural porque permite dar un tratamiento 
estadfstico a cientos de datos estructurales que pueden ser agrupados en contornos. La forma de graficar lineas y palos 
a pianos es exactamente igual a como se hace en Ia red estereografica meridional. 

La graficacion de datos estructurales en Ia practica no es tan perfecta como se ha mostrado en el ejemplo de 
Ia figura 7-5, debido a que Ia forma de las estructuras reales nunca es tan exacta y a que existen errores de medicion 
que diffcilmente pueden evitarse. Si Ia distribucion de los palos es muy cerrada, entonces sera posible trazar un circulo 
primitivo dentro de limites aceptables, pero si Ia distribucion de los puntas es muy abierta, entonces probablemente 
solo sera posible estimar un circulo primitivo aproximado. 

Cuando se cuenta con una gran cantidad de palos se utiliza el metodo estadfstico conocido como diagrama de 
contomos empleando Ia red estereografica de igual area. 

Existen varias formas para con tar estadfsticamente los puntas graficados en la red estereografica de igual area, 
de las cuales lamas sencilla consiste en construir una plantilla de carton como se muestra en Ia figura 7-7a, que en 
sus extremos contenga orificios circulares de area igual a uno par ciento del area total de Ia red que se este usando. 
Par ejemplo, si Ia red tiene un diametro de 20 em, los orificios deberan tener un diametro de 2 em. 

Para efectuar el conteo se sobrepone una segunda hoja de papel transparente sabre Ia que tiene graficados los 
palos de los datos estructurales ( echados ).. El siguiente paso es rotar y mover Ia plantilla para trazar circulos que 
mcluyan en ellos a uno o varios palos, escnbiendo un numero adyacente a cada circulo que indica Ia cantidad de palos 
contenidos en el, como se muestra en Ia figura 7-7b. 

Una vez terminado el proceso de conteo, se separa Ia hoja de papel transparente que contiene los circulos y 
las densidades numericas, para dibujar en elias contornos de igual densidad (Figuras 7-7c y 7-7d). 

Para facilitar el dibujo de los contornos, estos deben ser trazados en porcentajes del numero de palos por 1% 

1
,• del area total de Ia red. Por ejemplo, en el caso especial de que se hubieran medido 100 palos, un polo en un cfrculo 

de con teo representarfa 1% del total de palos par 1% de area. Asf, en el caso presentado en Ia figura 7-7d, el numero 
de palos proyectados fue de 156, que representa ellOO% de palos en el100% de area de Ia red, pero lcuanto representan 

. 2 palos en 1% de area? Esto se determina par media de una regia de tres simple, de Ia suguiente manera: si 
156/100=X/2, entonces X=3.12, por lo que 2% de 156 polos sera aproximadamente igual a 3 palos en un circulo de 
conteo de 1% de area. 

Finalmente, cuando se han determinado los porcentajes corresponientes se procede a trazar los contornos en 
Ia forma mostrada en Ia figura 7-7d, estableciendo claramente en el diagrama el centro y puntas cardinales de Ia red 
y el numero de palos utili dos en el con teo. En el caso de Ia fi~ura citada, Ia interpretacion final indica que el eje del 
pliegue buza 40° hacia el -35°-W y que su plano axial es aprmamadamente vertical. 
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La interpretacion de un diagrama de contomos puede Uegar a ser muy complicada, pero Ia clave para su 
interpretacion son las tendencias a Ia concentracion de puntos en areas determinadas. De todas las posibles concen-. 
traciones las mas importantes son el pun to maximo, que representa Ia orientacion de una linea hipolttica y su inclinacion 
(i.e. eje del pliegue) y Ia banda de confinamiento, que usualmente agrupa las densidades intermedias de polos y que 
se extiende a lo largo de algun circulo primitivo, con el cual se puede localizar el "eje [3". 

Una forma muy ~ustrativa para visualizar los diagramas de contornos es observando el plegamiento progresivo 
de una capa (Figura 7-8,. N6tese que al ir siendo plegada Ia capa, la mayor conccntraci6n de polos migra del centro 
del diagrama bacia su exterior y cl "ejc [3" es proyectado perpendicular a Ia banda de mayor concentracion de puntos, 
con cxcepcion del caso en que Ia capa es horizontal. 

En las figuras 7-9a, 7-9b y 7-9c, se observa que los pliegues simetricos tienen concentraciones simetricas en sus 
proyecciones estereogra(lcas y que los asimetricos tambien muestran asimctria en su proyeccion. Pero existen muchos 
otros casos en Ia natura~za en los que los ejes de pliegues y sus pianos axiales tienen una actitud cualquiera y esto se 
reflejara necesariamente en sus proyecciones estereognificas. En las figuras 7-9d y 7-9e se muestran dos casos de 
diagramas resultantes de pliegues comunes. 

Actualmente existe software para microcomputadoras personates que permite resolver cualquier problema 
relacionado con proyecciones estereograficas en unos cuantos minutos, pero es muy recomendable para el geologo, 
novato o experimentado, visualizar y comprender primero Ia alimentacion de los datos estructurales a Ia red, para 
efectuar despues una interpretacion correcta del d1agrama resultante. Lo anterior solo se logra realizando los pro­
cedimientos expuestos en este capitulo con papel y lapiz. Tal practica es muy ventajosa en el campo, en donde se 
pueden obtener resultados expeditos y precisos. 

El tema de proyecciones estereograficas y su interpretacion es muy extenso, por lo que aquel que desee pro­
fundizar en el topico debe consultar a Turnery Weiss (1963), Ramsay (1967) y Ragan (1973). 
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En cualquier parte de Ia Tierra existen fuerzas que tienden a des\'lazar y a distorsionar las rocas de Ia regi6n. 
La mayoria de estas fuerzas son producto de Ia acci6n de Ia gravedad, mtsma que es responsable de los movimientos 
de material en gran escala. En algunas ocasiones las fuerzas que se ejercen sobre las rocas son demasiado pequefias 
y solamente las afectan por un corto periodo de tiempo sin causar una deformaci6n importante, pero en otros casos 
estas fuerzas actuan por largos periodos causando deformaciones espectaculares como pliegues de magnitud kilo­
metrica, o bien grandes fallas cuando se rebasa Ia resistencia al fracturamiento. El que las rocas se plieguen o se fallen 
depende fundamentalmente de las interrelaciones de varios factores que incluyen temperatura, presi6n hidrostatica, 
presi6n de fluidos intersticiales, velocidad a la cual se aplican los esfuerzos y Ia composici6n de esos materiales. 

El objetivo principal de este capitulo es introducir aquellos conceptos de Ia mecanica del medio continuo que 
son de gran ayuda para comprender como se deforman las rocas en Ia naturaleza. 

Las fuerzas gravitacionales estan siempre presentes y dependen de Ia posicion de un cuerpo de roca con respecto 
al campo gravitacional de Ia Tierra. La fuerza gravitacional de un cuerpo rocoso de masa "m" es 

I F= m 0 g 
en donde "g" es Ia fuerza de aceleracion de Ia gravedad, Ia cual es variable en diferentes regiones de Ia Tierra, 

pero para fines practicos, en geologia estructural y tect6nica se considera constante y con un valor de 9.81 m/seg2, o 
de 981 cm/seg2. 

Fuerzas como Ia gravitacional son llamadasjUenas de cuerpo porque actuan a distancia y dependen directamente 
de Ia cantidad de material afectado. Pero en geologia estructural son importantes tambien las llamadas jUerzas 
superficia/es, que son aquellas que actuan a traves de superficies de contacto entre las partes adyacentes de un cuerpo 
de roca. La ma~nitud de una fuerza superficial depende del area de superficie a considerar, aunque no acUie a traves 
de un limite vistble de un material. Asi, las fuerzas que se ejercen a traves de cualquier plano dentro de un grano de 
roca, o dentro de una placa litosferica, se consideran fuerzas superficiales. 

Las fuerzas de cuerpo y las fuerzas superficiales estan fntimamente ligadas en Ia Tierra porque las primeras 
dan Iugar a variaciones espaciales, o gradientes, en las segundas. 

Si se considera un cubo de caliza localizado en Ia seccion de Ia figura 8-1, se observara que Ia magnitud de Ia 
fuerza F1 que actua sobre Ia cara superior del cubo es igual al peso de Ia roca que Io sobreyace. La fuerza que aetna 
en Ia base del cubo es mayor que Ia anterior porque se le adiciona el peso del cubo mismo. El peso del cubo es Ia 
fuerza que resulta de Ia suma de todas las fuerzas verticales, hacia abajo, que actuan en las "n" particulas que forman 
el cuerpo. Esta suma es: 

t- n 

F=Imiog; 
i-0 

I 

F=Mog; 
' I 

F = p o H o A'· g F=p·V·g; 6 0 

En donde "M" y " " son Ia masa y el volumen del cubo, "H" y "A" son Ia altura y el lirea de~u Jase, "P' es Ia 
densidad y "g" es Ia aceleracion de Ia gravedad. 

Tomando Ia densidad de Ia caliza como 2.5 gr/cm3 se obtiene un peso de 3.07x1011 dinas, 31,250 Kg, o 31.25 
Ton, de Ia siguiente manera: 

F- 2.5 X 500 X 500 X 500 X 981-3.07 X l 0 11 Dinas- 31.250Kg = 31 .25Ton • Asf, Ia fuerza superficial en Ia base del cubo es igual a Ia suma del peso de Ia columna de roca que sobreyace 
al cuerpo mas el peso del propio cubo, o sean varios cientos de toneladas. El calculo del peso de Ia columna se efectua 
con Ia misma formula que se empleo para calcular el peso del cubo. 

El ejemplo anterior muestra como Ia existencia de fuerzas de cuerpo dentro del cubo, da Iugar a un incremento 
de las fuerzas superficiales que actuan en diferentes pianos horizontales a mayores profundidades. La fuerza superficial 
dividida por una unidad de area (i.e. Kg/cm2) calculada de esta manera se denominapresion /itostatica. Si se desea 
cuantificar Ia presion litostatica a una profundidad dada en una region cualquiera, solo sera necesario conocer Ia 
densidad promedio de las rocas. 

Una fuerza a traves de un plano puede tener cualquier direccion relativa a un plano de interes. Si Ia fuerza 
tiene una direcci6n paralela a Ia normal al plano se le llama jUerza nonna/, pero si Ia fuerza tiene una direcci6n 
perpcndi~ular a Ia normal al plano, cntoncc:; sc le dcnominafuerzu de cizullll (Figura 8-2a). 
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En gene•.!, .,..; ~e,,. 'upe.ficlal nun~~;:-~~~kii"O iieipC;ndfCula. al plano en que act6a, P"' J que siemp.e 
se procede a resolver esta fuerza en sus componentes vectoriales normales "F n" y de cizalla "F c", con respecto al plano 
establecido (Figura 8-2b). 

N6tese que Ia componente normal de una fuerza siempre se clasifica como compresiva (positiva) ode tension 
(negativa), mientras que Ia componente de cizalla noes compresiva ni de tension; por esto es necesario establecer 
una convenci6n diferente de signos para las fuerzas de cizalla, esto es, una fuerza de ctzalla es positiva cuando produce 
un giro relativo en sentido contrano al de las manecillas del reloj y es negativa cuando produce el efecto contrario 
(Figura 8-2c). 

Esta convenci6n es conveniente en geolo~ia estructural, como lo ha establecido Means (1976), aunque en 
mecinica de rocas se utilice otra en Ia que Ia tens16n se considera positiva y Ia compresi6n negativa (Jaeger y Cook, 
1969). 

La cantidad llamada esfuerzo en un plano es Ia raz6n de Ia fuerza total que actua en una area determinada de 
un plano y esta representada por la ecuaci6n 

/' --........... :r,i ·r F .... o= . 
. • ; q A , .. 

Considerese un plan-o que no ~e ;ncuentra uniformemenle afectado por fuAzas de Ia misma lagnitud (Figura 
8-3a). En cualquier parte del plano "P" (Figuras 8-3a y 8-3b), el esfuerzo aproximado ejercido en este por el peso de 
las rocas que lo sobreyacen, se puede representar como 

6F 
--- I I 0 = 6A : 

1 
.... 

Pero es obvio qu "sigma" tendra diferentes valores para areas distintas en el plano considerado. Por otro lado 
en un punto infinitcsimalmente pequciio "p", el esfuerzo que actua en el plano sera 

o sea, 

6F 
o = lim-­

~A--+o6A 

o= 
dF 
dA 

'· ~ 

lo cual defme Ia magnitu del esfuerzo para el plano "P" en el punto "p". La etuaci6n anterior puede reescribirse como 
una ecuaci6n vectorial: 

o sea, 

-- 6F 
o = lim 

~A--+o6A. 

-- dF 
o= 

dA. 

Por tanto, el esfuerzo a traves de un plano esta completamente representado por un vector de esfuerzo, que 
tiene una magnitud igual a Ia raz6n de fuerza por area y una direcci6n paralela a Ia direcci6n de Ia fuerza que actua 
sobre el plano en cuesti6n. 
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p!ll!r""e"'nd ; mejor Ia direrericTOcjUCeil'Stif entre fuer>a y esfllerzo es convon;.nte analil el ~ente 
ejemplo (Figura 8-3d). Considerese un prisma de secci6n cuadrada, de 10 cm2 de area, que descansa sobre el pavunento 
de una calle cualquiera. Considerese ademas un cilindro con terminaci6n c6nica en su parte inferior, que descansa 
tambien sobre el mismo pavimento. Ahora, sup6ngase que dos personas de igual peso, por ejemplo 70 Kg, se posan 
cada una de elias sobreJI frisma y sobre el cilindro. Es evidente que el cilindro tender a a penetrar el pavimento y que 
el esfuerzo en Ia punta e cono tendera a infinito, debido a que el area en que se aplica Ia fuerza tiende a cero. Asi 
se '-mede demostrar qu un esfuerzo tendra una magnitud determinada de acuerdo a Ia extensi6n del area en que se 
aphque. 

Como cualquier ~ector, un vector de esfuerzo puede ser descompuesto en componentes paralelas al marco de 
referenda que sea conveniente. La figura 8-3e muestra un vector de esfuerzo "d' resuelto en sus componentes normal 
"a: y de cizalla "a c", asi como en sus componentes "ox" y "o y", referido al sistema cartesiano X, Y. 

I 
Es muy instructivo comparar el esfuerzo calculado cuando se supone que las rocas son cuerpos aproximada­

mente continuos (Figura 8-4a) y cuando se quisiera calcular el esfuerzo en el m1smo cuerpo, pero a otra escala (Figura 
8-4b ). Considerese un cuerpo cubico de arenisca, constituido por granos redondeados de diferentes rocas, los que a 
Ia escala mostrada en Ia figura 8-4a son pnicticamente invisibles. En este caso el cuerpo esta cargado con un peso que 
ejerce una fuerza F1 sabre Ia cara supenor del cubo. Sup6ngase que se desea calcular el esfuerzo ejercido en un plano 
"P", horizontal, ubicado en Ia parte media del cubo (Figura 8-4a). Es evidente que Ia fuerza total que actua sobre cl 
plano "P" es igual a Ia sum a del peso (F 1) de la carga mas el peso del medio cubo que esta por encima del plano en 
cuesti6n. Asf, el esfuerzo total eJercido sobre el plano "P" sera igual a Ia suma de F1 y Fz, dividida entre el area "A" 
del cubo. 

I 

I 

' 

I 

En la figura 8-4b se muestra una vista microsc6pica del material del cubo (Figura 8-4a) en donde se desearia 
calcular el esfuerzo sobrc el plano "A", lo cual seria muy tedioso y quiza inutil, porque hay areas de contacto entre 
esferas que presentan concentraci6n de esfuerzos y otras porciones con ausencia de ellos. 

En el ejemplo anterior se muestran las ventajas de considerar a los cuerpos de roca como materiales aproxi­
madamente continuos y como Ia escala, o marco de referenda, a Ia cual se refiera un problema es de suma importancia 
para resolverlo, ya que puede ser simple (Figura 8-4a), o muy complicado y casi imposible (Figura 8-4b). 

En general, en geologia se utilizan diferentes unidades de esfuerzo segun sea el tipo de problema que se desee 
resolver y Ia ram a de que se trate (i.e. petrologia, geohidrologia, geologia petrolera, miner alogia, genesis de yacimientos 
minerales, geologia estructural, etc.). Por esta razon, en Ia tabla siguicnte se muestran algunas de las unidades utilizadas 
con mas frecuencia para medir esfuerzos, asi como los factores de conversion entre elias. 

I 
I UNIDAD I bar kilobar dinafcm2 atm6sfera kgfcm2 libraLJ>u!gl paSt"al megapascal gigapaS(al 

bar 1.00 I0-3 1o6 0.9869 1.0197 14.503 to5 I0-1 1o4 

kilobar 1o3 1.00 109 0.9869x1o3 1.0197xl03 14.503xto3 1o8 to2 I0-1 

dina/cml 10-6 I0-9 1.00 0.9869xto-6 1.0197xto-6 14.503x1o-6 1o-l 1o-7 1o-10 

atm6sfera 1.0133 l.Ol33xlo-3 1.0133x1o6 1.00 1.0333 14.695 1.0133x1o5 0.1013 1.0133x1o4 

kg/cm2 0.9807 0.9807x1o-3 0.9807x1o6 0.9678 1.00 '14.223 0.9807x1o5 0.9807x1o-1 9.807xto-S 

libra/pulg2 6.895xi0-2 6.89Sxto-5 6.895x1o4 6.805x1o-2 7.031x1o-2 1.00 6.89Sx1o3 6.89Sx1o-3 6.89Sxto-6 

pascal 1o-S 1o-8 10 0.9869x1o-5 1.0197x1o-5 14.503xto-S 1.00 1o-6 to-9 

megapaS(al 10 w-2 107 9.869 10.197 145,03 1o6 1.00 1o-3 

gigapascal to4· 10 toto 0.9869x1o4 1.0197x1o4 14.S03x1o4 to9 to3 1.00 

Hasta aqui se ha lexplicado el concepto de esfuerzo idealmente, pero es necesario relacionarlo con estructuras 
geologicas reales. Considerese un pequefio cubo contenido en un gran volumen de roca sometido a deformacion en 
dos tiempos diferentes (Figura 8-5a). Las seis caras del cubo dentro del pliegue estan sujetas a presion, por lo que 
existen reacciones (fuerzas) opuestas del cubo bacia las partes adyacentes de roca, ademas de Ia fuerza gravitaciona~ 
de forma que se dice que el cubo esta afectado por un sistema de fuerzas. 

Algunas de estas fuerzas tienden a acelerar el cubo respecto a partes adyacentes de la masa de roca, mientras 
que otras tienden a hactirlo rotar. Sin embargo, bajo condiciones naturales, estas aceleraciones son de una magnitud 
muy pequefia. AI mismq tiempo, las fuerzas tienden a distorsionar Ia forma del cuerpo, de tal manera que a medida 
que el pliegue se desarrolla, cada pequefi.a porcion de Ia masa rocosa cambia su morfologia y su posici6n a Ia vez que 
rota y se traslada respecto a sus partes adyacentes. , .. --------~x .... -1~·~·•· ·- -·· .I 
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La magnitud de los es uerzos que actuan sobre las caras del pequefio cubo para producir una deformaci6n 
' determinada depende <Jel area de estas caras, de tal manera que si las caras del cubo son muy grandes se requerira 

un esfuerzo mayor pare\. causar un cambio de forma. 

Las fuerzas que actuan en cada una de las caras del cubo de Ia figura 8-Sb no son perpendiculares a tstas y 
pueden ser resueltas en componentes ortogonales entre sf, una normal y dos paralelas a cada cara (Figura 8-5c). Si Ia 
magnitud de cada una de estas tres componentes es dividida por el area de Ia cara del cubo, entonces se encuentrar 
las magnitudes de las componentes de esfuerzo (Figura 8-5d). 

Usando las aristas del cubo como un sistema de coordenadas cartesianas (X t. Xz, X 3) y empleando el simbolo 
a ii para denotar cual componente actua en Ia cara normal a Xi yen una direcci6n paralela a Xj, se puede nominar a 
todas las componentes de esfuerzo (Figura 8-5d) y tambien arreglarlas de forma matricial (Figura 8-5e). 

Asi, a 13 es una componente de esfuerzo que actua en Ia cara normal a X1 yen Ia direcci6n de X3. 

Las componentes de esfuerzo con subindices igualcs se conocen con el nombre de esfuerzos normales (an), 
mientras que aquellas en las que los subindices son diferentes y que actuan paralelas a las caras del cubo son los 
esfuerzos de cizalla ( o c). 

El ejemplo ilustrado en Ia figura 8-5a ruede complicarse por variaciones en las magnitudes yen las direcciones 
de las fuerzas que actuan sobre cada cara de cubo, por lo que es convenicnte considerar un cubo infinitesimalmente 
pcquefio para evitar heterogeneidades. Esto sc puede Iograr si se supone que el pequeiio cubo se reduce basta ser un 
punto, con lo cual cl esjucrzo en w1 punto se define como ellimite de Ia raz6n fuerza-area cuando el area de cada cara 
del cubo tiende a cero: 

' 
1 r --· , 1 (1 p = 1~ A J 

), F 

Es cdfvenierlte e table r esta ~ndici6n por las siguientes razones: ,.. 

I 
I 

1.- La distribuci6n de fuerzas sobre cada cara se aproxima a Ia uniformidad. 1 1 

2.- Las fuerzas que actiian en caras opuestas se aproximan, una a otra, en magnitud y direcci6n. 

3.- Las fuerzas ~ue son capaces de ejercer un giro en el cubo tienden a balancearse. • I 
En cualquier punto "p" de un cuerpo de roca existen un numero infinito de pianos "P" con dlferentes orienta­

ciones. Para cada uno de estos pianos eXIsten dos vectores coaxiales de esfuerzo, paralelos y opuestos. Si se dibuja 
esta familia de vectores alrededor de "p", se obtiene un diagrama como el de Ia figura 8-6a. 

Si se ejerce una presion vertical sobre el plano "P" (Figura 8-6a), solo existe un vector a a que representa Ia 

fuerza por unidad de area ejercida perpendicularmente sobre el plano "P", que es igual y opuesto a a •.. La familia de 
todos los vectores alrededor del punta "p" situado en el plano "P", configuran una elipse, Ia cual se denomina elipse de 
esfuerzo. 

Es muy importante comprender que Ia mayorfa de los vectores asociadas con Ia elipse de esfuerzo !!Q actiian 
sabre pianos perpendiculares .1! su direcci6n, es decir, no son esfuerzos normales y que solo existen ~~de 
esfuerzos que ~ perpendiculares entre g y que coinciden con los ejes mayor y menor de Ia elipse. 

Lo anterior se puede expresar alternativamente estableciendo que en una elipse de esfuerzo s6lo existen cuatro 
vectores de esfuerzo que tienen componentes de cizalla de valor cero, los cualcs son paralelos a los ejes mayor y menor 
de Ia elipse y actuan normalmente sobre pianos perpendiculares a csos ejes. Estos cuatro vectores son los esfuerzos 
principales, que son perpendiculares entre si y se designan o" para el par con mayor magnitud yo a para el par con 
menor magnitud. Las direcciones de los esfuerzos principales se conocen como direcciones de los esfuerzos princ~fales 
y los pianos norm ales a las direcciones de los esfuerzos principales son llamados pianos principales de esfuerzo (Figura 
8-6b). 

Los vectores de esfuerzo alrededor de un punto en tres dimensiones, definen un elipsoide llamado elipsoide 
de esfuerzo, analogo a la clipse de esfuerzo pero con tres cjcs perpendiculares entre sf. Los tres esfuerzos principales 
se designan a too 2 y o 3 y sus magnitudes o 1 ~ o 2 ~ o 3o 

La figura 8-6c muestra las tres secciones de un elipsoidc de esfuerzo en don de o 1 > a2 > a 3o Este caso es el rna~~ 
com(m en Ia naturaleza, en Ia que casi siempre las magnitudes de los esfuerzos principales son diferentes entre si · 
mayores que cero. 

.. , I ·- I I 
.fJ ~ AUJ 4 ..... ~. 
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Es importante aclarar que Ia forma del elipsoide de esfuerzo est~ dcterminada por las magnitudes de los "n" 

vectores 9ue representan un estado de esfuerzo y que no tiene relaci6n alguna con las formas resultantes de Ia 
deformact6n de una esfera imaginaria (Figura 8-7a). 

Los diferentes tipos de estados de esfuerzos que existen, de acuerdo a Ia forma del elipsoide de esfuerzo en 
un punta, se muestran en Ia figura 8-7b. 

Para deducir Ia ecuaci6n de Ia elipse de esfuerzo considerese un prisma como el mostrado en Ia figura 8-8, en 
el que los esfuerzos principales o 1 y o 2 son paralelos a X y Y, respectivamente. U n pequefio elemento del plano "P" 
de area "A", unitaria, define un prism a con un Ia do vertical de area "/A" y un lado horizontal de area "mA", en donde 
"/" y "m" son los cosenos direccionales de Ia "normal a P", en dos dimens10nes. 

Por condiciones de equilibria de fuerzas en Ia direcci6n del eje X, se tiene que las fuerzas que empujan el 
prisma bacia Ia derecha son iguales a las fuerzas que empujan el prisma bacia Ia izquterda, por lo que 

a =a ·I X I 

yen una direcci6n paralela al eje Y, se tiene que las fuerzas que empujan el prisma bacia arriba son iguales a las 
fuerzas que empujan el prisma bacia abajo, por lo que 

1j o 3 ·mA=aY·A; aY=a 3·m 
Estas dos ecuaciones representan las componentes X y Y del esfuerzo en cualquier plano, cuya normal tiene 

.-._a I y m como cosenos direccionales, cuando a 1 y a 3 son paralelos a los ejes X y Y, respectivamente. 

• 

De estas mismas ecuaciones se pueden despejar los cosenos direccionales, 

--- -l·' y 01 = 

y por medio del teorema de Pitagoras resulta que ...... r 

j l2+m2=12 I 
de donde se deduce Ia e uaci6n

1
mostrada e~ Ia figura 8-8b, que es Ia ec~aci6n de una elipse con centro en el origen 

y con sus ejes mayor y menor paralelos a los ejes X y Y, respectivamente. Un punto cualquiera "p" en Ia elipse tendra 
unas coordenadas X, y' que son iguales en magnitud a las com ponentes a X y 0 y de un vector de esfuerzo ocuya magnitud 
es igual a Ia distancia entre el centro de Ia elipse y el punto "p" (Figura 8-8b). 

Por un procedimiento similar se puede deducir Ia ecuaci6n del elipsoide de esfuerzo en tres dimensiones, 
solamente incluyendo en Ia deducci6n tres cosenos direccionales (/, m, n) del polo de un plano, con respecto a tres 
ejes ortogonales coordenados (Figura 8-Sc). 

El eli.Psoide de esfuerzo cs uti! para comprender y visualizar las orientaciones y las magnitudes relativas de los 
esfuerzos pnncipales en ~m estado de esfuerzos dado, pero noes muy conveniente para mostrar las relaciones entre 
Ia orientaci6n de un plano y las magnitudes de los esfuerzos normales y de cizalla gue actuan sabre este. Para esto es 
mejor emplear el diagrama gnifico conocido como Circulo de Mohr. Este tipo de dtagrama es conveniente porque las 
componentes normal y de cizalla de un esfuerzo que actuan sabre un plano, juegan un papcl muy importantc en las 
teorfas de desarrollo de estructuras planares como fracturas, juntas y fallas. 

Considerese un elemento prismatico que se encuentra limit ado por pianos paralelos a las direcciones a 1 y a 3 

y por un plano "P" con una normal inclinada 0 grados de Ia direcci6n a 1 (Figura 8-9). 

Considerando condiciones de equilibria para el prisma se tiene que Ia sum a de fuerzas en una direcci6n paralela 
al plano "P", debe ser igual a cero. Entonces, 

a · A+a 3Cos0(A ·Sene)= o 1 Sen0(A · CosS) 

de donde, 

f 
.•• 1.1. ~· ,...:. 
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. De Ia misma manera, considerando condiciones de equilibrio en una direcci6n paralela a Ia normal a P, se 

I 

' 

I 
~. 

bene que: 
I ~ If 

an· A= a 1 Cos9(A · Cos9) + a 3 Sen 9(A ·Sen 9) 

de donde, 

i 
i 

Usando las identidades trigonomctricas: 

. I 
Sen 9 · Cos9 =-Sen 29 
I// •r 2 

:...?· cos 2 e = .!. c 1 + cos 2 e) 
2 

J \ - l 
JSen 2 9 = 

2 
( l - Cos 2 9) 

y sustituyendolas en las ecuaciones anteriores, se obtienen las siguientes ecuaciones que rigen el diagrama de Mohr: 

Ecuaci6n D!!!3l d esfuerzo sk ~ 

n I II 
(J n = Ecuaci6n para .rl esfuerzo normal 

Con estas ecuaciones es posible calcular el esfuerzo de cizalla y el esfuerzo normal sobre ebalquier plano, si 
se conocen de antemano los esfuerzos principales a 1 y o 3 y el angulo e que forma Ia normal al plano y el esfuerzo 
principal mayor a 1• En Ia figura 8-9c se ilustra el drculo de Mohr y las componentes geometricas que lo constituyen. 

En el diagram a ~el circulo de Mohr para esfuerzo los ejes coordenados son graduados en unidades de esfuerzo 
(bares, pascales, kg/ em , etc.), conservando Ia misma escala para ambos ejes. Los puntos localizados en el eje horizontal 
a"' son siempre correspondientes a los valores de los esfucrzos principales o 1 y o J. El circulo es entonces dibujado 
localizando su centro en el eje o " , a una distancia del origen igual a ( o 1 + a 3 ) I 2 (Figura 8-9c). 

Un punto Pen ellcirculo es conectado con el centro de este por medio de una linea que tiene una inclinaci6n 
2 eo con respecto al eje a"' por lo que las coordenadas del pun to P son exactamente las funciones derivadas para el 
esfuerzo normal y el esfuerzo de cizalla. -...; 

Entonces, se puede concluir que cualquier pun to P en el drculo tiene coordenadas a" y a., iguales a las com­
ponentes normal y de ci~lla de un vector de esfuerzo que actua sobre el plano P. Asi, se concluye que el circulo de 
este diagrama contiene up numero infinito de puntos que representan los esfucrzos que actuan sobre pianos con todas 
las inclinaciones posibles, o sea, todos los posibles valores de 29. Este cfrculo representa el estado bidimensional de 
esfuerzo en un plano contenido en un cuerpo. 

Utilizando el circulo de Mohr, sup6ngase 9ue se desea encontrar el valor de tJ esfuerzos normal y de cizalla 
en un plano que se inclina 33° con respecto a Ia d1recci6n del esfuerzo principal mayor, de acuerdo con los datos de 
las figuras 8-lOa y 8-lOb. Los resultados obtenidos en las figuras citadas pueden ser verificados usando las formulas: 

•• 

/ 

... I -: ·- '"1') / 

.~.J"~~--~.L_ ~~· ____.. .......... 
. :, .. , .... 
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1

...,.., - ,,__j• ··~ B~oot~doG~~~I 
a 1 + a 3 a 1 - a 3 35 + 25 35 - 25 

•' 

I 
I 

··~ 

r: 
; j 

a = + Cos28 = + Cos 114° = 
n 12 ]...,._ 2 ': 2 2 

II = 30 5 (- 0. 406 7) = 30- 2. 0337 = 27.9663 K bares 

a 1- a 3 35- 25 , · 
ac= 

2 
Sen29= 

2 
Sen114°=5(0.9135)=4.5677Kbares 

,...,. Pero si se anali~ con Juidado el pl~nt~amiento dcl problema se observa que existe otro posible resultado si 
el plano P se inclinara en Ia direccion del caso 2 (Figura 8-10c). En esta alternativa Ia variable que cambia es el signa 
del angulo e Considerese "a priori" que tal signa es negativo, con lo que los valores de las componentes normal y de 
cizalla se calculan de Ia manera siguiente: 

35 + 25 35 ~ 25 
on= 

2 
+ f Cos-ll4o=30+5(-0.4067.)=30-2.0337=27.9663Kbares 

35 +- 25 I -T' ~ - ·· 
ac = .· Sen-114°= 5(-0.9135)= -4.5677Kbares 

2 ·-·· ........... 
N6tese que Ia magnituJ de los valores de las componentes normal y de cizalla son igualesa los obtenidos en 

el caso 1 y que solo ha cambiado el signo correspondiente a! esfuerzo de cizalla. .. 

Lo anterior indica que el sentido en que sea medido el angulo 9debe se~ establecido c1aA.mbnte antes de 
efectuar los calculos correspondientes. Para esto se utiliza Ia siguiente convencion: 

a) El angulo e es aquel comprendido entre Ia normal al plano y el esfuerzo principal maximo. 

b) El angulo e siempre debera medirse desde Ia direccion de a 1 hasta Ia normal al plano. 

c) El angulo e sera positivo cuando sea medido en sentido contrario a! sentido de las manecillas del reloj. 

d) El angulo e sera negativo cuando sea medido en cl mismo scntido de las manecillas del reloj. 

En Ia literatura geologica se utilizan varias convcnciones para el drculo de Mohr, pero en este libra se seguir! 
Ia convenci6n sugerida por Means (1976), que ademas de lo indicado con respecto a Ia medicion del angulo~ establece 
lo siguiente: ,_ 1 I 

a) La cdinpresibn es positiva. En el cfrculo de Mohr esta representada a Ia derecha del origen, sabre el eje 

\ •.... 

2 
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b) 

c) 

d) 

e) 

t) 

horizontal. 

La tension e\ negativa. En el circulo de Mohr esta representada a Ia izquierda del origen, sobre e) eje 
horizontal. 

Un esfuerzo oe cizalla sinistral, o que produce un giro relativo en contra de las manecillas del reloj, es 
positivo. En el circulo de Mohr esta rcpresentado arriba del origcn, sabre el cje vertical. 

Un esfuerzo de cizalla dextral, o que produce un giro rclativo en el sentido de las manecillas del reloj, es 
negativo. En el drculo de Mohr esta representado abajo del origen, sobre el eje vertical. 

U n angulo 2 e positivo se mide desde Ia derecha del centro del circulo, en sentido contrario a las manecillas 
del reloj, hasta Ia magnitud angular deseada. 

Un angulo 2a negativo se mide desde Ia derecha del centro del circulo, en sentido de las manecillas del 
reloj, hasta Ia magnitud angular deseada. 1 

Todas las condiciones contcnidas en Ia convenci6n descrita se muestran graficamente en Ia figura 8-11. 

I \ / --r- ~ 
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El círculo de Mohr permite demostrar simplemente como o e es dependiente de 2 e, a 1 y a� Para cualquier 

estado de esfuerzo es evidente que la magnitud absoluta del esfuerzo de cizalla o e será máxima solamente en dos 
planos perpendiculares entre sí, que están orientados a± e= 45° con respecto a a 1• Las magnitudes absolutas de los 

esfuerzos máximos de cizalla serán siempre iguales al radio del círculo de esfuerzo e al + 03) /2 

De lo anterior se deduce que para cualquier par de planos perpendiculares entre sí, los puntos en el diagrama 
del círculo de Mohr siempre se localizarán en los extremos opuestos del diámetro del círculo (Figura 8-12b). Los 
valores de las componentes de cizalla que actúan en planos perpendiculares entre sí, siempre serán Iguales en magnitud 
y de signo contrano. 

Si se sabe que las coordenadas del punto P en el círculo de Mohr son iguales que las magnitudes'de los esfuerzos 
normal ( (J n) y de cizalla (a J, entonces, la suma de estos vectores (o n y a e) debe ser igual al esfuerzo total (O} que está 
actuando sobre el plano P, o sea, igual en magnitud a la longitud del vector que une el punto P y el origen del diagrama. 
El ángulo entre o y la normal al plano P en esta construcción, será siempre igual al ángulo entre o y el eje a" del 

diagrama. De esta manera, el eje a e del diagrama puede ser comparado con la orientación de la traza del plano P, a 
pesar de que este plano no existe realmente en el espacio a"' o e del círculo de Mohr (Figura 8-12c). 

En la figura 8-13 se muestran todos los estados de esfuerzo que son posibles en la naturaleza, así como su 
representación general en el diagrama de Mohr. 

El diagrama de Mohr también puede ser utilizado para problemas en tres dimensiones. La figura 8-14 muestra 
los círculos de Mohr que representan un estado tridimensional de esfuerzo en el que a 1 > a 2 > a Jo El círculo mayor 

representa los esfuerzos en los planos perpendiculares al plano formado por a 1 y a Jo Los círculos intermedio y menor, 

representan los esfuerzos perpendiculares a los planos formados por a 1 y a 2 y por a 2 y a 3¡ respectivamente. 
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9.- DEFORMACION. 

El estudio de la deformación está basado en los cambios presentes en las rocas que han estado sujetas a 
esfuerzos, por lo que tratar de describir la geometría de la más s1mple de las estructuras puede ser una empresa 
complicada. Así, deformación se ha definido como la expresión geométrica de la cantidad de cambios de pos1ción, 
forma y jo de volumen causada por la acción de un estado de esfuerzo sobre un cuerpo. Se dice que existe deformación 
cuando una roca ha estado bajo la acción de alguno de los procesos siguientes: 

a.- Translación: 

b.- Rotación: 

c.- Distorsión: 

Transporte relativo a algún sistema de coordenadas o marco de referencia. 
Rotar con respecto a algún sistema de coordenadas o marco de referencia. 
Cambio de forma. 

d.- Dilación: Cambio de volumen. 
En la figura 9-la se muestran gráficamente estos conceptos. 
Cuando una roca sufre una deformación, ésta se efectúa en pequeños incrementos que van alterando la posición 

del cuerpo, su forma, o bien su volumen; pero el resultado final de una deformación siempre será un cambio. 
Para cuantificar la cantidad de deformación que ha sufrido un cuerpo, es necesario conocer los tipos que de 

ésta existen, de acuerdo a criterios geométricos. La clasificación más simple es la siguiente: 
a) .- Se dice que la deformación ha sido homogénea si, después de la deformación, las líneas rectas permanecen 

rectas y las líneas paralelas permanecen paralelas. 
b) .- Cuando no se cumple lo anterior se dice que la deformación es heterogénea. 

En el estudio de la deformación es una práctica común separar un cuerpo deformado en porciones que muestren 
las dos clases de deformación mencionadas. En la figura 9-lb se ilustra este concepto. 

La teoría matemática general de la geometría de la deformación heterogénea es extremadamente compleja y 
para fines prácticos es considerada inútil. Por ésta razón, el estudio de la geometría de la deformación se enfoca 
principalmente a la deformación homogénea. Un ejemplo de esto es el pliegue de la figura 9-lb, el cual representa 
en su totalidad un caso de deformación heterogénea, que a su vez puede ser convenientemente dividido en dominios 
de deformación homogénea (i.e. flancos del pliegue). 

Las medidas de la deformación son adimensionales y para expresarla completamente basta establecer dos 
parámetros: ( 1) el cambio de lon�itud de alguna línea usada como referencia y (2) el cambio de relación angular entre 
dos líneas usadas como referenCia. Utilizando estos dos parámetros puede med1rse cualquier geometría de la defor­
mación. 

Las cantidades que �Tillifm cambios de longitud son la elongación (E) , el estiramiento (S) y la elongación 
cuadrática ("-) y La cantidad illli' expresª cambios de relación angular entre dos líneas es la deformación de cizalla 
(y). A continuación se explica en detalle cada uno de estos parámetros. 

La elongación "E" de una línea es la razón de su cambio de longitud después de la deformación con respecto a 
su longitud inicial. Así, 

lf-l¡ 61 
E= -

l i l i 
en donde "1(' es la longitud final y "li" es la longitud inicial. 

La elongación se expresa en porcentajes y puede ser positiva o negativa. La figura 9-2a muestra un ejemrlo en 
donde las líneas OA y OB son deformadas. Si la longitud onginal de ambas líneas es unitaria y la longitud fina de la 
línea OA' fue de 0.5 y la de la línea OB' igual a 1.5, entonces, aplicando la fórmula de la elongación en cada una de 
ellas se puede calcular cuanto fueron elongadas. Después de efectuar el cálculo se concluye que la línea OA' se acortó 
50% (E=- O. 5) y que la línea OB' se alargó 50% (E= O.�· 

El estiramiento "S" de una línea es la razón de su longitud después de la deformación, con respecto a su longitud 
inicial y se expresa con la ecuación 
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l f S=-=(1+E) 
l 

Si se aplica la fórmula del estiramiento a las lín�as OA' y OB' del ejt' plo de la figura 9-2a, se obtendrán los 
siguientes resultados: OA' = 0.5 y OB' = 1.5. De aquí se deduce que la línea O ' se acortó y que la línea OB' se alargó, 
ambas un 50%. 

Con base en lo anterior se concluye que los estiramientos dt< .!J.lli! líneafsiem�re �rán positivos, aún en � caso 
de acortamientos. Si el estiramiento es mayor que la unidad, entonces la l nea a sufrido un alargamiento. Si el 
estiramiento es meno1r que la uniaad, entonces la línea habrá sido acortada. 

La elongación cuadrática de una línea (A.) es el cuadrado del estiramiebto, de tal manera que: 

2 2 (lf) A.=S =(1+E) = � 

La elongación cuadrática es un término alternativo para expresar e�cambio de longitud de una línea y su 
significado es más comprensible si se analiza la figura 9-2b. Supóngase que la m yor deformación ocurrió en la dirección 
del eje X, o sea que la línea OB se alargó más de lo que se acortó la línea OA n la dirección del eje Y. Así es posible 
establecer que el estiramiento (alargam iento) de la línea OB después de la d formación fue 

08' = S = 1 + E = r:¡:: 1 1 \j/'\,1 , 
y que el estiramiento (acortamiento) de la línea OA después de la deformacifn fue 

OA' = S = 1 +E = r:¡:: 2 2 \j1'\,2ry 
Con lo anterior se muestran gráficamente las relaciones existentes e tre la elongación, el estiramiento y la 

elongación cuadrática, pero también se demuestra que la ecuación de la elipse e deformación es consistente con éstos 
parámetros y que puede ser expresada en términos de elongaciones ( � + Y: ' I ) estiramientos ( � + _Ys: = l ), o bien, . , ., 1 s, 2 

elongaciones cuadráticas ( � + Y:= l l Más adelante se tratará en detalle lo rel tivo a elipse y elipsoide de deformación. �� A2 j 
El segundo parámetro necesario para definir una deformación es el ca�bio de relación angular entre dos líneas 

de referencia, o también llamado defonnación de cizalla (y). La primera línea (pC) (Figura 9-2a) es considerada antes 
de la deformación y la segunda línea (OC') (Figuras 9-2a y 9-2b) después de t�urr ida la misma. El ángulo que existe 
entre ellas es denominado ángulo de cizalla ( <j:>) y su relación con la deformac�ón de cizalla se expresa por 

y = Tan <j> 
Para hacer más comprensibles, geológicamente, las cantidades que expresan cizalleo, basta decir que la 

deformación de cizalla es la distancia angular que han sido cizalleadas las líras de una familia dada con respecto a 
otra línea de referencia y, se describe por conveniencia, como la orientación nal de una línea que fue originalmente perpendicular a la familia. En la figura 9-2c se puede observar que después de plegar un grupo de hojas de papel, una 
línea inicialmente normal al plano de las hojas, forma un ángulo "<j:J' menor d 90° . 

Siguiendo la convención utilizada en el capítulo anterior para los esf1¡1erzos de cizalla, las deformaciones de 
cizalla en sentido contrario a las manecillas del reloj (izquierdas o sinistrales) spn positivas. La medida debe efectuarse 
a partir de una línea inicialmente normal al objeto por deformar (ver figura 1-2c, en donde <j:>es negativo). 

Cuando un cuerpo es sometido a un estado de esfuerzo es probable �ue cambie su forma. Existen dos casos 
en que aplicando la misma cantidad de esfuerzo, pero de di

. 

stinta manera, la f rma resultante puede tener diferencias 
en morfología y orientación. Supóngase el ejemplo de la figura 9-3a, en el qu un cuerpo es sometido a un estado de 
esfuerzo, pero en el primer caso los esfuerzos son coaxiales y en el segundo son paralelos y no actúan en el mismo 
eje, pero sí en el mismo plano. Obsérvese que en el primer caso el cuerpo es comprimido y alargado solamente, 
mientras que en el segundo, además de lo anterior es también rotado. 
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Si las orientaciones de los ejes principales de deformación permanecen perpendiculares durante la deformación, 
ésta se denomina irrotacional, o cizalla pura. Pero si ha ocurrido un cambio en la ortogonalidad de las direcciones 
principales, entonces la deformación se describe como rotacional, o cizalla simple. La figura 9-3a ilustra un ejemplo 
de ambos casos . 

En cualquier deformación homogénea, las partículas que forman la superficie de una esfera en un estado sin 
deformar, formarán la superficie de un elipsoide después de la deformación, Este cuerpo es llamado elipsoide de 
defonnación (Figura 9··3b). 

Como cualquier otro elipsoide, el de deformación tiene tres planos principales de simetría, los cuales son 
perpendiculares entre sí y son conocidos como planos principales de defonnación. Los ejes mayor, intermedio y menor 
del elipsoide también son perpendiculares entre sí, yacen en las intersecciones de los planos de simetría y son deno­
minados direcciones principales de defonnación. La dirección con un subíndice "1" es la correspondiente al eje mayor 
y las direcciones con subíndices "2" y "3", son los ejes intermedio y menor, respectivamente. 

Si se supone que el radio de una esfera inicial es 1, entonces la longitud del eje mayor del elipsoide de deformación 
debe ser [>:;, o S¡, o E 1; en donde A 1 es la elongación cuadrática, S¡ es el estiramiento y E 1 es la elongación de una 

línea de partículas a lo largo de la dirección del eje mayor. Lo mismo es aplicable para las direcciones A zY A 3  Las 
magnitudes de las elongaciones cuadráticas A¡, A 2y A 3 se denominan defonnaciones principales, mismas que también 
pueden ser expresadas en términos de estiramientos (S�> S 2 y S 3) , o bien de elongaciones (E �, E 2 y E 3), dependiendo 
de la naturaleza del problema que se desee resolver . 

Una particularidad de los planos y ejes principales de deformación es que siempre se van a conservar per­
pendiculares entre sí. Más aún, ningún otro par o trío de líneas y planos del elipsoide se conservan perpendiculares 
entre sí después de la deformación. 

Cuando una esfera de radio unitario, o un cubo (Figura 9-3b), han sido deformados homogéneamente después 
de haber sido sometidos a un estado de esfuerzo, las formas resultantes pueden pertenecer a uno de los tres casos 
siguientes ; 

- Deformación Uniaxial.- Dos de los ejes principales del elipsoide permanecen con longitud unitaria; el otro 
es más largo . 
-Deformación Biaxial.- Uno de los ejes principales del elipsoide permanecen con longitud unitaria; los otros 
dos son mayores o menores que la unidad. 
- Deformación Triaxial.- Ninguno de los ejes principales del elipsoide permanecen con longitud unitaria; Dos 
ejemplos de deformaciones triaxiales son: 

A¡> 'A2 = A3 < l y l<A¡=A2>A3 
Todos los elipsoides presentan dos secciones circulares que se intersectan entre sí en la dirección del eje 

intermedio (A � y se inclinan con la misma intensidad con respecto a la direcdón de la deformación principal mayor 
(A 1) (Figura 9-4a) . 

Estas dos secciones circulares son únicas y se distinguen de cualquier otro plano que pase por el centro del 
elipsoide, porque en ellas no ocurre deformación. Este concepto es más comprensible si se analiza en dos dimensiones 
(Figura 9-4b). Debido a que no ocurre cambio alguno en esas secciones, se les denomina líneas o planos invariantes 
o líneas o de defonnadónnula, en dos o tres dimensiones respectivamente. 

La ecuación del elipsoide de deformación con respecto a un sistema de ejes cartesianos paralelos a las direcciones 
principales de deformación es 

x2 
1 

- + 
A¡ 

y2 
- + 
A2 

z2 
-= l 
A3 

Un cuerpo deformado representa, al momento de hacer la medición, la deformación total producida en él hasta 
ese momento, misma que se desarrolló por la adición de una serie de pequeños incrementos a medida que el cuerpo 
adquiría diferentes formas y posiciones como respuesta a los esfuerzos aplicados (Figura 9-4c). 
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A tal proceso se le conoce como defonnación progresiva y a su producto como defonnación finita. En cualquier 
instante dado durante la deformación progresiva, existe un estado de defonnación infinitesimal. Las elipses de 
deformación finita o de deformación infinitesimal (Figura 9-5a) se dividen en zonas de alar�amiento y acortamiento, 
separadas por las líneas de deformación nula. En las zonas de alargamiento ocurrirá "boudmage" y en las de acorta­
miento ocurrirá plegamiento. 

Cuando se colocan ambas elipses, finita e infinitesimal, una sobre otra (Figura 9-5b ), se identifican cuatro zonas 
diferentes : 

Zona l. Alargamiento continuo (boudines). 1 
Zona 2. Alargamiento seguido por acortamiento (boudines plegados). 

Zona 3. Acortamiento seguido por alargamiento (pliegues desplegados o boudinados). 

Zona 4. Acortamiento continuo (pliegues). 

La distribución de éstas zonas dependerá de la historia de deformación y en particular, si la deformación fue 
irrotacional (cizalla pura) o rotacional (cizalla simple). 

Una diferencia imfortante entre las estructuras producidas en un cuerpo deformado por cizalla pura o por 
cizalla simple, es que en e primer caso existirá simetría a ambos lados del eje menor de la elipse, mientras que en el 
segundo se genera una clara asimetría con respecto al mismo eje (Figura 9·5b). Al final del siguiente capítulo se 
explican en detalle las estructuras resultantes de los procesos mencionados. 

En la figura 9-5c se muestra un ejemplo ideal que ilustra la posición de las zonas 1, 2, 3 y 4, en una estructura 
geológica en la que es frecuente encontrarlas. El caso de la zona 3, que no aparece en la figura 9-5c, no es común en 
la naturaleza, aunque es posible en teoría. 

Un método gráfico práctico para cuantificar la deformación que ha sufrido un cuerpo es el denominado círculo 
de Mohr para defonnación finita. La deformación finita es aquella en la que ha ocurrido una elon�ación de más de 
1%, que es una situación normal en geología. Para utilizar este diagrama es necesario hacer una distmción clara entre 
el ángulo emedido antes de la deformación y el ángulo e' medido después de ésta (Figura 9-6a). 

En las figuras 9-6b y 9-6c se muestra el diagrama de Mohr para deformación finita y las ecuaciones que lo 
rigen. Es importante recordar que en éste diagrama los puntos que se localizan en el círculo de Mohr representan 
líneas y no planos, como era el caso del diagrama utilizado para esfuerzos. 

El diagrama de Mohr para deformación finita se aplica en geología siempre en dos dimensiones, debido 
principalmente a la complejidad que representa obtener datos tridimensionales. Es opinión del autor, con base en 
varios años de experiencia en el campo, que resulta prácticamente inútil aplicar otros métodos geométricos tridi­
mensionales cuando es casi imposible encontrar una capa de roca sedimentaria con un número suficiente fósiles 
deformados. Sin embargo, si se presenta ese caso, entonces deberán efectuarse los cálculos correspondientes explicados 
en los libros de Ramsay (1%7) y de Ragan (1973). 

El método aquí sugerido es aplicable en casi cualquier caso práctico en que se desee indagar la cantidad de 
deformación que ocurrió en un lugar o región determinado y tiene la ventaja adicional de que no tiene límites de 
escala, razones por las que es ampliamente recomendable . 

Existen dos diferencias importantes entre éste diagrama y el que se utilizó para esfuerzo. La primera de ellas 
es que la mayor deformación (A. 1) se ubica sobre el eje horizontal, pero a la izquierda del centro del círculo y la segunda 
es que el ángulo e' medido en un sentido en el objeto deformado, se mide en sentido contrario en el diagrama. 

El uso del diagrama de Mohr es más comprensible si se utiliza un ejemplo . En la figura 9-7 se muestra un mapa 
con un objeto originalmente circular que ha sido deformado a una elipse . Las dimensiones del estado inicial y final 
son proporcionadas y se desea conocer cuál es la deform ación que ha sufrido la línea "L", que tenía una orientación 
origmal de N30°E y tiene una orientación final de N25°E. 

Antes de resolver el problema es necesario recordar que la deformación se cuantifica con dos parámetros: a) 
una medida que expresa cambio de longitud de una línea y b) una medida que expresa cambios de relaciones angulares 
entre la línea en cuestión y otra línea de referencia. Con esto en mente se procederá ahora a calcular el primer 
parámetro con las ecuaciones conocidas para la elongación, estiramiento y elongación cuadrática, de la siguiente 
manera : 

77 



Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

78 

@ CUERPO SIN 
DEFORMAR 

ZONA DE 
ALARGAMIENTO 

(71 

al 

o-1 

\/ 
1 

1 
_.¡ 

1 
\ 
\ 

" 
" 

DEFORMACIDN 
FINITA 

<MAS DE 1% DE ACORTAMIENTO 
O DE ALARGAMIENTO) 

ZONA DE 
ACORTAMIENTO 

al 
� 

CUERPO SIN 
DEFORMAR 

DEFDRMACIDN 
INFINITESIMAL 

<MENOS DE 1% DE ACORTAMIENTO 
O DE ALARGAMIENTO) 

SUPERPOSICIDN DE ELIPSES DE DEFDRMACIDN 
m INFINITESIMAL Y FINITA CAUSADAS POR: \.J0 

CIZALLA PURA 

4 

�a3 

• 

CIZALLA SlMPLE 
C7 

45. 
3 2 

a 

2 

� 
� 

4 

4 

© 

FIGURA 9-5 



Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

.. ¿ "' 

8M 

'ü"' 
'o" 

e Q,0 
"f 

GL 

@ 

ANTES DE LA 
DEFDf�MACIDN 

DESPUES DE LA 
DEFDRMACIDN 

/' 

A; 

CIRCULO DE MDHR PARA 
DEFDRMACIDN FINITA C0 

(-._� A.' 

0 
1 

1 "). , A , A.'+/..2 /\. 1 - 2 Cos2G 'A'= 12 - + 2 

' 
Sen 28, /' = 

� 
� 

� 
� 

RECIPROCO DE LA ELONGACIDN CUADRATICA DE UNA LINEA 
1 

INCLINADA 0 GRADOS RESPECTO A LA DIRECCION A 1 

DEFORMACION DE CIZALLA uPRIMAu DE UNA LINEA INCLINA­

DA 8' GRADOS RESPECTO A LA DIRECCIDN A 1 

FIGURA 9-6 

ACULlAD OE INGENIERIJ 

79 



" 

Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

1 

80 

Dirección e¡ 

L 

¿L� 
J -+-

1 
- Dirección E'r= 

1 1 

8L=30 ol 

ANTES DE LA 
DEFDI�MACIDN 

/'1 

0.5 

@ 

cp=-26° 
Dirección c1 ....... 

i 
1.3 

J 

1.08 

� ' -..... "-

1 
\ 1 1 

-l-
1 
1 

� ¡� 1 o 1 0.8 GL =25 

DESPUES DE LA 
DEFDRMACIDN 

' 

/¡¡ 

@ 

1.0 rJ+� =1.57 
. ----+-t *-+-¡-�+-L-+---+ f-t-

: G � =25o 1.s 2.0 -t-
Al 

1 
1 /' L =-0.38 

-0.5 A� =0.76 l 

L 

FIGURA 9-7 



Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

E¡ 
l .3- l 

= ------- = 
l 

0.3=30% 

S1=1+0.3=1.3 
2 A 1 = l. 3 = l. 69 

' l A = = 0.59 
1 l .69 

Ez = 
0.8- l 

l 
=-0.2=-20% 

S2= l-0.2=0.8 

A2=0.82=0.64 

'). ' - l 
"-2- -

o . 6 4
- l 

.
5

7 
Con estos resultados se puede concluir que una línea en la dirección norte-sur se alargó un 30% y que otra 

línea en la dirección este-oeste se acortó 20%, pero todavía hay que indagar que sucedió con la línea L, es decir, hay 
que determinar si se alargó o se acortó y cuál fue el sentido de la cizalla en que eso sucedió. Para esto se utiliza el 
círculo de Mohr con los valores calculados de A. '1 y A.� o sean los recíprocos de las elongaciones cuadráticas principales 
y el ángulo 8' que forma la línea L con la dirección A. 1 en el objeto deformado. El círculo se construye como se muestra 
en la figura 9-Th y el punto L se localiza midiendo el ángulo e' = 25 °, en sentido opuesto a como fue medido en el 
obj eto deformado. 

Una vez localizado el punto L (Figura 9-Th) de la manera indicada, se procede a leer en el diagrama de Mohr 
los valores de A. �y y� los cuales también pueden calcularse con las ecuaciones que rigen el diagrama como sigue: 

. A�+ A.� A�- A� . O. 59+ l. 57 O. 59- l. 57 
AL= + ·cos26 = + Cos50°= 

2 2 2 1 2 

= 1.08-0.49(0.6428) = 1.08-0.31 = 0.77 

/\.�-/\.� . 0.59-1.57 
yL = Sen28 = Sen50° = -0.49(0.7660 ) = -0.3754 = -0.38 

2 2 

Pero estos dos valores no son muy claros para comprende r  como fue afectada la línea L. Para entender mejor 
la deformación de la línea L es necesario transformar el valor de A.� a su elongación cuadrática, su estiramiento y su 

elongación, que son las medidas que expresan cambios de longitud, así como transformar también el valor de y� a su 
respectiva deformación de cizalla y ésta a su ángulo de cizalla, que son las medidas que expresan cambios de relaciones 
angulares . De esta manera se tiene que 

l l AL=-.= =1.2987 
YL =y�. AL= (...!.0.3754) 1.2987 = -0.4875 

AL 0.77 <1> =¿Tan v�. =¿Tan (-0.4875) = -26° 

S L = [i:;. = Jl . . 2987 = 1 . 1396 

EL = S L- 1 = 1 . 1396- 1 = o. 14 = 14% 

Con estos resultados se puede expresar completamente la deformación de la línea Len los términos siguientes: 

a) Se alargó un 14%, como se deduce del signo positivo de la elongación y, 
b) Sufrió un cizalleo dextral, o sea en sentido de las manecillas del reloj (Figura 9-7a). 

"' 
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A continuación se presenta un ejemplo de aplicación del diagrama de Mohr en un caso ideal en el que se 
cono"cen datos relativos a la deformación, pero en el que se ignoran las magnitudes y orientaciones de las deformaciones 
principales y se desea conocerlas. 

Según los datos constructivos de un túnel ideal, su base "b" medía 1.50 m y tenía una altura h = 2.00 m, cuando 
fue excavado. Después de 15 años de operación y debido a esfuerzos tectónicos, el túnel ha sufrido una deformación 
severa, de tal manera que su base ahora mide 1.30 m y su altura es de 2.30 m en una dirección que ya no es perpendicular 
a la base, como se muestra en la figura 9-8a. 

En la solución de este problema es necesario, primero , conocer los datos relativos a las líneas b y h, con el 
propósito final de determinar las magnitudes y orientaciones de las deformaciones principales. Si se conocen las 
longitudes iniciales y finales de las líneas de referencia y los ángulos entre ellas, entonces: 

1 . 3- 1 . S= _o. 1333 = - 13% Eb= 1.5 

Sb= 1 +(-0.1333)= 0.8667 

Ab = 0.86672 = 0.7511 

A
,

= 
1 

b 0
-

.7
-
S

-
11 

= 1 · 3 314 = 1.33 

Eh= 
2.3--2=0.15= 15% 

2 

Sh= 1+0.15= 1.15 

2 
Ah= 1.15 = 1.3225 

' 1 
A = = O. 756 1 = O. 7 6 h 1 .3225 

y b =Tan-1 O o=-O. 1763 

-0.1773 
= -0.2347 = -0.23 y 

b 
= o. 75 ll 

y h = Tan 1 O o= O. 17 63 

' o. 1 773 = o. 1333 = o. 13 
yh = 1 .3225 

Los valores obtenidos "-·y y · p�ra las líneas, son las coordenadas de dos puntos que yacen sobre el círculo de 
Mohr (Figura 9-8b) y son: 

b( 1.33,-0 .23) 
h(0.76,0.13) 

Ahora se procede a ubicar estos dos puntos en el diagrama. Una vez hecho lo anterior, se tiene que localizar 
el centro del círculo uniendo con una recta los puntos b y h. Si se traza una recta perpendicular la línea que une los 
puntos b y h y se hace pasar por el punto medio de ésta, la intersección de la perpendicular con el eje horizontal del 
diagrama determina el centro del círculo, cuyo radio debe ser igual a la distancia entre la intersección mencionada y 
el punto b o h. Enseguida se traza el círculo de Mohr (Figura 9-8b). 

Con estos datos se leen directamente del diagrama los valores de t-. ·1 =O.?. 4yA.� = l . 42y se procede a efectuar 
los cálculos siguientes para encontrar la magnitud de las elongaciones principales: 
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A-¡-
1 1 l .35 --= ----- = 

"- '1 0.74 

S 1 = � =) l .35 = l. 16 

1 l 
"- = :¡-;- = = 0.70 

2 A� 1.42 
1 

S2= � = �0.70=0.84 

E 1 = l - S 1 == l - 1 . 16 = - 0. 16 E 2 = 1 - � 2 = 1 - 0. 84 = 0. 16 

Estos resultados indican que la elongación E 1 fue de 16% de acortamidnto y que la elongación E 2 fue de 16% 
de alargamiento. Pero aún se ignoran las direcciones en las que se encuentran a�fuando esas deformaciones principales. 
Esto se determina con los valores de los ángulos e� y e� leídos directamente del círculo de Mohr. 

Según el diagrama de la figura 9-Sb, el ángulo e�= 68° y el ángulo e� r 12°. Para determinar la orientación 

de las deformaciones principales en el túnel basta con medir uno de los dos ángulos, por ejemplo el de 8 �' en sentido 
opuesto a como fue m edido en el diagrama de Mohr, como se muestra en la pgura 9-Sc. Nótese que la suma de los 
ángulos e� y e� es igua:l al ángulo que forman las líneas by h en el objeto defoÍmado (Figura 9-Sa). 

Finalmente es importante aclarar que el diagrama de Mohr para defo�mación finita que aquí se ha utilizado 
es el más simple de los que existen porque se emplea un círculo, mientras qj.Je en los otros se usa una elipse para 
representar un estado de deformación. 
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10.- RELACIONES ESFUERZO-DEFORMACION. 

Cuando ocurre un sismo se producen ondas elásticas que viajan a través de rocas y suelos dentro de la Tierra 
y en su superficie. La vibración que una persona siente, aún cuando se encuentre a varios kilómetros del epicentro, es 

debida al paso de esas ondas que se transmiten en la roca por medio de deformaciones instantáneas, acortamientos 
y alargamientos, mismas que no producen deformaciones permanentes en el material en que viajan, a no ser que 
rebasen la resistencia de éste, en cuyo caso se producen rompimientos que pueden causar fracturas o hasta fallas. De 
hecho, el fenómeno ocurre como resultado de un estado instantáneo de esfuerzos muy grandes y de deformaciones 
muy pequeñas con altas velocidades de propagación. 

Para comprender mejor las relaciones que existen en una roca cuando se le aplica un esfuerzo con una velocidad 
determinada y en condiciones diferentes de presión, temperatura y contenido de fluidos, es indispensable definir 
físicamente tres tipos de materiales ideales, para compararlos con los materiales de la Tierra y establecer propiedades 
mecánicas aproximadas para estos últimos. 

Sólido de Hooke o Material Elástico.- Se dice que un material es elástico si después de sometido a un esfuerzo 
recupera su forma sin sufrir una deformación permanente. La única condici(m en éste caso es que el tiempo no es 
tomado en cuenta en la deformación. El ejemplo reológico de este tipo de material es un resorte que se supone perfecto, 
el cual siempre recuperará su forma original después de someterlo a compresión o a tensión (Figura 10-la). 

La expresión matemática que define a un sólido elástico está basada en la Ley de Hooke, la cual establece que 
la relación entre esfuerzo y deformación es lineal, de tal forma que la deformación E está relacionada al esfuerzo o 
pOr medio de una constante E conocida como el Módulo de Young, en donde 

0 
E=­

E 

Se sabe que en la naturaleza las rocas solamente se aproximan a este concepto de un sólido de Hooke, porque 
la relación esfuerzo-deformación no es constante, ni lineal en la realidad, además de que el Módulo de Young para 
las rocas siempre es mayor en un estado de compresión que en un estado de tensión. 

Cuando una muestra de roca es sometida a una carga, ésta se deforma siendo lineal la relación entre el esfuerzo 
y la deformación. Siempre que el espécimen no se rompa, éste recobrará su forma inmediatamente después de que 
se remueva la carga. 

En geología estructural, en sismología y en mecánica de rocas es común utilizar diferentes parámetros físicos 
cuando se efectúan experimentos con rocas, dependiendo de como se va a realizar la carga. Los casos más frecuentes 
consideran las siguientes alternativas: 

a). Si se trata de una deformación producida por cizalla simple, entonces se utiliza la constante conocida 
como Módulo de Rigidez (G), que está determinada por 

oc 1 
G=-

y 
en donde a e es el esfuerzo de cizalla y y la deformación de cizalla. 

b ). Si se utiliza una presión hidrostática uniforme que produzca una compresión uniforme, entonces hay que 
definir la incompresibilidad (K), que está determinada por 

presión hidrostá tic a 
K= ----------

cambio de volumen 

e) . Si se trata de un experimento de extensión simple, entonces hay que definir la Relación de Poisson (v), 
que es igual a 

b 
v= 

a 
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en donde "a" es la longitud final del eje y "b" es el diámetro en la parte media, del cilindro de roca después 
de la deformación . 

Todos los parámetros mencionados anteriormente se relacionan entre sí por: 

G= 
E 

2( l + v) 
= 

3K(l-2v) 

2( l + v) 

Para una discusión más profunda ver Jaeger y Cook (1969, p. 54-58). 

Las rocas en la naturaleza generalmente exhiben un comportamiento similar a un material elástico porque 
tienen la tendencia a recuperar su forma pero no instantáneamente. Esto se ilustra en la figura 10-1b, en donde la 
deformación es grafica.da con respecto a tiempo para un espécimen cargado axialmente. Si se analiza con detenimiento 
esta gráfica se observará que cuando el esfuerzo es aplicado existe una respuesta elástica instantánea hasta el valor 
E b pero a medida que transcurre el tiempo, la deformación de la roca continuará incrementándose. Cuando el esfuerzo 
es suspendido en el tiempo tJ, se observa otra vez una respuesta elástica instantánea en la que la roca recupera parte 
de su forma, misma que ten erá a recobrar totalmente en un lapso considerable. 

Este comportamiento en donde la deformación es recuperable pero es dependiente del tiempo se denomina 
comportamiento anelástico y es de gran importancia en geolo�ía estructural, porque proporciona un mecanismo para 
exphcar muchas estructuras, principalmente aquellas denommadas popularmente como resultado de extensión. 

Material Plástico o de Saint Venant.- Al contrario de los materiales elásticos, este tipo de materiales se caracteriza 
por mantener una deformación después de que ha sido aplicado un esfuerzo que sobrepasa un cierto limite. El ejemplo 
reológico de esta clase de materiales es un cubo de una densidad cualquiera, que es jalado horizontalmente. El cubo 
no se moverá hasta que el esfuerzo supere el coeficiente de fricción entre el cubo y el material sobre el que descansa 
(Figura 10-1c). 

Un material plástico ideal es incapaz de soportar un esfuerzo mayor a un valor crítico o en que es cuando se 
produce una deformación de manera eermanente. Abajo de este valor crítico de esfuerzo no ocurre deformación 
alguna. Un símil geológico será una arcilla hidratada la cual al ser oprimida no se deforma, sino hasta después de que 
se sobrepase una cantidad de esfuerzo o en momento en el que la deformación será permanente e irrecuperable. 

Material Viscoso o Fluido Newtoniano.- Estos materiales son aquellos en los que la deformación se efectúa a 

una velocidad constante y en los cuales el esfuerzo está relacionado de una manera lineal a la velocidad de deformación 
por medio de la siguiente fórmula : 

0=11(�) 
en donde o es el esfuerzo, ll es la viscosidad del material y ( � ) es la velocidad de deformación. 

El modelo reológico para este tipo de materiales está representado por un disco perforado que se mueve libre 
verticalmente, sin fricción sólida contra las paredes del recipiente, inmerso en un líquido perfecto y sin inercia, de tal 
manera que cuando se aplica un esfuerzo vertical sobre el pistón, éste se mueve sin importar la magnitud del esfuerzo. 
Si se observa la figura 10-1d, se notará que la única fuerza que se opone al movimiento del disco perforado es la 
causada por la viscosidad del líquido. Así, es evidente que cuando la viscosidad es baja se requerirá de un esfuerzo 
menor para mover el disco a una velocidad baja , pero si se trata de mover rápidamente, se necesitará entonces un 
mayor esfuerzo para producir un desplazamiento. 

Las rocas generalmente exhiben un comportamiento diferente al de los materiales ideales descritos (elásticos, 
plásticos y viscosos) . En el laboratorio la respuesta de las rocas cuando son sometidas a esfuerzo es más complicada 
y solamente sufren grandes deformaciones permanentes si el esfuerzo ejercido es grande y se mantiene durante un 
tiempo prolongado. Bajo presión atmosférica la mayoría de las rocas y minerales se deforman rompiéndose en frag­
mentos paralelos a la dirección del esfuerzo principal máximo (cr1), o bien a lo largo de fallas que tienen una inclinación 
determinada con respecto a la dirección de cr1• Este tipo de deformación se denomina comportamiento quebradizo. Si 
se utiliza un pistón hidrostático de pruebas (Figura 10-2a) y se va incrementando gradualmente la presión hidrostática, 
se podrá observar que la roca pasa de un comportamtento quebradizo a un comportamiento dúctil, con una fase 
intermedia que es conocida con el nombre de transición quebradizo-dúctil, la cual es función no sólo de la presión 
hidrostática, sino también de la temperatura, del contenido de fluidos en la roca y de la velocidad de deformación ( �). 
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En general se dice que cuando existe una baja temperatura y presión hidrostática y una alta velocidad de 
deformación, es más probable que una roca se comporte de una manera quebradiza, mientras que si la temperatura 
y la presión hidrostática son altas y la velocidad de deformación es lenta, entonces es muy probable que la roca se 
comporte de una manera dúctil. 

Los mecanismos de un comportamiento quebradizo van acompañados comúnmente de fallas, microfractura­
miento y efectos cataclásticos asociados; mientras que un comportamiento dúctil está generalmente asociado a 
deformación de granos individuales, plegamientos y distorsiones (acortamientos, alargamientos, etc.). Así, si se 
incrementa la presión hidrostática lentamente, el efecto será la inhibición de fracturamiento y de fallamiento. Por otro 
lado, el efecto de incrementar la temperatura a una velocidad de deformación lenta será el inicio de procesos ter­
malmente activados, como por ejemplo deslizamientos cristalinos internos y difusión atómica . 

Un resumen de los cambios característicos asociados a la transición quebradizo-dúctil se ha deducido de los 
experimentos realizados por Griggs y Handin (1960), mismo que se muestra gráficamente en la figura 10-2b, en donde 
se observa que cuando una roca es sometida a esfuerzo en una cámara triaxial de pruebas, su comportamiento será 
quebradizo en las primeras etapas en las que E < S� pero a medida que se incrementa el esfuerzo, la deformación 
se manifiesta por fallas cuando E varía entre el2% y el 10% de acortamiento, para finalmente exhibir un compor­
tamiento totalmente dúctil cuando E> l 0%. Nótese que también bajo condiciones de laboratorio es posible simular 
el mismo comportamiento de la roca cuando es sometida a extensión, aunque aquí es conveniente aclarar que esa 
tensión es simulada, es decir que no es real, porque ha sido producida bajo esfuerzos de compresión en los que se ha 
incrementado la presión del aceite en la cámara, de tal manera que la presión hidrostática es igual a a1 y a a 2 y la 

presión del pistón es igual a a Jo Esto demuestra que en la Tierra no existe la tensión y que todas las fracturas y fallas 
que se forman en la corteza terrestre se han generado en condiciones de compresión, aún en el caso de la superficie, 
en la que siempre existirá presión (i.e. atmosférica o hidrostática), aunque ésta sea muy pequeña. 

La resistencia al cizalleo de una roca es el esfuerzo de cizal la o e suficiente para iniciar movimiento de dos 
bloques adyacentes a lo largo de un plano de falla potencial. Este hecho ha sido comprobado experimentalmente por 
varios investigadores de diferentes países, que han empleado pruebas triaxiales con cilindros de roca sometidos a 
esfuerzo en una cámara hidrostática, en donde la roca es acortada hasta que se rompe. 

Una prueba típica de compresión triaxial se lleva a cabo de la siguiente manera: una muestra de roca es cortada 
hasta formar un cilindro de 2 cm de largo y 1 cm de diámetro, el cual se coloca en un estuche impermeable montado 
entre dos pistones de acero y se sumerge en un fluido contenido en una cámara de presión (Figura 10-2a). Una vez 
hecho esto, se comienza a bombear presión al fluido hasta lo�rar la presión confinante deseada. En esta etapa del 
experimento el estado de esfuerzo sobre el espécimen es del t1po hidrostático, en el cual la presión confinante tiene 
componentes a 1 =o 2 ,: o:¡. Si el pistón situado arriba de la muestra comienza a moverse verticalmente hacia abajo, el 
espécimen comenzará a ser acortado y el estado de esfuerzo sobre éste cambiará a un estado no-hidrostático, en el 
que la presión confinante será o 1 >a 2 =o:¡. A medida que se continúa incrementando la presión del pistón (Figura 

10-3a), o 2 y o 3 continuarán siendo iguales a la presión confinante, pero o 1 se seguirá incrementando. La diferencia 

a 1 - a 3 es lo que se conoce como esfuerzo diferencial. 

La historia del esfuerzo aplicado sobre la muestra se representa por medio de una serie de círculos de Mohr 
de diámetro a 1 - o:¡, que aumentarán a medida que aumente la presión y que pasarán por el valor fijo a:¡, como se 
muestra en la figura 10-3c . La relación entre esfuerzo y deformación se representa comúnmente en una gráfica (Figura 
l0-3d). Así se podrá notar que a medida que crece la presión en el pistón, crece el esfuerzo diferencial o 1 -o 3 y 
consecuentemente, también se incrementa el esfuerzo de cizalla en los "n" planos potenciales de falla de la muestra. 
Finalmente, cuando la resistencia al cizalleo de la muestra es sobrepasada, el fallamiento ocurre. Esto sucede en 
materiales quebradizos cuando se alcanza un valor máximo de a 1 -a 3 conocido como resistencia máxima. Una 
vez que se conoce la resistencia máxima de una roca para una presión confin�nte dada y se ha medido la inclinación 
de la falla con respecto al eje de la muestra (dirección de a1) , entonces se podrá calcular la resistencia al cizalleo de 
la roca directamente en el diagrama de Mohr, o por medio de la ecuación 

o 1-03 
o = ---Sen20 

e 
2 

La resistencia máxima, el ángulo de fallamiento y la presión confinante de numerosas pruebas triaxiales de 
rocas, han sido compiladas por Handin, J. (1966), Strength and Ductility: p. 223-289, in Handbook of Physical Constants, 
S.P. Clark (Ed.), Geol. Soc. Am., Memoir 97. 
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Hasta aquí se ha descrito el procedimiento de laboratorio para determinar hasta que punto se rompe una 
muestra con una presión confinante constante, pero cuando se realiza esta prueba en varias muestras de la misma 
roca bajo presiones confinantes diferentes, se alcanzan conclusiones interesantes sobre la estabilidad de las rocas. 

En la figura 10-4a se muestran las condiciones de carga a las que se rompieron seis muestras de la misma roca, 
bajo condiciones diferentes de presión confinante del aceite y de presión del pistón. En este ejemplo cada círculo 
representa las condiciones de esfuerzo bajo las cuales ocurrió el fallamiento en cada una de las pruebas. Los puntos 
en cada círculo representan los valores de a" yo e para el plano de falla en que hubo fallamiento en cada prueba. Nótese 
que la resistencia al dzalleo se incrementa con los esfuerzos normales y que puede dibujarse una curva que pase 
aproximadamente por los puntos que representan ruptura. Esta curva se conoce con el nombre de envolvente de Mohr 
y representa el límite estable e inestable de una roca determinada. 

La envolvente de Mohr es un concepto muy importante en geología estructural porque permite delimitar con 
bastante precisión los estados de esfuerzo en los que una roca sufrirá rompimiento o no. En la figura 10-4b se muestra 
una envolvente para una roca R. Supóngase que se somete a esa roca a un estado de esfuerzos representado por el 
círculo 11. La conclusión que se deriva de este ejemplo es que la roca R no sufrirá rompimiento cuando se le someta 
a un estado de esfuerzos 11, aún cuando éste sea mucho mayor que el estado de esfuerzos I, porque tal condición se 
encuentra ubicada en la zona estable de la envolvente de Mohr. Esta aparente contradicción se explica si se considera 
que en la deformación de la roca está involucrado un problema de espacio, que en el estado I resulta en fracturamiento 
y en el estado 11 en pérdida de volumen, o dicho de otra manera, en un comportamiento quebradizo y en uno dúctil, 
respectivamente (Figura 10-2b ). Así, la envolvente de Mohr también es útil para comprender las fronteras que existen 
en las rocas en lo relativo a su comportamiento mecánico y para pronosticar cuando de fracturarán, o fallarán y cuando 
fluirán, o se plegarán. Entre las diferentes propuestas que eXIsten para explicar el fenómeno mencionado, la más 
aceptada fue su�erida por Coulomb (1773), quien estableció que un fracturamiento de cizalla podría ocurrir cuando 
el esfuerzo de cizalla sobre un plano de falla potencial alcanzara un valor crítico dado por 

0 =C+II(J 
e t-" n 

en donde C es una constante conocida como cohesión y 11 es otra constante conocida como coeficiente de fricción 
interna. 

Este criterio I;!Stá basado en la suposición de que la fractura de cizalla en materiales sólidos involucra el 
rompimiento de alguna clase de uniones coherentes (de ahí la constante C) entre partículas, así como un deslizamiento 
fricciona! (constante¡..¡.) a lo largo de planos potenciales de falla. Este criterio ha sido comprobado experimentalmente 
y se ha encontrado que no es completamente satisfactorio cuando es aplicado a rocas, pero aún así, también se ha 
encontrado que la ecuación que lo define es un acercamiento bastante aproximado a los resultados experimentales. 
El criterio de Coulomb predice que los puntos de ruptura de una roca (Figura 10-5a) deberían coincidir con una línea 
recta cuya pendiente sea igual a �L y que intersecte a la ordenada del diagrama de Mohr en un punto C. 

El criterio de Coulomb y el diagrama de Mohr llevaron a Griffith (1924) a tratar de explicar más realísticamente 
el desarrollo de fracturas de cizalla por medio de la hipótesis conocida como hipótesis de Grifflth y que está representada 
por la fórmula 

oc =2T0+S0on 

en donde To es la resistencia uniaxial a la tensión y So es el coeficiente de fricción de la roca. Esta ecuación tiene la 
misma forma original que la ecuación de Coulomb e indica que la resistencia al cizalleo de un sólido depende de dos 
constantes, To y So, del material. 

La diferencia con el criterio de Coulomb estriba en que los experimentos de Griffith se llevaron a cabo bajo 
un régimen de tensión, pero sus resultados y conclusiones son igualmente válidos cuando se aplica bajo compresión. 

En la actualidad y gracias a las contribuciones de Mohr, el criterio más utilizado es el que involucra a la 
envolvente de Mohr (Figura 10-5b ), la cual en lugar de ser una línea es una parábola. El uso de esta curva en conjunción 
con el círculo de Mohr es muy ventajoso, pues una vez que la envolvente ha sido determinada a partir de una serie de 
pruebas triaxiales, puede ser utilizada para predecir la resistencia máxima y el ángulo de la falla en pruebas con otras 
presiones confinantes y con otras cargas axiales. 

Todos los conceptos expuestos hasta aquí son sólo parcialmente válidos cuando se trata de extrapolarlos a rocas 
deformadas en la naturaleza, en donde las condiciones cambian por la cantidad de fluidos contenidos en ellas. Además, 
es necesario considerar también gue esos fluidos están sometidos a una cierta presión, causada simplemente por la 
presión litostática. Así, Terzaghi ( 1922) propuso que la resistencia al cizalleo de suelos saturados de agua está dada 
por una simple modificación del criterio de Coulomb de la siguiente manera 

91 



Padilla y Sánchez 

92 

(Kbo.res) 
a e 

500 

-500 

bo.res) 
U e 

RUPTURA 

RUPTURA 

ENVOLVENTE DE MOHR 

lNES1 ABlLlDA"D 

······ 

· · · · · ·: · · · · ·. : . :::: : 1 I ·: ...... . .... . .. . . . .. . . . 

I ...... : . . . . . . .. . . . .. . \' . . . . . . .
. . . . . . . . . . . . . .  . 

. . . . . - . . . . . . . . 
. : .

.
. .. . : . . .

. . . . . 

< .r ZONA DE E STA B I LID A D •: . > · \:. 
. 

····< ::}• < > 
.. 

. a
l

: :·· . . . . 1 . . . . 
.. .. ·····-· .. 

• _. . : : - . : • • :. ·::::.: : : . • • J 
.
. . ¡ . 

. .  . .  . .. . .  
". /.: .. .. :.1 

.·.·.1_· ..... . 

Elementos de Geología Estructural 

® 

(Kbo.res) 
Un 

@ 

CKbClres) 
Un 

··· ·· .
. 

< : < · : : . 

1 

ZONA DE IN[Sf ABILIDAD 4 
FIGURA 10-4 



Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

U e 

e{ 

ere 

-\,e� � 
-"\e'0� 

?e� r� �� 9 

AngijA lO de 
fricci ó h interna 

J-L=¡=Tcn 9 

Un 

(J'n 

_______ .. 

® 

@ 

© 

1 i CJ n 

A 

'" 

F-IGURA 10-5 

93 



Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

oc=C+�(on-p) 

en donde p es la presión intersticial, también conocida como presión de poro y la diferencia a" - P es definida como el 
esfuerzo normal efectivo o �. Esta ecuación ha sido comprobada experimentalmente y se ha encontrado que funciona 
perfectamente para suelos y también para rocas. 

El término o n - p ha sido llamado esfuerzo normal efectivo porque se ha comprobado experimentalmente que 
ésta función es la que c:ontrola efectivamente la resistencia de una roca al cizalleo y no solamente el esfuerw no:tmal 
o n, como se había supuesto anteriormente. 

Las presiones intersticiales (p) altas tienen un efecto de lubricantes en las fallas porque reducen la resistencia 
por fricción a lo largo de un plano de falla, pero también se ha encontrado que el coeficiente de fricción interna �de 
una roca, permanece constante aún bajo la influencia de altas presiones intersticiales. 

La manera en la cual las presiones intersticiales están involucradas en el fallamiento se ilustra con un diagrama 
de Mohr, en el cual se grafica el esfuerzo normal efectivo en el eje de las abcisas, en lugar del esfuerzo normal (Figura 
10-5c). 

El círculo A representa el estado de esfuerzo de una masa de roca cuando la presión intersticial de los fluidos 
contenidos en sus poros, o intersticios, es cero, de tal manera que el esfuerzo normal efectivo o n - pes igual al esfuerzo 
normal o n· Ahora supóngase que la presión intersticial es incrementada en esa roca hasta alcanzar un nivel "p", mientras 
que el esfuerzo normal es mantenido constante. Bajo estas condiciones, el esfuerzo normal efectivo o � disminuirá y 
su acción sobre todos los planos potenciales de falla decrecerá en una cantidad igual a "p", tal como se indica en la 
figura 10-5c. Obsérvese también que el esfuerzo de cizalla o e para cualquier punto, permanecerá constante en cualquiera 
de los dos círculos. Si "p" tiene un valor wande, entonces el círculo B se acercará a la envolvente de Mohr y ocurrirá 
fallamiento en el instante que el círculo mtersecte a la envolvente. La presión del fluido intersticial permitirá que se 
inicie fallamiento aún cuando los esfuerzos de cizalla presentes no sean los adecuados para producir una falla en "roca 
seca", o en roca saturada de fluidos, pero con bajas presiones intersticiales. 

Se ha comprobado en pruebas triaxiales que las fracturas de cizalla se forman a ángulos menores de 45° con 
respecto a la dirección o ¡, observándose que los ángulos de _±.30° son particularmente comunes. 

Cuando se utili7..a presión confinante en las pruebas triaxiales, de tal manera que o 2 = a 3, existen un número 
infinito de planos potenciales igualmente favorables al fallamiento, todos igualmente inclinados con respecto a la 
dirección de o 1 (Figura 10-6a). 

Pero cuando o 2 # a 3 existen solamente dos planos en los que puede ocurrir fallamiento. Tales planos están 
inclinados el mismo ángulo con respecto a o 1 y se intersectan en o 2 (Figura 10-6b ). 

Los planos de fractura de cizalla, o fallas de cizalla cuando ha existido desplazamiento, son conocidos 
comúnmente como pares conjugados de fracturas, o fallas, de cizalla. Se ha comprobado, tanto experimentalmente 
como por observaciones en rocas naturalmente deformadas, que los pares conjugados se desarrollaron en las rocas a 
ángulos de aproximadamente 30° con respecto a la dirección de o 1 (Figura 10-6b). 

Un experimento particularmente interesante se presenta en un dibujo esquematizado en la figura 10-6c y fue 
realizado por Means a prmcipios de los años 70's (in Hobbs et al., 1976, p. 326). Este investigador sometió a deformación 
un bloque prismático de caliza de Solenhoffen, acortándolo aproximadamente 1% a temperatura ambiente y con 
o 1 > o 2 > o 3 > Q Los resultados obtenidos fueron muy importantes ya que se desarrollaron cuatro sistemas de fracturas, 
de los cuales dos de ellos corresponden a pares conjugados de fracturas de cizalla cuya orientación con respecto a o 1 

fue de aproximadamente 30° (fracturas 1 y2 en la figura 10-6c). Los otros dos sistemas de fracturas fueron el resultado 
de la carga al inicio del experimento (fracturas 3 en la figura 10-6c) y de la descarga al final del mismo (fracturas 4 en 
la figura 10-6c), cuando la roca pasó por un proceso de recuperación elástica. 

Si se considera que en la corteza terrestre es posible tener diferentes orientaciones de los esfuerzos principales 
o ¡, o 2 y o� entonces es posible ubicar la posición de éstos cuando ocurre fallamiento. Anderson (1951) definió por vez 
primera en términos mecánicos, los tres tipos de fallas fundamentales que existen en la naturaleza, con referencia a 
la orientación de los esfuerzos principales (Figura 10-7a). 

La clasificación de Anderson (op. cit.) funciona muy bien para cuerpos isotrópicos, pero como en la naturaleza 
los cuerpos de roca son generalmente anisotrópicos, las relaciones simples entre las direcciones de los esfuerzos 
principales y los planos potenciales de falla no siempre se cumplen. 
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Para determinar las orientaciones de o ¡, o 2 y o 3 inmediatamente antes al fallamiento se requiere conocer: a) 
la orientación del plano de falla, b) la dirección y sentido del desplazamiento inicial y e) el ángulo entre la falla y o 1• 

Como ésta información generalmente no está disponible, es difícil hacer interpretaciones exactas de esfuerzo. 
Sin embargo, existen casos en los que se pueden efectuar estimaciones acept�bles . La situación más simple es cuando 
existen fallas conjugadas en un cuerpo de roca cuasi isotrópico. En este caso, la dirección de o 1 puede tomarse como 
la bisectriz del ángulo agudo entre los dos planos de falla, como se muestra en la figura 10-7b. 

Un caso más complicado pero más común cuando se hace trabajo de campo, es cuando existe un solo plano 
de falla en un cuerpo aparentemente isotrópico, en el que se conoce el sentido y la d1rección del desplazamiento inicial. 
En este caso, se puede inferir que o 2es perpendicular a las estrías del plano de falla. o1 se puede estimar a, por ejemplo, 
30° del plano de falla y o3 quedará también establecido (Figura 10-7c). 

Hasta aquí se han analizado las bases mecánicas de la deformación de la$ rocas, pero a continuación se discutirán 
brevemente cuáles son las orientaciones teóricas de las estructuras producidas en un material homogéneo cuando éste 
es deformado por cizalla pura y por cizalla simple. 

Cuando un material aproximadamente homogéneo es sometido a compresión, las primeras estructuras que se 
desarrollan son pares conjugados de fracturas de cizalla, orientados a 30° con respecto a o �, aún cuando los planos de 
máximo esfuerzo de cizalla están orientados a 45° de o1 (Figura 10-8). Los 15° de diferencia en orientación pueden 

atribuirse al coeficiente de fricción interna (1-1) del material, así como también al esfuerzo normal efectivo (o�) cuando 
exista permeabilidad y presiones intersticiales de fluidos en la roca, como ya se discutió anteriormente. Asociados a 
las fracturas conjugadas se desarrollarán también familias de "fracturas de tensión" en éclzelon, cuya orientación será 
paralela a las fracturas conjugadas. Si el material deformado es suficientemente dúctil, a continuación se formarán 
pliegues cuyos ejes estarán orientados ortogonalmente a o 1 y, si la deformacipn continúa, entonces se podrán iniciar 
fallas inversas con una orientación paralela a los ejes de los pliegues. 

Si se incrementa la compresión, entonces se iniciará un movimiento paralelo a los planos de las fracturas 
conjugadas ya existentes, generando así fallas maestras, o principales, de primer orden. Según Moody y Hill (1956), si 
continúa el mcremento en la compresión habrá una "reorientación interna" de los esfuerzos principales en los bloques 
adyacentes a las fallas, causando que se inicien nuevos pares conjugados de fracturas orientados a 1SO y 75° de o¡, 

respectivamente (Figura 10-8), mismos que se conocen como fracturas conjugadas de cizalla de segundo orden. 
Acompañando a éstas estructuras se desarrollarán pliegues de segundo orden cuya orientación será de 45° con respecto 
a o¡. 

A medida que se continúa incrementando la compresión, se irán formando nuevos pares conjugados de fracturas 
de cizalla y pliegues de tercer orden . Uno de los pares conjugados comenzará a duplicar la orientación de las fallas 
maestras (30° con respecto a o1) , mientras que el otro estará orientado a 60° de la dirección de o 1• Los pliegues de 
tercer orden formarán dos sistemas de los que uno será paralelo y el otro perpendicular a o1• 

Se podrá observar en la figura 10-8 que no existirá un número ilimitado de estructuras, puesto que en un 
momento dado unas tienden a ser paralelas a otras . Consecuentemente, se concluye que la orientación de las estructuras 
resultantes de una deformación por cizalla pura puede resolverse en ocho direcciones principales de fracturas o fallas 
de cizalla y en cuatro direcciones principales de ejes de pliegues y fallas inversas, además de una dirección principal 
de fallas normales. 

Las estructuras formadas por cizalla pura serán parcialmente iguales a las estructuras formadas por cizalla 
simple (comparar figuras 10-8 y 10-9). Sin embargo hay entre ambos casos diferencias importantes que vale la pena 
discutir por separado . 

Si se somete a dzalla simple a un material aproximadamente homogéqeo, se desarrollan fallas y pliegues que 
inicialmente tienen una orientación bien definida con respecto a la dirección en que se está aplicando el par de fuerzas 
no-coaxiales. Esto es, si el par de fuerzas está orientado 45° al NW-SE, entonces existirá un par de "componentes 
compresionales" orientadas N-S y un par de "componentes extensionales" orientadas E-W (Figura 10-9). Este estado 
de esfuerzos provocará que se generen fallas transcurrentes cuya orientación se ubicará a 30° de la dirección de la 
componente compresiona!, es decir a 30° al NW-SE y a 30° al NE-SW. De la misma manera, los ejes de los pliegues 
sigmoidales deberán ser ortogonales a la dirección de la componente compresiona!, o sea E-W, mientras g,ue las fallas 
normales tendrán una dirección N-S y las fallas inversas E-W, paralelas a los ejes de los pliegues (Ft�ura 10-9). 
Teóricamente también se desarrollarán fracturas ("riedels") y pliegues de segundo orden con las orientaciOnes mos­
tradas en la figura 10-9, pero a medida que continúa el proceso de cizalleo, se irá desarrollando una rotación progresiva 
que conducirá finalmente a un paralelismo aproximado entre las estructuras y el par de fuerzas aplicado. 
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Asimismo, es conveniente mencionar que las orientaciones teóricas de las estruc:turas producidas en un medio 
homogéneo bajo condiciones de cizalla pura y de cizalla simple, son muy aproximadas a las estructuras que f.e forman 
en la naturaleza, pero es evidente que para mterpretar correctamente el origen de las segundas es necesario contar 
con la mayor cantidad de datos estructurales de campo. 

En la figura 10-10 se ilustra un ejemplo de varias interpretaciones de las eestruc.turas presentes en el NE de 
México, desde aquellas que existían en el Jurásico Tardío (Fig ura lO-lOa) y que hoy conforman el basamento de la 
región, hasta las originadas a principios del Terciario, durante el Paleoceno Tardío-Eoceno Temprano (Figura 10-10d). 
Hoy se sabe q_ue las estructuras de esta parte del país fueron causadas por un mecanismo de cizalla simple provocado 
por el movimtento hacia el oeste-noroeste de la parte norte (Estados Unidos y Canadá) con respecto a la parte sur 
(México y el norte de Centroamérica) de la Placa Norteamericana. Pero antes de alcanzar esta interpretación existieron 
varias otras que explicaban sólo parcialmente las estructuras mencionadas. A continuación se describirán tres de ellas. 

Alfonso (1976) propuso un sistema de fallas de transcurrencia para explicar los desplazamientos aparentes 
entre los bloques de basamento pre-palcozoicos de la región. Su interpretación es parcialmente correcta porque adolece 
de un error de concepto. Si las cinco fallas prof.uestas tuvieron actividad en la misma época, entonces todas ellas 
deberían mostrar un sentido de movimiento igua , bien sea derecho o izquierdo, porque no es posible mecánicamente 
que dos de ellas (Sabinas y San Carlos) se hubiesen desplazado como se muestra en la figura 10-lOb. En las figuras 
lO-lOe, 10-lOf y 10-lOg se ilustran las tres posibilidades de desplazamientos entre bloques cuando se les somete a 
cizalla simple o a cizalla pura (Figuras lO-lOe y 10-10t). Nótese que en los dos casos en que se aplica cizalla simple se 

podría obtener un sentido de movimiento totalmente opuesto. 
De Cserna (1956) propuso que las estructuras producidas por la "Orogenia Laramide" a fines del Cretácico y 

principios del Terciario, fueron causadas por una compresión (cizalla pura) orientada SW-NE y un movimiento gra­
vitacional (décollement) hacia el NE, de la cobertura sedimentaria mesozoica a lo largo de la Cuenca de Chihuahua 
y de la Sierra Madre Oriental. Su propuesta explica la mayoría de las estructuras de la región, pero no puede justificar 
los pliegues sigmoidales presentes en el Golfo de Sabinas, ni las posibles fallas transcurren tes que. fueron responsables 
de los desplazamientos de los bloques de basamento en el Archipiélago de Tamaulipas, porque bajo la compresión 
que sugiere se debería suponer que la orientación de los pliegues en el Golfo de Sabinas fuera perpendicular a la 
dirección de compresión, además d� no ser sigmoidales. 

. En la figu�a 10-lOd.se ilus_tran esque�áticamente las estructuras p�esentes en ésta parte de México, pero se 
sugtere un mecamsmo de c1zalla stmple (Padtlla y Sánchez (1986), para exphcar la deformación y todas las estructuras 
que fueron generadas durante el Paleoceno Tardío-Eoceno Temprano. 

El propósito de describir las diferentes interpretaciones mencionadas en los párrafos anteriores, es ilustrar al 
lector como a medida que se cuenta con más datos estructurales es posible alcanzar una interpretación más sólida y 
menos cuestionable. 
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11.· ESTADOS DE ESf'UERZO EN EL EMPLAZAMIENTO DE ROCAS IGNEAS. 

La presencia de rocas ígneas en la Tierra está íntimamente ligada a re�iones bien definidas, en las que sus 
condiciones de estado de esfuerzos son similares. Para que ocurra el emplazamiento de una roca ígnea deben existir 
condiciones estructurales particulares comúnmente llamadas "zonas de debilidad en la corteza". 

El propósito de éste capítulo es analizar y discutir sucintamente los estados de esfuerzo que permiten el 
emplazamiento de rocas ígneas intrusivas y extrustvas en la corteza terrestre. Para iniciar tal análisis es conveniente 
partir de un esquema general como el mostrado en la figura 11-la, en el que se ilustra la disposición teórica de las 
trayectorias de ó 1 yo 3y de la orie.ntación de fracturas, o fallas, potenciales cuando se aplica una fuerza "F' en el extremo 
de un cuerpo. 

En la figura 11-lb se ilustra también la disposición teórica de las trayectorias de los esfuerzos principales y las 
ubicaciones de las fracturas potenciales, pero en este caso, la causa de la deformación es un cuerpo magmático 
ascendente. Con este sencillo diagrama se muestran todos los casos posibles de estados de esfuerzo en el emplazamiento 
de rocas í�neas, por lo que se sugiere al lector efectuar comparaciones frecuentes entre los casos que se discuten a 
continuactón y el esquema citado. 

Dentro del amplio espectro que existe para determinar y clasificar a las rocas ígneas, en geología estructural 
es suficiente la utilización de dos grandes categorías: las intrusivas y las exttusivas. En ambos casos también es 
importante distinguir si se trata de rocas básicas (más pesadas), o de rocas ácidas (más ligeras), porque el movimiento 
ascendente y el consecuente emplazamiento de las rocas ígneas es causado fundamentalmente por diferencias de 
densidad y de temperatura. 

En virtud de que una roca ígnea extrusiva y las estructuras por las que sale a la superficie tienen su origen en 
los materiales del magma, en este libro se discuten en primer lugar las estructuras asociadas a las rocas ígneas intrusivas, 
o también conocidas como plutónicas. 

Los cuerpos plutónicos más comunes son los mantos (o "sills"), los diques, los lacolitos, los lopolitos, los facolitos, 
los batolitos y los "stocks". Antes de analizar cada uno de ellos es conveniente mencionar los tres mecanismos de 
emplazamiento más aceptados, que son el "stoping magmático", la inyección forzada y la asimilación magmática . 

El mecanismo de emplazamiento de cuerpos plutónicos denominado "stoping magmático", es aque.l en que se 
supone que un cuerpo de magma se abre camino dentro de la corteza terrestre fracturando el techo de la cámara 
magmática por la propia presión del magma. Así, la roca encajonante genera bloques que se hunden, desde luego si 
su densidad es mayor que la del magma, en la cámara magmática quedando atrapados en ella y formando los fragmentos 
conocidos como xenolitos. El fracturamiento de la roca encajonante se produce por la presión y la temperatura del 
magma, que de esa manera puede seguir ascendiendo. 

El mecanismo de emplazamiento por inyección forzada es una hipótesis en la que se supone que la presión del 
magma es tan grande que va empujando a las rocas encajonantes, como sucede en caso del ascenso de domos salinos. 
Este proceso se lleva a cabo porque la presión litostática que ejercen las rocas que sobreyacen al intrusivo es menor 
que la presión interna del cuerpo de magma ascendente. 

El mecanismo de emplazamiento por asimilación magmática es aquel en el que el cuerpo de magma tiene 
características geoquímicas y térmicas tales que "va asimilando" a la roca encajonante a medida que avanza. Esta 
hipótesis es la menos comprendida aunque muy estudiada y ha sido conocida durante mucho tiempo como "reem­
plazamiento metasomático··, dando origen al término "granitización", ahora en desuso. 

Cualquiera que haya sido el mecanismo por el que se emplazó un cuerpo plutónico, en el sitio en que ocurre 
la intrusión debe existir una zona de debilidad de la corteza, en donde la presión litostática es tal que permite el ascenso 
del magma. Esas regiones son más frecuentes en los bordes continentales y en los límites de placas litosféricas, aunque 
también ocurren en áreas intracontinentales. A continuación se discuten los cuerpos plutónicos más comunes. 

Un manto o "sil!" es un cuerpo intrusivo tabular emplazado paralelo a la estratificación o esquistosidad de la 
roca encajonante (Figura 11-2a). Sus dimensiones varían desde unos cuantos milímetros de espesor hasta centenares 
de metros. Estos cuerpos se emplazan bajo condiciones de esfuerzo particulares, en las que ó 3 es perpendicular al 
manto y ó 1 Y ó 2 paralelos al mismo. Si dentro de un manto existen dos o más inyecciones del mismo magma se dice 
que es un manto múltiple. Si dentro del cuerpo existen capas de composición diferente, pero provenientes del mismo 
magma y que fueron formadas por acción de la gravedad, entonces se trata de un manto diferenciado. 
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Un dique típico es un cuerpo intrusivo tabular emElazado de tal manera que corta a la estratificación, o a la 
esquistosidad, o a las estructuras de la roca encajonante (Figura ll-2b). Su posición _puede ser vertical o inclinada y 
sus dimensiones varían desde unos cuantos centímetros de espesor y metros de long¡tud, hasta varios centenares de 
metros de espesor y decenas de kilómetros de longitud. Las condiciones de esfuerzo para su emplazamiento son 
específicas, en las que a 3 es perpendicular al cuerpo y a 1 es vertical o inclinado, pero con tendencia a la vertical (ver 
figura 11-1). En el emplazamiento de cuerpos tabulares debe recordarse que a 1 siempre es paralelo al cuerpo y es el 
que causa la fractura y que a 3 siempre es perpendicular al cuerpo y es el que permite el movimiento de apertura de 
la fractura. En la figura 11-lb, en el diagrama que representa un cuerpo magmático ascendente, se observa que cambia 
la posición de los esfm:rzos principales máximo y mínimo. Esta aparente discrepancia se explica por la posible variación 
de la presión litostática, es decir, si la presión litostática es grande ocurrirá el emplazamiento de diques cónicos, 
mientras que si ésta es pequeña, entonces se emplazarán diques radiales. 

Se dice que un dique radial es aquel conjunto de cuerpos tabulares intrusivos que han sido emplazados de forma 
radial a un centro, comúnmente un conducto volcánico (Figura 11 -2c) . Su posición es casi siempre vertical o con poca 
inclinación y sus dimensiones varían desde unos cuantos centímetros a varios metros de espesor y longitudes de varios 
metros hasta algunos kilómetros. Las condiciones de esfuerzo que propiciaron las fracturas en donde se emplazaron 
los diques, fueron causadas por un empuje vertical hacia arriba de la cámara magmática y/o del conducto volcánico, 
en donde a 1 es vertical, pero va variando su posición y a 3 tiende a ser preferentemente horizontal, pero también varía 
su posición (comparar las figuras 11-2c y 11-lb). 

Los diques concéntricos que aparecen en un mapa (Figura 11-2d) son denominados diques cónicos cuando se 
observan en tres dimensiones (Figura ll-2e). Son por lo general conos truncados de diversas maneras y son cuerpos 
tabulares inclinados hacia un centro, casi siempre un conducto volcánico. Su inclinación es variable debido a las 
condiciones de esfuerzo que causaron las fracturas en donde se emplazaron (comparar las figuras 11-2d y 11-2e con 
la 11-lb). Sus dimensiones varían desde unos cuantos centímetros hasta unas cuantas decenas de metros de espesor 
y sus longitudes son de algunos metros hasta centenares o miles de metros, pero nunca están presentes a grandes 
distancias de su centro generador. 

Los diques anulares son cuerpos intrusivos tabulares, que se acuñan lateralmente y que tienden a formas 
tubulares .  Sus mclinaciones son muy variables, desde verticales hasta horizontales y sus dimensiones son por lo general 
pequeñas, desde unos cuentos centímetros hasta algunas decenas de metros. Se cree que fueron emplazados en las 
mtersecciones de las fracturas radiales y concéntricas que se forman cuando asciende magma a través de un conducto 
volcánico (ver figura 11-lb). 

Un /acolito es un cuerpo intrusivo que provocó el ple�amiento en forma de domo de los estratos entre l<_)s 
cuales se emplazó (Figura 11-2f). Por lo general su piso es honzontal, pero algunas veces puede estar combado hacta 
abajo. Sus dimensiones son de algunos kilómetros de diámetro, comúnmente no más de seis y su espesor varía de 
cientos a miles de metros . Un !acolito tiene frecuentemente transidones laterales y verticales a mantos y diques. La 
mayoría de éstos cuerpos se emplazan en áreas de rocas sedimentarias horizontales, en donde las condiciones de 
esfuerzo son tales que permiten la alimentación del magma con una presión interna mayor que la presión litostática, 
provocando así el plegamiento de las rocas surrayacentes. Un factor importante es la viscosidad del magma, que debe 
ser alta, porque si fuera baja, la tendencia de rmsmo sería a formar mantos. 

Un lopolito es un cuerpo intrusivo tabular concordante con una cuenca estructural (Figura 11-2g). Sus 
dimensiones son de algunos kilómetws de diámetro y espesores de algunos centenares de metros. Se considera que 
su emplazamiento debe ser contemporáneo a la formación de la cuenca., porque si fuera posterior debería ser clasificado 
como un manto plegado. 

Un faco/ito es un cuerpo intrusivo tabular concordante con las crestas de anticlinales (Figura 11-2h). Sus 
dimensiones son de algunos kilóm etro�; de diámetro y espesores de algunos centenares de metros. Se considera que 

su emplazamiento se efectuó pasivamente cuando el magma rellenó las cavidades que dejaron los estratos superiores 
de un anticlinal, al separarse de los estratos inferiores durante el plegamiento, aunque también es posible que la propia 
presión del magma causara esa separación. 

El término bato/ito es co1111únmente aceptado para denominar a cualq_uier cuerpo intrusivo de grandes 
dimensiones, que presenta un área aflorante mayor a 100 Km2. Esta es una definición arbitraria que sirve únicamente 
para distinguir estos cuerpos de otros con menor ;írea de afloramiento, a los que se designa como "stocks" (Figuras 
11-2i y 11-2j). Ambos cuerpos se agrandan hacia abajo y se desconoce <:uál es su forma general. Los estados de esfuerzo 
que prevalecían en la corteza ruando se emplazó un batolito o un "stock", involucran necesariamente alguna zona de 
debilidad cortical. 

Hasta aquí se han de�,crito brevementt�. los cuerpos intrusivos más comunes; a continuación se discutirán las 
estructuras más frecuentes ao.;ociadas con roc:as ígneas extrusivas. 
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Los estados de esfuerzo que propician la formación de estructuras voléánicas están siempre asociados a una 

posición vertical de o 1 y horizontal de o 2 y a Jo Para que exista extrusión de rocas ígneas en la superficie terrestre es 
condición necesaria que exista también un conducto de alimentación y éste es siempre una fractura, o falla, vertical o 
muy inclinada, que conecte la cámara magmática fuente con la superficie. En todos los casos la presión del magma es 
mayor que la presión litostática. La forma de los conductos que alm1entan a los aparatos volcárucos puede ser tabular 
o cuasi cilíndnca; si es tabular, es común que ocurran los denominados de"ames de fisura, mientras que si es cilíndrica 
es de esperarse el desarrollo de un volcán. Enseguida se describirán brevemente las estructuras volcánicas más simples, 
como son los volcanes y las calderas. 

Los volcanes son cuerpos de roca producto de la erupción de material volcánico fluido (lava), detrítico (piro­
clastos) , o una combinación de ambos, que es alimentado del interior de la Tierra desde una cámara magmática . Las 
dimensiones de los aparatos volcánicos varían desde unos cuantos metros hasta kilómetros y el tamaño no es un buen 
parámetro para su clasificación, por lo que generalmente se les distingue por el típo de rocas volcánicas que los forman 
y por el mecanismo de eyección, que puede ser explosivo o de flujo lento. 

Un volcán en escudo es aquel aparato volcánico que está construido principalmente por derrames de lava, por 
lo que los conos son anchos y con laderas poco inclinadas. La mayor parte de fa lava sale por el cráter, pero otra 
cantidad importante es eyectada por fisuras y chimeneas pequeñas en los costados del volcán (Figura 11-3a), como es 
el caso del Volcán del Xitle en la Cuenca de México. 

Un volcán piroclástico o cinerítico (Figura 11-3a) es aquel aparato volcánico constituido principalmente por 
material piroclástico, por lo que los conos son más estrechos que los volcanes de escudo y sus laderas tienen inclinaciones 

más altas. 

La combinación de derrames de lava y capas de material piroclástico son característicos de los estratovo/canes 
(Figura ll-3c), los cuales llegan a tener grandes dimensiones y forman cadenas volcánicas espectaculares, como la 
Sierra Nevada al oeste de la Cuenca de México. Frecuentemente se encuentran asociados a este tipo de volcanes los 
llamados conos adventicios o parásitos, que son conductos subsidiarios sobre los costados de un aparato principal . 

U na caldera de e-cplosión es una estructura volcánica producto de una explosión, en principio suave y finalmente 
violenta, que remueve un gran volumen de roca y deja una defresión delimitada por fallas normales concéntricas al 
centro volcánico (Figuras ll-3d, 11-3e y 11-3f) . La remoción de material superior y la pérdida de presión y de volumen 
de roca en la cámara magmática, es lo que propicia el hundimiento del material remanente, aunado a un decrecimiento 

de volumen en la propia cámara por erifriamiento. Las dimensiones de éstas estructuras son considerables y alcanzan 
varios kilómetros de diámetro. 

Por otro lado, las calderas de hundimiento son más comunes que las de explosión y su proceso de formación 
es debido a la expulsión rápida de material de una cámara magmática, lo que origina una falta de apoyo en la parte 
superior de la misma, provocando un desplome de las rocas suprayacentes. El hundimiento se efectúa de forma gradual 
y en bloques limitados por fallas normales concéntricas al centro de la estructura, lo que puede causar un nuevo 
aumento en la presión de la cámara y, consecuentemente, una reactivación del vulcanismo en la depresión ya existente 
(Figuras 11-3g, 11-3h y 11-3i). 

Vale la pena aclarar que existen muchos otros casos de estructuras asociadas a las rocas volcánicas, pero su 
análisis y discusión rebasan el objetivo de este libro. 

106 



Padilla y Sánchez Elementos de Geología Estructural 

@ 

@ 

@ 

� 
ROCAS 

PREVOLCANICAS 

VOLCAN EN ESCUDO 

EXPLOS[[r-1 SUAVE DE 

PUMIC!T AS Y /0 VAPOR 

/,0 

11111 EJ 
LAVA P[ROCLASTDS 

@ 

VOLCAN PIROCLASTICO 
O CONO C[NERrTICO 

EXPLDSION VIOLENTA 

. . . . . 

© 

® 

� 
t.:..:.:..:.:J 
MAGMA 

ESTRATOVOLCAN 

HUND!MlENTO 

e A L D E R A D E E X P L O S I O N 

COMBAI-!IENTO Y 
fRACTURAMIENTO POR 

PRESION ASCENDENTE 

C6> ERUPC!Cr-IES :OC 

MATER!AL VOLCAN!CD 

CD ru-.IDIMIENTO Y 
VLLCANISMO REACTIVADO 

M = " � . .. . . . " .. . . .  

e A L D E R A D E H U N D I M I E N T O 

FIGURA 11-3 

107 



REFERENCIAS CITADAS 

Alfonso Zwanzinger, J., 1976, Geología regional del Sistema Sedimentario Cupido, in: Simposio de Geología del 
Subsuelo, Zona Noreste, PEMEX, Reynosa, p.134-159 

Anderson, R., 1951, The dynamics of faulting: Oliver & Boyd, Edimburg, 206 p. 

Biot, M.A., 1961, Theory of folding of stratified viscoelastic media and its implications in tectonics and orogenesis: 
Geol. Soc. America Bull., v. 75, p. 1595-1620 

Busk, H.G., 1929, Earth flexures: Cambridge University Press, 76 p. 

Coulomb, C.A., 1773, Sur une application des regles de maximus et minimus a quelques problems de statique relatifs 
a l'architecture: Acad. Roy. Des Sci., Memoires de Math. et de Physique par divers Savans, 7, p. 343-382 

De Cserna, Z., 1956, Tectónica de la Sierra Madre Oriental de México, entre Torreón y Monterrey: 20 Congr. Geol. 
Internacional, México, 87 p. 

Donath, F.A. y Parker, R.B., 1964, Folds and folding: Geol. Soc. America Bull., v. 75, p. 45-62 

Fleuty, MJ., 1964,The description of folds: Geol. Assoc. Proc., v. 75, pt. 4, p. 461-489 

Gill, W.G., 1953, Construction of geological sections of folds with steep-limb attenuation: Am. Assoc. Petral. Geol. 
Bull., v. 37, p. 2389-2406 

Griffith, A.A., 1924, Theory of rupture: Proc. 1st Int. Congr. Applied Mech., Delft, p. 55-63 

Griggs, D. T. y Handin, J., 1960, Observations on fracture and a hypothesis of earthquakes, in; Griggs y Handin (Eds.) , 
Rock Deformation : Geol. Soc . America, Memoir 79, p. 347-373 

Handin, J., Friedman, M., Min, K.D. y Pattison, LJ., 1976, Experimental folding of rocks under confining pressure : 

Part II. Buckling of multilayered rock beams: Geol. Soc. America Bull., v. 87, p. 1035-1048 

Hobbs, B.E., Means, \-V.D. y Williams, P.F., 1976, An outline of Structural Geology: John Wiley & Sons, Inc., New 
York, 571 p. 

Jaeger, J.C. y Cook, N.G.W., 1969, Fundamentals of rock mechanics: Methuen & Co., London, 513 p. 

Means, W.D., 1976, Stress and Strain: Basic concepts of continuum mechanics for geologists: Springer-Verlag, New 
York, 339 p. 

Moody, J.D. y Hill, JJ., 1956, Wrench-fault tectonics: Geol. Soc. America Bull., v. 67, p. 1207-1246 

Padilla y Sánchez, RJ., 1985, Implicaciones estructurales de los arrecifes en el desarrollo de pliegues: Bol. Asoc. M ex. 
Geol. Petral., v. 34, n2 2, p. 43-90 (1982) 

Padilla y Sánchez, R.J., 1986, Post-paleo;:oic tectonics of northeast México and its role on the evolution of the Gulf 
of México: Geofísica Internacional, v. 25-1, p. 157-206 

Price, NJ., 1966, Fault and joint development in brittle and semi-brittle rock: Pergamon, Oxford, 83 p. 

Ragan, D.M., 1973, Structural Geolob'Y: an introduction to geometrical techniques: John Wiley & Sons, New York, 
208 p. 

Ramsay, J.G., 1967, Folding and fracturing of rocks: Me Graw-Hill, New York, 568 p. 

Terzaghi, K., 1922, Der grundbruch und stanwerken un seine verhutung: Die Wasserkraft, 17, p. 445-449 

Turner, F J. y Weiss, L.E., 1%3, Structural analysis of metamorfic tectonites: Me Graw-Hill, New York, 545 p. 

Wilson, J.T., 1%5, A new class of faults and their bearing on continental drift: Nature, v. 207, p. 343-347 

108 



Alóctono. 17 
Angula de cizalla. 73 
Angula interlimbos. 24 
Anticlinal. 24 
Antifonna. 24 
Asimilación magmática. 102 
Autóctono. 17 
Batolito. 102 
Blastomilonitas. 20 
Bloque de piso. 14 
Bloque de techo. 14 
Bolas de arena. 6 
Boudinage. 27 
Brecha. 20 
Buzamiento. 7 
Cabalgadura. 17 
Caldera de explosión. 102 
Caldera de hundimiento. 102 
Círculo de Mohr para defonnación finita. 77 
Circulo de Mohr para esfuerzo. 58 
Cizalla 

pura. 75 
simple. 75 

Comportamiento 
anelástico. 87 

Conos 

de transición quebradizo-dúctil. 87 
dúctil. 87 
quebradizo. 87 

adventicios. 102 
parásitos. 102 

Cordones de flujo. 6Cresta del pliegue. 24 
Criterio de Coulomb. 91 
Décollement. 17 
Defonnación. 70 

biaxial. 75 
de cizalla. 73 
finita. 77 
heterogénea. 70 
homogénea. 70 
infinitesimal. 77 
in-otacional. 75 
progresiva. 77 
rotacional. 75 
triaxial. 75 
uniaxial. 75 

Defonnaciones principales. 75 
Den-ames de fisura. 106 
Deslizamiento interestratal. 21 
Desplazamiento 

a rumbo. 14 
en dirección del echado. 14 
interestratal anti-clásico. 21 
neto. 14 

Diaclasas. 14 
Diagrama 

beta. 41 
de contornos. 41 
de polos. 41 

Dilación. 70 
Dique 

radial. 105 

-r 

INDICE 

típico. 105 
Diques 

anulares. 105 
concéntricos. 105 

Dirección 
de buzamiento. 7 
de los esfuerzos principales. 56 

Direcciones principales de defonnación. 75 
Discordancia. JO 
Distorsión. 70 
Echado aparelzte. 7 
Echado. 7 
Eje 

beta. 4J 
del pliegue. 24 

Elipse de esfuerzo. 56 
Elipsoide de defonnación. 75 
Elongación. 70 

cuadrática. 73 
Envolvente de Mohr. 91 
Escalones de falla. 20 
Esfuerzo. 51 

diferencial. 89 
en wz punto. 56 
nomzal efectivo. 94 

Esfuerzos principales. 56 
Espesor (de w�a capa) 

aparente. JO 
verdadero. 7 

Esquistosidad. 27 
Estereodiagrama. 36 
Estiramiellto. 70 
Estratificación. 3 

cruzada. 3 
graduada. 3 
sigmoidal. 3 

Estratovolcán. 102 
Estrías de falla. 20 
Estntctura. 1 
Estntcturas 

primarias. 3 
secundarias. 3 

Facolito. 102 
Falla. 14 

Fallas 

de ángulo alto. 17 
de ángulo bajo. 17 
de crecimiento. 17 
de desplazamiento a rumbo del echado. 14 
de desplazamiento lateral. 14 
de transcun-encia. 14 
de transcun-encia dextral. 17 
de transcun-encia sinistral. 17 
inversa. 17 
nonnal. 17 
oblicua. 17 
transfonnante. 17 
transfonnante activa. 17 
transfomzante muerta. 17 

maestra� de primer orden. 97 
principales de primer orden. 97 

Flanco del pliegue. 24 

109 



CAJA-93A 
FACUL TAO DE INGENIERIA UNAM. 

Fluido newtoniano. 87 

Fracturas 

G.- 613309 

conjugadas de cizalla de segundo orden. 97 

de desecación. 14 

Fuerza 
de cizalla. 48 
nonnal. 48 

Fuerzas 
de cuerpo. 48 
superficiales. 48 

Geología estructural. 1 

Gouges. 20 

Hipótesis de Griffith. 91 

Huellas 
de base. 3 

de carga. 6 

de corriente. 3 

de oscilación. 3 

Incompresibilidad. 85 

Inyección forzada. 102 

Juntas. 14 

columnares. 14 

de extensión verdadera. 14 

Lacolito. 105 

Limbo del pliegue. 24 

Lineaciones de minerales. 24 

Líneas 
de tiempo. 10 

de defonnación nula. 75 

invariantes. 75 

Longitud de onda dominante. 21 

Lopolito. 102 

Método de los tres puntos. JO 

Manto.102 

diferenciado. 102 

múltiple. 102 

Material 

continuo. 1 

de Saint Venant. 87 

elástico. 85 

plástico. 87 

viscoso. 87 

Microbrecha. 20 

Milonitas. 20 

Módulo 

de rigidez. 85 

de Young. 85 

Napa. 17 

Pares 

conjugados de fallas de cizalla. 94 

conjugados de fracturas de cizalla. 94 

Patrón de afloramiento. 7 
Pitch. 7 

Plano axial. 24 

Planos 
de defonnación nula. 75 

invariantes. 75 

principales de defonnación. 75 
principales de esfuerzo. 56 

Pliegue 

110 

asimétrico. 24 

de caja. 24 

lmli1ll11llll!ll 
613309 

simétrico. 24 

Pliegues 
annónicos. 27 

de arrastre. 20, 27 

disannónicos. 27 

en chevrón. 24 
kink. 24 
paralelos. 27 

similares. 27 

superpuestos. 27 

Presión 
de poro. 94 

intersticial. 94 

litostática. 48 
Proyección estereográfica. 36 
Pugs. 20 

Rake. 7 

Relación de Poisson. 85 

Red 
estereográfica de igual área. 36 

estereográfica de Schmidt. 36 

estereográfica de Wulff. 36 

estereográfica meridional. 36 

Regla de las v's. JO 

Rellenos de canal. 6 

Resistencia al cizalleo. 89 

Rotación. 70 

Rumbo. 7 

Secciones estructurales. 32 
Seno del pliegue. 24 

Seudotaquilitas. 20 

Sil/. 102 

Sinclinal. 24 

Sinfonna. 24 

Sobrecorrimiento. 17 

Sólido de Hooke. 85 

Stoping magmático. 102 

Tectónica. 1 

Traslación. 70 

Vector de esfuetzo. 51 

Velocidad de defonnación. 87 

Ventana tectónica. 17 

Vergencia. 24 

dextral. 24 

sinistral. 24 

Vesículas de gas. 6 
Viscosidad. 87 

Volcán 
cinerltico. 102 

de escudo. 102 

piroclástico. 102 

Volcanes. 102 

Xenolitos. 102 
Zona 

de alteracion por calor. 6 
de cizalla. 14 

defalla. 14 


