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Este trabajo es el resultado de las notas elaboradas durante varios

afios para Ia imparticién de los cursos de Geologia Estructural en
Ia Facultad de Ingenieria de Ia Universidad Nacional Auténoma de
México, tanto a nivel de licencilatura como de maestria. Su
contenido cubre los temas contemplados en el programa vigente
en Ia licenciatura de Ingeniero Geélogo impartida en esa Facultad
e incluye otros que seguramente servirdin de consulta a los
gedlogos mexicanos en el efercicio de su profesion. El enfoque del
libro comienza por definir qué es una estructura en términos de
la Mecinica del Medio Continuo y cuales son las estructuras
primarias en las rocas; enseguida se definen Ias estructuras
planares y las plegadas, con énfasis en su ubicacién en el espacio
y en su nomenclatura; posteriormente se tratan los temas de
secciones estructurales y la red estereogrifica; después, se
abordan los temas de esfuerzo, deformacién y las relaciones entre
ellos, en ese orden porque asi es la secuencia que se presenta en
la naturaleza; y, finalmente, con base en los conceptos anteriores,
se expone un panorama de los estados de esfuerzo necesarios
para que ocurra emplagamiento de rocas igneas en la cortesza

terrestre. l

Agradezco al Sr. Ing. Mariano Ruiz Vizquesz, Profesor de Ia
Carrera de Ingeniero Gedlogo de la Facultad de Ingenieria de Ia
Universidad Naclonal Auténoma de México, por la exhaustiva
revision de éste libro y por sus atinados comentarios y
observaciones. Espero que sea de utilidad a los estudiantes de
Geologia y también a los colegas cuyas especialidades sean
distintas a la Geologia Estructural, pero que seguramente en
algin momento han tenido Ia mecesidad de utilizarla en su
prictica pmfgslonal.
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1.- {QUE ES UNA ESTRUCTURA?

Una estructura es una discontinuidad en el material que la contiene. Bajo esta definicién 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 igneas extrusivas ¢ intrusivas, las estructuras de las rocas metamorficas,
o las utilizadas en Geologia Estructural, objeto de éste libro. 7 SR

La anterior definici6n es sencilla pero rigurosa y estd basada en los conceptos basicos de la Mec4nica del Medio
Continuo que establece que un material continuo es aquel en el que existe materia en todos y cada uno de sus sub-
volimenes, en los que a su vez, la materia que los forma es idéntica a la del subvolimen contiguo. Si se analiza
detenidamente esta definicion se comprendera que tal tipo de substancia no existe en la naturaleza, porque ninguno
de los materiales que se conocen ¢s absolutamente continuo y todos contienen discontinuidades representadas por
huecos entre 4tomos, a un nivel microscopico, o por ausencia de materia en poros, a un nivel macroscépico.

Si se acepta la condicidn de continuidad anterior, entonces es necesario establecer otras condiciones adicionales
para efectuar un anélisis cuantitativo de las propicdades mecanicas de las rocas, las que evidentemente son discontinuas.

Como los materiales continuos son ideales, se ha utilizado la tcoria analitica aplicable a ellos con resultados
muy aceptables en Geologia Estructural (Price, 1966; Ramsay 1967; Hobbs, Mcans y Williams, 1976; Means, 1976),
pero clasificando a las rocas como materiales homogéneos, que son aquellos en los que las discontinuidades que
contienen estan uniformemente distribuidas en todo su volumen, con la condicionante de que dependiendo de la escala
a la que sean estudiados podran ser catalogados como homogéncos o heterogéneos. En la figura 1-1 se muestra el
concepto de estructura con base en la homogeneidad de las rocas, considerando a éstas como materiales aproxima-
damente continuos. ‘

|
|
La Geologia Estructural es cl estudio de la arquitectura de la Tierra y de su génesis. Tectdnica es un término
sinénimo, pero en la actualidad cuando se habla de tectonica es para indicar un estudio que involucra 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 rea con extension de algunos kilémetros cuadrados. Lo anterior no excluye
¢l hecho de que la tectdnica utilice en forma muy importante los principios teéricos de la geologia estructural.

La geologia estructural estd intimamente ligada con muchas otras disciplinas de la geologia y de otras ciencias,
como son la estratigrafia, la sedimentologia, la petrologia, la paleontologia, la geocronologia, la fisiografia, la geo-
morfologfa, la fotogeologia, la geofisica y la topograffa, asi como la fisica, las mateméticas y la quimica. Un estudio
estructural resulta iniitil si no se conocen las relaciones estratigraficas de las rocas involucradas en la deformacion y,
en terrenos muy planos o cubicrtos densamente por vegetacion, es practicamente imposible lograr una interpretacion
estructural si no se cuenta con datos geofisicos o de informacion del subsuelo derivada de la perforacién de pozos.

__ Eltrabajo de un geologo estructural debe resolver cuatro aspectos fundamentales: a) {Como es la estructura?,
b) ¢Cuéndo se form6?, c) ¢Cudl fue la secuencia de deformacion? y, c) ¢Cuales fueron las condiciones fisicas que
permitieron la deformacion?

La primera pregunta debe ser contestada en términos de la forma y dimensiones de la, o las estructuras
respectivas, mientras que las tres dltimas interrogantes deberan incluir deducciones relativas a la secuencia cronoldgica
e? que ocurri6 la deformacién y las condiciones de esfuerzo bajo las que las rocas se plegaron, se fracturaron, o se
afallaron. .- , | :
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2.- ESTRUCTURAS PRIMARIAS EN LAS ROCAS |
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En este capitulo se discuten aquellas estructuras de las rocas que estaban presentes antes de la deformacion,
Tales discontinuidades se conocen como estructuras primarias, porque son caracteristicas originales tanto de rocas
sedimentarias como igneas y son por lo tanto, el resu{xado 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 lugar porque ¢l objetivo
fundamental es comprender la historia total de una roca y no solamente su historia deformacional y, en segundo lugar,
porque proporcionan datos esenciales acerca de la geometria inicial de las rocas, de lo cual dependeré la forma que
tengan éstas después de la deformaci6n.

La aplicacidn principal de las estructuras primarias T:n geologia estructural es la determinacién de la base y la
cima de una capa cualquiera de roca. 7 ‘T

La estratificacién es la discontinuidad mas coman de las estructuras primarias. Esta es sumamente Gtil porgue
casi siempre es visible y porque permite establecer cual era la posicién horizontal de las rocas antes de ser deformadas
pero por si sola no ayuda a conocer cudl era la base y cuél era la cima del estrato en estudio. Para esto se deben
emplear otras estructuras primarias que indiquen las capas que fueron depositadas antes o después de la de interés.
Esta informacion es muy importante para la determinacion de las estructuras de un 4rea cualquiera, ya que puede
def;)nir correctamente la posicion de un plicgue que de otra manera seria errOneamente interpretado (Figuras 2-1ay
2-1b).

Las huellas de corriente, también conocidas como rizaduras, es el nombre que se ha asignado a aquel grupo de
estructuras que se forman en medios subacuéticos o en medios subaéreos. Su forma es semejante a o(1as u ondas y
pueden variar en sus dimensiones desde unos cuantos milimetros slmicroriuduras), hasta varios metros (megariza-
duras), como es ¢l caso de las asociadas a las dunas de arena. Las huellas de corriente se dividen en dos grupos: las
de oscilacién y las de corriente (Figuras 2-1c y 2-1d).

Cada una de estas rizaduras estdn formadas internamente por grupos de estratificaciones cruzadas, otra
estructura primaria, las que indican el desarrollo y migraci6n de las huellas de corriente. Las estratificaciones cruzadas
seran descritas més adelante, pero es conveniente mencionar que éstas no siempre estan presentes entodas las rizaduras,
por lo que es necesario utilizar la geometria misma de éstas. Por ejemplo, en las rizaduras de oscilacién siempre se
observa que las crestas (Figura 2-1¢) muestran formas mas angulares que los valles, con lo cual se puede determinar
con certeza la cima y la 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 ésta se encuentra invertida. En
este caso se pueden observar los valles de las rizaduras, en los cuales se depositan comnmente los granos més grandes
y los minerales mas pesados, con lo que se puede determinar cudl es la base y cual es la cima del estrato en cuestion
(Figura 2-1f). ty

Se denomina estratificacién cruzada a la estratificacion en la que sus capas no son paralelas. Se encuentra
presente en una %ran variedad de sedimentos clasticos y terrigenos depositados por agua o por viento y es muy ftil
para determinar Ia base y la cima de un estrato (Figuras 2-1e, 2-1f, 2-1g y 2-1h). Casi siempre permite J;.terminar la
posicion estratigréfica de una capa, excepto cuando es de tipo signoidal, caso que solamente puede resolverse si se
tiene informacion adicional, como por ejemplo que se encuentre asociada a una discordancia erosional (Figura 2-1h).

En la mayoria de las rocas clasticas y terrigenas existe una variacién sistematica en el tamaiio de grano de un
estrato, de tal manera que el sedimento en un lado de éste se hace progresivamente més fino hacia el otro lado del
mismo. De éste tipo de estratos se dice que son graduados y generalmente, pero no siempre, el material mis grueso
se encuentra en la base del estrato, o sea en su lado més antiguo (Figura 2-2a). A esta clase de estructura primaria se
le denomina estratificacién graduada y es también comiin en calizas detriticas, arcillas varvadas, tobas (particularmente
cuando son depositadas en agua) y en rocas igneas intrusivas.

Se da el nombre de huellas de base a ciertas irregularidades en la cima de un depésito, generalmente arcilloso
o limoso, que son posteriormente conservadas como moldes en la base de un sedimento mas grueso, casi siempre
arenoso, estratigraficamente depositado arriba del material fino} Estas irregularidades representan el relieve de la
superficie del lado inmediato anterior al depésito de arenay su origen se debe a varias causas. Algunas son el resultado
de una corriente que erosiona ¢l lecho de un rio, otras se deben a material que ha sido arrastrado en el fondo del
medio acuoso y otras pueden haber sido originadas por actividad animal, como huellas de dinosaurios, p4jaros, ich-
nof6siles, etc. (Figuras 2-2b y 2-2¢).
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Se conoce como' huellas de carga a las estructuras que fueron desarrolladas en sedimentos suaves por una
deformacién impulsada por acci6n de la gravedad. Estas estructuras se encuentran generalmente en el contacto entre
rocas de grano fino (lutitas) yrocas de grano més grueso (areniscas o conglomerados) que las sobreyacen. Son generadas
cuando la arena o grava se hunde en el sedimento subyacente, el cual debido a su alto contenido de agua y su mayor
ductilidad ymenor densidad permite tal movimiento. Las formas que resultan de este proceso varian considerablemente
y algunas variedades tiecnen nombres especificos, como por ejemplo las llamadas bolas de arena (Figura 2-2d).

Otro tipo muy comin de estructuras primarias son las fracturas producidas por pérdida de volumen, el cual es
causado por deshidratacion en el caso de las rocas sedimentarias y por enfriamiento en el caso de las rocas volcanicas
(Figuras 2-2¢ y 2-2f). En ambos casos las fracturas tienden a cerrarse hacia la base de la capa.

i Los rellenos de canal son comunes en ambientes de depésito costeros y continentales y son muy ftiles para
determinar la base y la cima de una secuencia sedimentaria (Figura 2-2g).

En las rocas volcédnicas es comiin determinar la base y la cima de una colada utilizando estructuras primarias,
como son los cordones de flujo de la cima, las vesiculas de gas que qucdan atrapadas cuando la roca esta en estado
lfquido y que van disminuyendo en abundancia hacia la base de ésta, o también la zona de alteracién por calor que
produce una colada en la roca subyacente (Figura 2-2h).
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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 Il

En geologia estructural es indispensable ubicar con precision la posicion de lineas y planos en el espacio. Para
lograr esto se utilizan dos Marcos de referencia: a) los cuatro puntos cardinalgs; norte, sur, este y oeste y, b) un plano
horizontal. : : » : T .

La orientacion de un plano se define por medio de su rumbo y su echado. Para cualquier superficie plana se
dice que su rumbo es la direccién de la traza que forma éste con un plano horizontal y su echado es el 4ngulo de
méxima pendiente entre el plano horizontal y la superficie en cuestién (Figuras 3-1a y 3-1b). :

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 3-1a).

El rumbo de una capa o superficie plana cualquiera se mide en el campo con una brjula en términos de
cuadrantes (NE, NW, SE, SW), o en términos de azimuts (0°-360°). Asi, la orientacion de la capa de la figura 3-1a
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°
hacia 240°; 150°-60° hacia 240°. Las notaciones anteriores se utilizan arbitrariamente de acuerdo a las necesidades del
trabajo que se esté desarrollando y su significado se desglosa a continuaci(’)n.{

INTENSIDAD Y )
RUMBO DE DIRECCION l OBSERVACIONES |
LA CAPA DEL ECHADO | :
‘-
S-30°-E 60° al SW
N-30°-W 60° al SW
DIRECCION INTENSIDAD )
DEL ECHADO DEL ECHADO M :
C !
S-60°-W 60° ‘ t Notacién bastante practica. Solo es necesario medir la direcci6n hacia la que se
' inclina Ja capa y la intensidad del echado. Una linea perpendicular a la direccién
del echado indica el rumbo de la capa.
RUMBO DE INTENSIDAD DIRECCION ‘
LA CAPA DEL ECHADO | DEL ECHADO | |
330° 60° hacia 240° b
150° 60° hacia 240°

Se denominaechado aparente a un angulo, que no sea el de méxima pendiente, formado entre la capa o superficie
de estudio y un plano horizontal, en una direccion cualquiera (Figura 3-1a).

‘ Se llama buzamienio Y’Flungc") de una linea al 4ngulo que existe entre esa linea y un plano horizontal. La
direccién de buzamiento de tal linea es el rumbo de su proyeccién en un plano horizontal hacia la direccién en que se
inclina la linea (Figura 3-1c¢). .

Se conoce como pitch o "rake” de una linea al angulo que existe entre ella y el rumbo del plano ¢n el que est4
contenida (Figura 3-1d).

En la naturaleza la erosion de las rocas provoca que los estratos que las forman presenten expresiones
topogréficas caprichosas que son conocidas como patrén del afloramiento. Dependiendo del patron de afloramiento
es posible medir el espesor de una capa directamente en el campo, en donde éste puede ser muy simple, como en el
caso de una capa vertical, o muy complicado;JA continuaci6n se revisaran los casos mas sencillos y los métodos mas
usuales para reconocer las actitudes de cuerpos planares y tabulares y medir su espesor, a partir de su expresién
topografica.

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

= El caso més simple en el que es posible medir el espesor verdadero de una capa es aquel en el que la capa es
vertical y la topografia del terreno es horizontal (Figura 3-2a). ‘ ’

o |
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Un caso un poco més complicado es affiel € capa s€ encuentra horizontal, en el que si no se encuentra

un afloramiento en algiin arroyo o cafién, no seria posible medir su espesor verdadero (Figura 3-2b).

Pero el caso mas comin 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 indicar4 un espesor mayor que el verdadero, por lo que se conoce con el
nombre de espesor aparente. La anchura del afloramiento depende del espesor verdadero de la capa y de la intensidad
del echado. Cuando se presenta esta situacién, el espesor verdadero se calcula con trigonometria como se muestra en
la figura 3-2d. l |

En la préctica es muy frecuente encontrar que las capas o estratos de una secuencia estratigrafica afloran en
terrenos inclinados, como por ejemplo en las laderas de cadenas montafiosas. En estos casos, las capas van a presentar
expresiones topograficas que dependen primordialmente de su inclinacién y de la inclinacién (He la superficie del
terreno. Los casos més sencillos, considerando una topografia muy suave, se ilustran en la figura 3-3. Nétese en las
figuras 3-3a, 3-3c y 3-3d, que la expresion topogréfica de la capa exhibe afloramientos angulares, mientras que una
capa vertical (Figura 3-3b) presenta un afloramiento recto.

Las relaciones que existen entre la expresién topografica de una capa y su echado es lo que se conoce como
"regla de las v’s", por medio de la cual es posible determinar cualitativamente el rumbo y el echado de un estrato. Los
casos més ilustrativos son aquellos en los que una capa tiene una inclinacién a favor de la pendiente (Figura 3-3d) y
en contra de la 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 la forma de encontrar el rumbo y el echado de una capa,
pero para obtener cuantitativamente esos datos estructurales se utiliza el método de los tres puntos, en el que es
absolutamente indispensable trabajar con un mapa geoldgico que contenga curvas de nivel. Cuando solo se tiene un
mapa litoldgico sin curvas de nivel y sin datos estratigraficos, es imposible interpretar correctamente el comportamiento
de las rocas en el subsuelo y cualquier representacion sera altamente especulativa (Figura 3-4b).

Supodngase que con los datos del mapa geologico de la figura 3-4a se desea conocer el rumbo y el echado de
la capa "L". El procedimiento a seguir es trazar una linca que una los puntos "1"y "m", que es el rumbo de la capa "L",
mientras que la direccion del echado verdadero de ésta est4 indicado por la linea que une los puntos "'n" y "o". La
intensidad del echado verdadero se obtiene por medio de una simple operacion trigonométrica.

Una discordancia es una superficie de erosion o de ausencia de depdsito que pone en contacto estratos més
jovenes con rocas més antiguas. Esta discontinuidad es el resultado de procesos tectonicos, erosionales y sedimentarios,
por lo que son también importantes para los estudiosos de la estratigrafia y de la sedimentologia.

Una discordancia es una superficie irregular que es importante en geologia estructural porque cambia la
geometria de los cuerpos de roca y consecuentemente, después de la deformacién, genera estructuras diferentes.
También es importante para deducir la evolucion tecténica 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 la pena analizar un poco més a fondo y es el de las denominadas
"lineas de tiempo", que s un concepto muy utilizado en estratigrafia sismica. En la figura 3-5c¢ se ilustra una seccién
idealizada de la zona limitrofe de un continente, en la que un rio aporta grandes cantidades de sedimentos al mar.
Una linea de tiempo representa la topografia de una regi6n en un momento dado, en realidad, se trata de una superficie
irregular. Nétese que entre las lineas de tiempo "1" y "2" (lineas gruesas) transcurri6 un lapso en el que hubo depésito
en la "ZONA A" (sombreada), mientras que en la "ZONA B" no se sediment6 material alguno.

El ejemplo anterior es importante en geologia para explicar el concepto de ausencia de sedimentacion, pero
también es importante en geologia estructural porque aporta un mecanismo para comprender que notodos los cuerpos
de roca son tabulares y que su geometria inicial serd esencial en las formas de las estructuras que resulten después de
una deformacion. Para upa discusion mas profunda sobre la geometria de cuerpos sedimentarios y su influencia en la
formacién de pliegues, ::?nsultar el trabajo de Padilla y Sanchez (1985). ~
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4.- FRAC S, JUNTAS Y FALLAS. NOMENCLATURA Y CLASIFICACION.

\

Las fracturas, jintas y }allas son estructuras resultantes de un comportamiento quebradizo, en el que bloques
de roca son desplazados, uno con respecto a otro, a través de estrechas discontinuidades aproximadamente planares.
Estas pueden ser llamadas {'untas o diaclasas (ambas son sindnimos a las denominadas "fisuras"), si la componente de
desplazamiento paralela al plano de discontinuidad es cero, o tan pequeiia que es indistinguible a simple vista. Si la
componente de desplazamiento paralela al plano de la discontinuidad es mayor que cero, o suficientemente grande
para ser apreciada a simple vista, entonces se denomina a la estructura falla. Dicho de otra manera, si el movimiento
entre los bloques adyacentes a la discontinuidad es perpendicular a ésta, se trata de una fractura, junta o diaclasa,
pero si el movimiento es paralelo a la discontinuidad, entonces se trata de una falla.

La mayoria de las juntas y fallas son iniciadas a partir de fracturas en las que se ha perdido la cohesi6én original
de la roca. Después del fracturamiento inicial, muchas juntas y fallas pueden ser parcial o totalmente rellenadas por
minerales secundarios, que al paso del tiempo se convierien en indicadores importantes de la historia de las estructuras,]
En este capitulo se discutirdn y analizaran los diferentes tipos de discontinuidades planares que constituyen et grupo
de las juntas y fallas, asf como también su origen y asociaciones con otras estructuras.

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

Las juntas causadas por una pérdida de volumen en la roca pueden asociarse a dos tipos de litologfas: 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 subaéreas
después de haber sido depositados en agua, se deshidratan por evaporacion e infiltracién y pierden volumen,.lo que

roduce contracciones mayores en la superficie y menores a profundidad, generando formas pentagonales, como se
tlustra en el capitulo 2 (Figura 2-2e). :

Las juntas desarrolladas en rocas igneas a causa de una pérdida de volumen por enfriamiento, tienden a formar
Fnsmas de forma hexagonal, m4s conocidos como juntas columnares. Estas son mas comunes en rocas volcanicas (Ver
igura 2-2f), pero también son abundantes en digques y mantos.

_ Las juntas que se desarrollan en cuerpos intrusivos y que también son causadas por pérdida de volumen debido
a enfriamiento, se denominan diaclasas.
Por otro lado, las juntas que resuitan de la aplicacién de un estado de esfuerzo no estan reﬁringig!as a algn
tipo particular de roca, pero si est4dn intimamente ligadas a otras estructuras, como por ejemplo pliegues (Figura 4-1a).
Es importante hacer notar que las juntas se forman en direcciones perpendiculares a o ; bajo diferentes con-
diciones: cuando el valor total de o ;es de tension, en cuyo caso las juntas son llamadas juntas de extension verdadera;
cuando el valor total de o ;es compresivo pero de tal magnitud que permite esfuerzos de tension locales; o bien, cuando
el valor total de ¢ ;es compresivo pero la presién de poro, o intersticial, es suficientemente grande para hacer que el
esfuerzo efectivo (9, - p) sea de tension. Estas condiciones se discuten a profundidad en el capitulo 10.
. Como ya se mencion6 anteriormente, una falla es una discontinuidad planar entre bloques de roca que han
sido desplazados, uno con respecto a otro, en una direccion paralela a la discontinuidad (Figura 4-1b).
Una zona de falla es una porcién tabular que contiene varias fallas paralelas (Figura 4-1c).

Una zona de cizalla, en el sentido empleado aqui, es una zona a través de la cual dos bloques de roca han sido
desplazados de la misma manera que una falla, pero sin que haya ocurrido rompimiento (Figura 4-1d). Asi, una zona
de cizalla puede ser asociada a un comportamiento dictil, mientras que una zona de falla es caracterizada por un
comportamiento quebradizo.

Las rocas que se encuentran inmediatamente arriba y abajo de una falla con una inclinacién cualquiera, excepto
vertical, son denominadas bloque de techo, o del alto y bloque de piso, o del bajo, respectivamente.| El vector de
desplazamiento que conecta puntos originalmente contiguos se conoce como desplazamiento neto de la falla; éste
puede ser descompuesto en dos componentes conocidas comGnmente como desplazamiento a rumbo de la falla y
desplazamiento en direccion del echado de la falla (Figura 4-1e).

Una falla en la cual su desplazamiento neto es paralelo al rumbo del plano de falla es denominada falla de
transcurrencia o falla de desplazamiento lateral (Figuras 4-2a y 4-2b). Una falla en la cual su desplazamiento neto es
paralelo a la direccion del echado del plano de falla se conoce como falla de desplazamiento a umbo del echado (Figura
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4-2¢). La diferencia fundamental entre estos dos tipos de fallas es desde luego, la direccién en que ocurri6 el des-

lazamiento, pero también lo es la inclinacién del plano de falla, el cual sera sich)re muy inclinado o vertical en las
?allas de transcurrencia, mientras que para las fallas de desplazamiento a rumFo el echado, la mcglauén del plano
de falla ser4 siempre menor, generalmente entre 45° y 70°.

Se dice que una falla de transcurrencia es dextral o sinistral, si €]l 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 la que su desplazamiento neto no es paralelo al rumbo ni al echado del plano de falla, se denomina
falla oblicua (Figura 4-1e).

Las fallas que tienen una inclinacién mayor a 45° son denominadas fallas de éngulo alto, mientras que las que
ticnen una inclinacién menor a 45° son llamadas fallas de dngulo bajo. r.v

Una falla normal es una falla de dngulo alto en la que el bloque de techo se ha desplazado hacia abajo respecto
al bloque de piso (Figura 4-2¢).

Una falla inversa es también una falla de dngulo alto o bajo, en la cual{ el bloque de techo se ha movido hacia
arriba con relacién al bloque de piso (Figura 4-2d). ‘ &

Un bloque que se ha movido hacia abajo con respecto a sus bloques adyacentes y que esté separado de estos
por fallas normales de 4ngulo alto se denomina graben. Los bloques adjuntos que se encuentran relativamente mas
altos se conocen como horsts (Figura 4-2¢).

Wilson (1965) definié un nuevo tipo de falla para explicar las grandes fracturas que se conocian indirectamente
en el piso oceadnico y que no era posible explicar dentro de las clases de fallas que se habian identificado hasta ese
momento. Unafalla transformante es aquella estructura que se forma cuando dos crestas ocednicas (cadena submarina
de volcanes) generan corteza ocednica, 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 éste concepto. Para explicar el funcionamiento es indispensable
establecer dos condiciones: 1) las dos crestas estéan fijas y 2) las dos crestas aportan material ascendente a la misma
velocidad. Bajo éste marco de referencia, después que ha transcurrido un lapso de tiempo "t1", se habra agregado a
las placas una franja de corteza (zona con cruces); después del tiempo "t2", se habr4 agregado otra franja de corteza
(zona con lineas); para finalmente, después de transcurrido el tiempo "t3", se habra agregado a las placas otra fran{a
mis de corteza (zona con puntos). Si s¢ observa con detenimiento el diagrama de la figura citada, se notara que la
falla de transcurrencia tiene tres segmentos principales: uno activo que va de cresta a cresta, o sea entre los puntos
"A"y "B" (transformante 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 s¢ mueven a la misma velocidad y solo estdn separadas por una discontinuidad
que se denomina transformante muerta |

Una cabalgadura es una falla inversa de angulo bajo, en la que su desplazamiento neto es del ordende 1 a 10
Km. Un sobrecorrimiento es también una falla inversa de 4ngulo bajo, en la cual su desplazamiento neto es del orden
de 10 a 50 Km. Por dltimo, una napa es también una falla inversa de angulo bajo, en la que su desplazamiento neto
es de més de 50 Km,

Asociados a estos tipos de grandes fallas se encuentran estructuras como las ventanas tecténicas, que son
aquellos afloramientos de las rocas que se encuentran abajo de una cabalgaiura, sobrecorrimiento o napa. Por otro
lado, una clipa es un bloque de roca perteneciente al aléctono, que ha sido erosionado y que se encuentra totalmente
rodeado por rocas mas jovenes del autéctono (Figura 4-3a). '

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

En las regiones en las que se encuentran principalmente estratos horizontales de rocas clasticas y terrigenas
(i.e. planicie costera del noreste de México), se desarrollan frecuentemente unas estructuras conocidas como fallas de
crecimiento (Figura 4-3c¢). Este tipo particular de discontinuidades son fallas normales, a través de cuyo plano de falla
existe un incremento sibito del espesor de unidades litoestratigraficas. En ellas el desplazamiento neto es variable
siendo mayor hacia la parte baja del plano de falla y nulo en la parte superior de éste. Tales caracterfsticas son debidas
aque las fallas se originan por una sedimentacion rapida, que acumula gran cantidad de sedimentos en alguna depresion
;) ilrregularidad del fondo marino, el cual es comprimido por gravedad causando un hundimiento contemporineo al

allamiento. | | B ——— ; F . -
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Ladeterminacion completa del desplazamiento neto de una falla cual uiéra, requiere del conocimiento absoluto
de la posicion de puntos contiguos o de horizontes indices, localizados a ambos lados de la falla. Asf se podra4 invertir
el movimicento de la falla y se lograr, te6ricamente, volver a colocar esos puntos en su posicién original después de
medir la distancia que se movieron a lo largo del plano de la discontinuidad. En la practica la medicién del despla-
zamiento de una fzﬂla se considera casi siempre como aproximada, con excepcion de algunos casos muy especiales.
Los ejemplos de las figuras 4-4a y 4-4b ilustran dos casos diferentes de fallamiento, en los que si no se cuenta con
datos suficientes se puede llegar a confusiones acerca de la direccién de desplazamiento de la estructura y atn del tipo
de falla de que se trate. N ram

! Como en la prictica geolégica no es comin disponer de horizontes marcadores o indices tan precisos como
los de las figuras 4-4a y 4-4b, entonces es necesario utilizar otro tipo de caracteristicas para poder estimar el despla-
zamiento de una falla. Casi siempre se emplean caracteristicas lineares o pl§nares que pueden estar representadas
por intersecciones de diques, estratos con litologias o f6siles distintivos, ejes de pliegues, o fallas preexistentes.

Las zonas de falla estin generalmente rellenas con fragmentos de material conocidos como brechas, o

- microbrechas si el material es fino. Cuando el material gue compone las microbrechas es suave se les denomina pugs

o0 gouges, mientras que cuando el material que las compone es duro y forma hojuelas que muestran un flujo, entonces

se les llama milonitas. Si la estructura de flujo est4 muy bien desarrollada y ha sido sujeta a recristalizaciones, se dice

que se trata de blastomilonitas. Otra clase de relleno asociado a planos de falla es aquel material de apariencia vitrea

ue forma una pelicula en algunas grandes fallas y que ha sido formado a consecuencia de un recalentamiento por
riccién; a éste material de relleno se le conoce con el nombre de seudotaquilitas.

Las estrfas, surcos formados por friccion a lo largo de un plano de falla, son una caracteristica muy comiin y
de gran utilidad para determinar la direccién de desplazamiento de una falla. Dichas estrias, junto con los escalones
de falla que se encuentran un posicién perpendicular a éstas, son de los pocos criterios véilidos para determinar la
direccion del deslizamiento de una falla en un afloramiento (Figura 4-4c).

Otro indicador muy 1itil del sentido de desplazamiento de una falla es la flexion que se desarrolla en las capas
adyacentes al plano de la misma. Estas estructuras asociadas se conocen con e} nombre de pliegues de arrastre. 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 ¢l arrastre es inverso (Figura 4-4d).
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5.- PLIEGUES. NOMENCLATURA Y FLASIF 1CACﬂON. !

Los pliegues son una manifestacién espectacular del comportamiento dictil de las rocas y probablemente la
mas comn. Estas estructuras se forman bajo diferentes condiciones de esfuerzo, presion confinante, temperatura y
velocidad de deformaci6n, como lo atestigua su presencia en rocas sedimentarias, igneas y metamorficas. La presencia
de pliegues en cualquier tipo de roca implica ciertamente algin tipo de deformacién dfctil, aunque es conveniente
recordar que la ausencia de pliegues no siempre indica ausencia de deformacion, ya que ésta puede efectuarse a través
de deformaciones internas del material.

El objetivo principal de éste capitulo es introducir al lector a los conceptos elementales de nomenclatura y
clasificacion de pliegues, por lo que para un tratamiento m4s profundo dcl tema se sugiere consultar los tr.aba(|os de
Biot (1961), Donath y Parker (1964), Fleuty (1964), Handin et al. (1976), Hoqbs et al. (1976), Turner y Weiss (1963)
y Ramsay (1967), entre los mas destacados.

Con base en el estudio de la deformacién de una sola capa en experimentos de laboratorio, se han alcanzado
varias conclusiones que son vélidas como modelos comparativos para ¢l mejor entendimiento de la mecénica del
plegamiento en la naturaleza. Una de las conclusiones mas importantes alcanzadas a partir del plegamiento de una
sola capa, es que existe una relacion directa entre el espesor de la capa y la longitud y amplitud de onda del pliegue
resultantef Asi, Biot (op. cit.) (Figura 5-1a) lleg6 a la conclusién de que una capa debera desarrollar una longitud de
onda dada por la férmula: .

o o W= tyE/F(1-vf)

en donde "W" es la longitud de onda del pliegue, "t" el espesor de la capa, "E* el médulo de Young de la capa, "F" la
fuerza que produjo el pliegue y "v" la relacion de Poisson para la capa.

También a partir de éste tipo de experimentos se estableci6 que al plegar una sola capa existen tres zonas
sujetas a diferentes estados de deformacién: 1) una zona de compresion en la parte interna del pliegue; 2) una zona
de extension en la parte externa del pliegue; y 3) una zona neutral, en donde no existe compresi6n ni tensién y que no
esti ubicada en la parte media de la capa (Figura 5-1b). : |

Pero los pliegues formados en rocas bajo condiciones naturales constten siempre de varias capas y no s6lo
una; adems4s, todas las capas que forman un pliegue pueden tener propiedades mecanicas diferentes y, por consiguiente,
unas capas son més competentes que otras, es decir, tienen una mayor viscosidad que otras. Estos conceptos llevaron
a Biot (ibid.) a proponer el concepto de longitud de onda dominante para una capa de viscosidad i1 ;" y un espesor "t",

embebida en una matriz de viscosidad "1 ;" (Figura 5-1c). La longitud de ondj dominante de tal capa est4 dada por la

formula e
Wd=2t-1n-°%pn,/6u,

Por otro lado, cuando se pliegan varias capas ocurre un proceso muy importante conocido como deslizamiento
interestratal, o 'sea aquel deslizamiento que se lleva a cabo entre capa y capa (Figura 5-2a), adem4s de que el radio de
curvatura del pliegue va decreciendo haciala parte internadel mismo. S1se incrementa mas la deformacion, se observara
que se comienza a desarrollar un problema de espacio en la parte interna del pliegue (Figura 5-2b). Segfin sean las
caracterfsticas mecénicas de las rocas involucradas, en la parte interna del pliegue se resolvera el problema de espacio
por medio de plegamiento secundario (Figura 5-2c), o plegamiento secundario y fallamiento (Figura 5-2d).

Hasta aqui se ha supuesto que las capas de la secuencia plegada se deslizan libremente, una con respecto a
otra, asf,como también que pueden "fluir" y que el sentido del deslizamiento interestratal es el ilustrado en la figura
5-2e.Pero Handin et al. (1976), han demostrago experimentalmente que esto no es totalmente correcto, con un modelo
muy simple que estd basado en la restriccién 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 circunstancias las capas se deslizar4n en una direccion
opuesta al caso en 61 que se pudieran mover libremente. A este sentido de deslizamiento entre los estratos se le ha
denominado desplazamiento interestratal "anti-cldsico”, aunque es realmente el sentido correcto en la naturaleza.

Las estructuras desarrolladas 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
extension, una de compresién y una neutra.

En la literatura existen varias propuestas de nomenclatura y clasificacion de pliegues; la mayoria de ellas se
basan en la descripcion de la forma de las estructuras ¢n seccion transversal y s6lo algunas estan enfocadas a la génesis
de los pliegues. En éste capitulo se analizardn las propuestas que son mas ulﬁlizadas en la practica y que combinadas
entre si permiten denominar y clasificar con claridad a los pliegues. ‘ ‘
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_la ‘geplhetr{a de una superficie cufviplanaf puedqe'scr relativamente simple o muy complicada, por lo que es
preciso definir algunos términos de uso coman en geologfa estructural, que son bésicos para el analisis del plegamiento.
La figura 5-3 muestra las partes principales de un pliegue.

En un pliegue existen varias lineas y planos que es necesario conocer para determinar con precisién tanto su *
forma como su ubicacién en el espacio. A continuacién se definen los términos de uso frecuente en relacién con éstas
estructuras, ~

. Una antiforma ‘o una sinforma se definen’ como aquellos pliegues en los que se desconoce la secuencia
estratigrafica de las rocas que los conforman, es decir, no se sabe cual es la edad de los estratos (Figura 5-3a).

Cuando se conoce la secuencia estratigrafica de las rocas que constituyen a la estructura, se dice que: un -
anticlinal es un pliegue convexo hacia arriba, en el que los estratos més antiguos estdn ubicados en la parte interna, o
niicleo, y los més jovenes se localizan en la parte externa de la estructura, mientras que un sinclina/ es un pliegue
concavo hacia arriba, en el que los estratos mas jovenes estan ubicados en la parte interna, o nticleo, y los m4s antiguos
se localizan en la parte externa de la estructura (Figura 5-3b).

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

- - Laposici6n del plano axial puede ser vertical, horizontal o inclinada y est4 definida por su rumbo ¢ inclinacién,
en la misma forma en que lo esta la posicion de un estrato. Sin embargo, en muchos pliegues existe una superficie
axial no plana que puede ser alabeada, en cuyo caso su rumbo y su inclinacion variara de un lugar a otro.

Se denomina eje del pliegue a la linea de interseccion entre la superficie o plano axial y cualquier estrato (Figura
5-3¢). Asi, es obvio %ge n pliegue contendrd muchos ejes, uno para cada estrato, pero como €sos ejes son paralelos
entre si, basta con ubicar uno de ellos para definir la posicién de la estructura.

Los limbos o flancos de un pliegue son los costados de éste y se extienden desde el plano axial de una cresta
hasta el plano axial de un seno o valle (Figura 5-3d). De acuerdo a lo.anterior, el flanco de un anticlinal ser4 a su vez
el flanco de un sinclinal y viceversa.

Lacresta y el seno de un pliegue son las lineas ubicadas en la parte mas alta y mas baja de la estructura (Figuras
5-3cy 5-3d). Como en el'caso del eje, en un pliegue existen muchas crestas y senos que definen las superficies o planos
correspondientes. En las diversas aplicaciones de la geologia la distincion entre plano axial y plano crestal o del seno
no es importante, pero la diferencia entre ellos si lo es en la geologia petrolera y en la geohidrologia, disciplinas en la
que los hidrocarburos y el agua tienden a acumularse en esas partes de los pliegues.

Se dice que un conjunto de pliegues asimétricos presenta una vergencia cuando sus planos axiales estdninclinados
en la misma direccion y Han sido generados por un par de fuerzas de sentido contrario que actdan en un mismo plano,
pero no en un mismo eje (Figuras 5-3f y 5-3g). Cuando el giro relativo del par de fuerzas es en el sentido de las
manecillas del reloj se dice que la vergencia es dextral; cuando es en el sentido opuesto, se dice que la vergencia es
sinistral.

Para describir y ciasiﬁcar cabalmente a un pliegue es necesario conocer los datos siguientes:-
a.- Qué tan abierta o apretada es la estructura. ‘ ’
b.- Cuél es la geometria de sus crestas u sus flancos. o E
c.- Como ha variado el espesor de los estratos que contiene.

po——

d.- Cual es la direccién y buzamiento de su eje. o P '

N &

e.- Cudl es el rumbo y la inclinacién de su plano axial. ‘ ‘
A continuacién se discuten cada uno de estos aspectos y las clasificaciones y nomenclatura mas utilizadas.

- Para definir lo apretado o lo abierto de un pliegue ¢s necesario utilizar un elemento descriptivo denominado
dngulo interlimbos (Figura 5-3d), desarrollado por Fleuty (1964). En la figura 5-4a se muestra gréficamente ésta
clasificacion,

La forma de las crestas o senos y de los flancos de los pliegues es otro elemento importante‘en la clasificacion
de éstas estructuras. Cuando las crestas son muy angulares se les denomina pliegues kink. En el caso de que los limbos
de un kink sean de igual longitud, es decir simétricos, entonces se les denomina pliegues en chevrén (Figura 5-4b?.
Cuando los flancos de los pliegues son de diferente longitud o asimétricos, entonces se les llama solamente kinks y la
zona que agrupa los limbos m4s cortos se denomina banda de kink (Figura 5-4b). La iltima clase de pliegue con crestas
angulares es el conocido como pliegue de caja (Figura 5-4c).
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Por otro lado, la descripcion de un pliegue con crestas redondeadas es mucho mas amplia y considera otro tipo
de pardmetros, por lo que en general se habla de pliegues angulares, pero no kinks, o de pliegues cilindricos (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,
armonicos y disarmdnicos. l :

Los pliegues paralelos son aquellos en los cuales el espesor de las capas es constante, cuando éste es medido
normal a las capas {l}:igura 5-4f). ’

Los pliegues similares son aquellos en los que el espesor de una o de val’ias capas es constante, cuando €ste es
medido en direcci6n paralela al plano axial del phegue (Figura 5-4g).

Los pliegues arménicos son aquellos en los cuales las capas que los forman tienen la tendencia a repetir la
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 caracteristicas anteriores se denominan pliegues disarménicos (Figura 5-4i).

Para concluir completamente con la descripcion y clasificacién de plir:gues, ademds de to? lo anterior, es
necesario definir la posicion de sus ejes y de sus planos axiales. ‘

Turner y Weiss (1963) propusieron una metodologia (}ue es una de las mas utilizadas en la practica, misma
que se ilustra en la figura 5-5. Notese que en los casos de las figuras 5-5a a la 5-5d, la primera parte del nombre del
pliegue corresponde con la posicioén de su eje, mientras que la segunda parte del nombre es asignada segin sea la
posicion de su plano axial. En los casos de las figuras 5-5¢, 5-5f y 5-5g, los nombres de los pliegues son casos particulares.

Durante el plegamiento de una secuencia de varias capas de roca existen estructuras menores, estructuras
secundarias, que s¢ forman de una manera subordinada al proceso de deformacion. Asi, si se sabe que durante el
desarrollo de un pliegue ocurren deslizamientos inlerestralal‘::s, fracturamiento y plegamicnto secundario en la parte
interna de un pliegue, asi también es de esperarse que estos fendmenos dcformacionales tengan como consecuencia
estructuras menores asociadas. Una de éstas estructuras que con mds frecuencia se observa en pliegues naturales son
los pliegues de arrastre, también conocidos como pliegues "S" y "Z" (Figuras 5-6a y 5-6b).

En algunos casos, los pliegues de arrastre son de gran ayuda en geologfa estructural, porque permiten deducir
si el flanco d% una estructura erosionada esta en posicion normal o invcrlicﬁg (Figura 5-6b), utilizando su vergencia
como criterio. Sin embargo es necesario considerar dos aspectos importantes: a) se debe observar al pliegue siempre
desde el mismo lado, porque si no se hace asi se puede incurrir en confusiones y, b) se debe recordar que el despla-
zamiento interestratal ocurre en el sentido ilustrado en las figuras 5-6a y 5-6b (desplazamiento anticldsico), como ya
se mencion6 en parrafos anteriores.

Otro tipo de estructuras secundarias que son consecuencia del plegamiento son la esquistosidad y algunas
lineaciones de minerales. Este tipo de estructuras son de utilidad porque permiten contar rdpidamente con una idea
sobre la geometria y el mecanismo de generacién de un pliegue. Con excepcion de algunos casos, generalmente la
esquistosidad de un pliegue tiende a ser paralela con su pEmo axial Figuras 5-6¢ y 5-6d).

~ Otra estructura secundaria generalmente asociada con el plegamiento es el boudinage. La figura 5-6¢ muestra
su posible origen y la figura 5-6f ilustra sus relaciones con el plicgue

La posicion de los ejes de un pliegue se define por medio de dos mediciones: el rumbo de su proyeccién
horizontal y su buzamiento. Debe recordarse que el eje de un pliegue es una linea, que en la parte m4s alta de un
anticlinal puede ser horizontal, pero que hacia las narices de la estructura tendr4 un buzamiento. En la figura 5-7 se
muestra lo anterior y algunos de los pliegues mds comunes con sus respectivos simbolos para representarlos en un
mapa. Los pliegues de las figuras 5-7a a 5-7f son comunes en México, principalmente en el norte y noreste, en las
sierras de Coahuila y en la Sierra Madre Oriental, mientras que los anticlinales de hongo con flancos {allados ﬁFiguras
5-7gy 5-7h) son tipicos en la Sierra de Chiapas. En la figura 5-8a se ilustran en perspectiva unos anticlinales doblemente
buzantes, llamados asi porque su eje buza hacia las narices y, en el capitulop 7, se discute un poco més el tema de
buzamiento del eje de un pliegue. r

Cuando una secuencia de rocas ha sufrido una deformaci6n, presenta complicaciones que est4n representadas
por pliegues y/o fallas y fracturas. Pero cuando dicha secuencia ha sufrido varias deformaciones se forma lo que se
conoce como pliegues superpuestos y el estado final de las rocas puede ser tan complicado que quizé no pueda ser
explicado. Desde luego que existen métodos para reconstruir la historia de tales deformaciones (Ramsay, 1976; Turner
y Weiss, 1963; Hobbs et al., 1976), pero en éste libro solamente se mencionan superficialmente deformaciones binarias.
La figura 5-8b muestra un caso simplificado en el que una secuencia ha sido sometida a dos deformaciones perpen-
diculares entre si y que ocurrieron en tiempos diferentes. .

ra
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6.- SEC(JIIONES ESTRUCTURALES. T

I S e | SN
Para efectuar un estudio estructural en cualquier 4rea es necesario contar con un mapa geologico preciso, con
curvas de nivel y con un'nimero razonable de datos de las estructuras en él contenidas, Una vez que se tiene disponible
lo anterior, se procede a construir secciones que corten a las estructuras en forma ortogonal a su 3irecci6n preferencial,
porque si no se hace asj, se obtendran echagos aparentes (ver capitulo 3).

En el trabajo de campo es frecuente contar con datos de echados aparentes que es necesario proyectar a la
linea de seccién que se desea construir, Esto se puede hacer de varias formas, pero aqui se muestra a continuacion
una en la que solo se requiere utilizar clculos trigonométricos sencillos.

. Enlafigura6-1a 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. Recuérdese que el echado verdadero de una capa es la linea de
miéxima pendiente. :

Enla figura 6-1bse ilustra el mapa geolégico de un sinclinal en el que se tienen echados fotogeolégicos (simbolos
sin valor angular de intensidad) y echados de campo (simbolos con valor angular de intensidad). Notese como se deben
proyectar los echados de campo a la linea de secci6n, en donde deberan ser transformados a valores de echados
aparentes; la seccion esta localizada en una direccién perpendicular al eje de la estructura.

En la construccién de secciones siempre se deberédn seguir los siguientes pasos:

12.- Localizar la linea de seccion en el mapa, en el lugar y posicion en que intersecte perpendicularmente
a las estructuras existentes.

22.- Construir un perfil topogréfico a lo largo de la linea de seccién, escogicndo un nivel base adecuado.
Es frecuente que éste sea el nivel del mar.

32.- Transportar los contactos geolégicos al perfil topografico.

14 4%- Transportarlosdatos estructurales al perfil topogréfico, sin olvidar que es necesario proyectar aquellos
que no se encuentren en la linea de seccién pero que estén proximos a ella y transformar su valor
angular aparente.

|
52.- Si hay plicgues, efectuar una construccién geométrica de ellos cuando sea posible.

Respecto al Gltimo punto, a continuacién se discute un método, que si bicn no es el tnico, si es el més utilizado
por su sencillez.

El método del arco (Busk, 1929) es una rutina geométrica para reconstruir pliegues paralelos y no sirve para
dibujar pliegues similares 0 més complicados; para esto Gltimo, se sugiere al lector consultar el articulo de Gill (1953).
El método del arco se ilustra en la Figura 6-2a. Supdngase que se cuenta con datos estructurales (echados verdaderos)
tomados en el campo en los puntos indicados. Supdngase también que en el campo se midieron los espesores de las
calizas y dolomitas y que esos datos sc han transferido al perfil topografico de la secccion, en el que se ha considerado
como nivel base al mivel del mar. Con esta informacion se procede a reconstruir gcométricamente 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 dirculo que unen los puntos A, B, C, D y E. Hasta aqui sc ha obtenido la geometria de los
f)liegucs en el contacto entre las formaciones de dolomitas y calizas, pero para reconstruir los pliegues en el resto de
a seccidn, bastara con trazar los arcos necesarios entre las demas formaciones, respetando los espesores medidos en
el campo de cada una delellas. - :

y

Es sabido que en la naturaleza el espesf)’f de un estrato o formacién no es constante, lo que enfrenta al ge6logo

con otro problema que es {cémo reconstruir geométricamente los pliegues resultantes de la deformacién de capas de

espesor variable? En éstg caso, la rutina de trabajo mas sencilla consiste en combinar el método del arco con dibujo

a llmla(no librt;,, aungue se?iebe recordar que existen otros métodos mas laboriosos, como el citado anteriormente de
Gill (op. cit.).

En la figura 6-2b se ilustra otra aplicaciéon del método del arco. Supbngase que se cuenta con el mismo perfil
topografico de la figura 6-2a, pero que los echados verdaderos tomados en el campo son los indicados en los puntos
A, B, C, y D. 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 hasta el E. Pero segun los datos de campo, el contacto
que aflora en A también aflora en F, por lo que s necesario ajustar el horizonte previamente dibujado S inea continua)
al horizonte real (linea discontinua). El procedimiento para realizar lo anterior se efectda, en primer lugar, tomando
como centro la interseccion de las lineas 3 y 4 y, con un radio desde ese punto hasta F, se traza un arco desde F hasta
intersectar a la linea 3 en H. En segundo lugar, se debe encontrar un arco que una los puntos 1 y H y que sea
aproximadamente tangente a los arcos adyacentes Al y HF. Para lograr esto se trazala linea recta 5 uniendo {os puntos

-y
i -4
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1y H, desde los cuales se dibujan las lincas 6 y 7 a2 45° de la linea 5. Tales lineas se intersectan en el punto J, mismo
ue sera empleado como centro para trazar el arco deseado. Asi, el trazo més aproximado del contacto entre las
ormaciones segiin los datos de campo, ser4 el horizonte plegado AIHF.

puede

geoldgico en el que existen cuatro estructuras principales:

yun

¢l problema es efectuando una seccion y ana

En cualquier estudio es muy importante la interpretacién de la historia geologica de una regién, la cual solo

ser deducida a partir de una cartografia geologica precisa y de secciones. La figura 6-2c muestra un mapa
un sinclinal recostado, un intrusivo, una fallade transcurrencia
ue. Se desea reconstruir geocronolégicamente la historia geologica de la region. La mejor forma de resolver

%ilzando ésta y el mapa. Asi, se concluye que el primer evento que ocurrid

en la region fue el deposito de las rocas sedimentarias correspondientes a las formaciones A, B, Cy D; en segundo
lugar ocurri6 el plegamiento de las formaciones mencionadas, las que después de esa deformacion fueron intrusionadas
por las rocas E y finalmente tuvo actividad la falla, la que cortd y desplazo a las rocas de las unidades B, A y E (del

S dique).
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7.0 LA RED ESTEREOGRAFICA. Cu

En la préctica leolégica de campo se obtienen datos estructurales de acuerdo a la escala del mapa con el que
se estd trabajando y segiin sea el tipo de estructuras que existan. Pero es frecuente enfrentar el problema de que en
el drea de estudio exista un nimero considerable de micro y de mesoestructuras que no pueden ser representadas
adecuadamente en el mapa y, consecuentemente, su interpretacion final es complicada. Las redes para proyecciones
estereogréficas son herramientas graficas muy convenientes para representar datos estructurales tridimensionales en
diagramas bidimensionales. Los problemas que se pueden resolver usando éstas proyecciones son aquellas que tratan
con lineas y planos y con dngulos entre ellos, pero la mayor ventaja de ésta herramienta es que permite incorporar en
un solo diagrama cientos de datos estructurales. ’

La red estereogréfica est4 basada en una esfera, de la que se utiliza cominmente en geologfa estructural su
hemisferio inferior. En tal diagrama es posible proyectar, siempre por su centro, planos y lineas con orientaciones
geogréficas y con inclinaciones o buzamientos, segin sea el caso. En la 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 €l plano formar4 una traza de interseccién circular con
la semiesfera en donde es proyectado. La forma de visualizar el diagrama es imaginar que uno ve al hemisferio inferior
de la esfera desde arriba, como se muestra en la figura 7-1b.

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

Lo ilustrado cnlla figura 7-1 es el método conocido co €l nombre de proyeccion estereogrdfica 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 la red estereogrdfica meridional o red de Wulff
y la red estereogrifica de igual drea o red de Schmidt (Figuras 7-2y 7-3).

La red meridional estereogréfica es muy Gtil para resolver graficamente problemas de relaciones angulares
entre planos y lineas, aunque el nimero de datos sea muy grande. Una vez que la técnica de transferencia de datos es
aprendida, es conveniente contar con una copia permanente de la red. Esto se logra facilmente si se adhiere una copia
fotostatica de la red a un pedazo de madera o de carton. Hecho ésto, se sobrepone una hoja de papel transparente y
se dibuja un circulo que coincida perfectamente con la red; en el centro del circulo se coloca un alfiler con el objetivo
de que el papel transparente pucda girar libremente. A continuacién se procede a proyectar los datos estructurales
con que se esté trabajando, de la forma en que se indicé en pérrafos anteriores.

Pero la mejor manera de mostrar la utilidad de éste método es realizando algunos ejemplos. En la figura 7-4
se ilustran cuatro ejercicios y su solucién, mismos que fueron resucltos utilizando la red estereografica meridional.
Enel ejemplo "a" se ha graficado un plano "P" con un rumbo N-25°-E y una intensidad del echado de 35° al SE; También
se muestra la posicion que tiene el polo de ese plano. En la parte izquierda se presenta el diagrama resultante de la
proyeccidn, mientras que a la derecha se ilustra una perspectiva.

En la figura 7-4b se ha graficado una linea "L" cuya orientaci6n es S-45°-E y su buzamiento de 30°.

En la figura 7-4c se grafic6 un plano "P" de rumbo N-S y echado de 45° al oeste y una linea "L", contenida en
ese plano, con una oricntacidén S-30°-W y un buzamiento de 25°.

Enla t;fura 7-4d el ejemplo ilustra un plano con rumbo N-45°-E y un echado de 45° al SE, en ¢l que se desea
encontrar ¢l valor de un echado aparente en la direccion $-20°-E. La soluci6n se obtiene graficando primero el plano,
para posteriormente localizar y trazar la direccion del echado aparente y leer su intensidad (42°) directamente en la
red.

Hasta aquf se hai graficado en la red datos estructurales de lineas y planos, pero en la figura 7-4e se muestra
un problema de aplicacion practica 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 la inclinacién verdadera de una capa (ecchado verdadero). El primer paso para resolver el problema es graficar
los echados aparentes (Figura 7-4¢), para después girar el papel transparente hasta que los puntos que representan
los echados aparentes coincidan con algin circulo primitivo de la red. A continuacién se trazara ese circuloy se podra
leer la intensidad del echado verdadero (36.5%). El rumbo del echado verdadero (N-31°-E o S-31°-W) se leer4 direc-
tamente en cualquiera de los extremos del circulo primitivo.
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l En la figura 7-5 se ilustra otro caso frecuente en geologia que puede resolverse ficilmente con la red

TSR | W | maﬁ

estercografica meridional. Supongase que se conocen varios echados de un pliegue cualquieray que se quiere conocer
la direcci6n y el buzamiento del eje de(ia estructura. Existen dos maneras de solucionar éste problema: por medio del
diagrama beta "', o por medio del diagrama de polos. En el caso del diagrama beta, el método consiste en graficar
cada echado medido como un circulo primitivo. Después de que se ha hecho esto, todos los circulos se intersectaran
en un punto llamado “eje (3" (Figura 7-5b). Por otro lado, en el caso del diagrama de polos, el método consiste en
graficar todos los polos ie los planos medidos, después de lo cual tales polos 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 7-5¢).
En la figura 7-5d se ilustra lo anterior en perspectiva. El "eje 3' del ejemplo previo es el eje del pliegue, que es una
linea con un buzamiento de 22° hacia la direccion S-63°-W. El plano axial es vertical y por definicién el eje del pliegue
esta contenido en él. L

Conelejemplo anterior sl aprecia mejor la raz6n por laque enun pliegue es necesario distinguir cuidadosamente
entre su eje, su cresta y su plano axial. En la figura 7-6 se muestran dos casos en los que el plano axial est4 inclinado
y el eje del pliegue no coincide con la cresta del mismo. Nétese que en los diagramas resultantes de la graficacién de
los polos al pliegue, es Fosiblc medir con precision el rumbo y la inclinacién del plano axial, asi como el rumbo y el
buzamiento de la superficie plegada, pero no es posible efectuar interpretacion alguna de la cresta de la estructura.

Como se habré notado hasta aqui, la red esterogréfica meridional es muy util para resolver problemas de datos
estructurales relacionados con medidas angulares, pero cuando se procesan cientos de estos datos la interpretacion
de cientos de circulos primitivos se complica. En este caso es mejor utilizar la red estereografica de igual 4rea, o red
de Schmidt, para analizarlos estadisticamente. Este tipo de red (Figura 7-3) se diferencia de la rccfl::stereogréﬁca
meridional (Figura 7-2) en que, como su nombre lo indica, conserva areas en lugar de 4ngulos. Ambas redes son muy
parccidasl y su lnica diferencia fisica es que en la red de Schmidt las lineas curvas cortas de las partes norte y sur no
son circulos.

Lared estereogrifica de igual area es muy utilizada en geologia estructural porque permite dar un tratamiento
estadistico a cientos de datos estructurales que pueden ser agrupados en contornos. La forma de graficar lineas y polos
a planos es exactamente igual a como se hace en la red estereografica meridional.

La graficacién de datos estructurales en la practica no es tan perfecta como se ha mostrado en el ejemplo de
la figura 7-5, debido a que la forma de las estructuras reales nunca es tan exacta y a que existen errores de medicion
que dificilmente pueden evitarse. Si la distribuci6n de los polos es muy cerrada, entonces seré posible trazar un circulo
primitivo dentro de limites aceptables, pero si la distribucion de los puntos es muy abierta, entonces probablemente
solo seré posible estimar un circulo primitivo aproximado.

Cuando se cuenta con una gran cantidad de polos se utiliza el método estadistico conocido como diagrama de
contomos empleando la red estereografica de igual 4rea.

Existen varias formas para contar estadisticamente los puntos graficados en la red estereogréfica de igual 4rea,
de las cuales la més sencilla consiste en construir una plantilla de carton como se muestra en la figura 7-7a, que en
sus extremos contenga orificios circulares de area igual a uno por ciento del 4rea total de la red que se esté usando.
Por ejemplo, si la red tiene un diametro de 20 cm, los orificios deberdn tener un didmetro de 2 cm.

Para efectuar el conteo se sobrepone una segunda hoja de papel transparente sobre la que tiene graficados los
polos de los datos estructurales (echados). El siguiente paso cs rotar y mover la plantilla para trazar circulos que
incluyan en ellos a uno o varios polos, escribiendo un niimero adyacente a cada circulo que indica la cantidad de polos
contenidos en €], como se muestra en la figura 7-7b.

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

Para facilitar ¢l dibujo de los contornos, estos deben ser trazados en porcentajes del némero de polos por 1%
del 4rea total de la red. Por ejemplo, en el caso especial de que se hubieran medido 100 polos, un polo en un circulo
de conteo representaria 1% del total de polos por 1% de area. Asi, en el caso presentado en la figura 7-7d, el nimero
de polos proyectados fue de 156, que representa el 100% de polos en el 100% de &rea de lared, pero i.cudntorepresentan

2 polos en 1% de 4rea? Esto se determina por medio de una regla de tres simple, de la suguiente manera: si

156/100=X/2, entonces X =3.12, por lo que 2% de 156 polos sera aproximadamente igual a 3 polos en un circulo de
conteo de 1% de area.

Finalmente, cuando se han determinado los porcentajes corresponientes se procede a trazar los contornos en
la forma mostrada en la figura 7-7d, estableciendo claramente en el diagrama el centro y puntos cardinales de la red
y el nimero de polos utilizados en el conteo. En el caso de la figura citada, la interpretacion final indica que el eje del
pliegue buza 40° hacia el $-35°-W y que su plano axial es aproximadamente vertical.
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La interpretacion de un diagrama de contornos puede llegar a ser muy complicada, pero la clave para su
interpretacion son las tendencias a la concentracién de puntos en areas determinadas. De todas las posibles concen-.
traciones las mas importantes son el punto m4ximo, que representa la orientacién de una linea hipotética y su inclinacion
(i.e. eje del pliegue) y la banda de confinamiento, que usualmente agrupa las densidades intermedias de polos y que
se extiende a lo largo de algin circulo primitivo, con el cual se puede localizar el "eje 3.

Una forma muy ilustrativa para visualizar los diagramas de contornos es observando el plegamiento progresivo
de una capa (Figura 7-8i;. Nétese que al ir siendo plegada la capa, la mayor concentracion de polos migra del centro
del diagrama hacia su exterior y el "eje 3' es proyectado perpendicular a la banda de mayor concentracién de puntos,
con excepeidn del caso en que la capa es horizontal.

En las figuras 7-9a, 7-9b y 7-9¢, se observa que los pliegues simétricos tienen concentraciones simétricas en sus
proyecciones estereograficas y que los asimétricos también muestran asimetria en su proyeccion. Pero existen muchos
otros casos en la naturaleza en los que los ejes de pliegues y sus planos axiales tienen una actitud cualquiera y esto se
reflejard necesariamente en sus proyecciones estereograficas. En las figuras 7-9d y 7-9¢ se muestran dos casos de

“diagramas resultantes de pliegues comunes.

Actualmente existe software para microcomputadoras personales que permite resolver cualquier Froblema
relacionado con proyecciones estereogréficas en unos cuantos minutos, pero es muy recomendable para el gelogo,
novato o experimentado, visualizar y comprender primero la alimentacién de los datos estructurales a la red, para
efectuar después una interpretacion correcta del diagrama resultante. Lo anterior s6lo se logra realizando los pro-
cedimientos expuestos en éste capitulo con papel y lapiz. Tal practica es muy ventajosa en el campo, en donde se
pueden obtener resultados expeditos y precisos.

. Eltema de proyecciones estereograficas y su interpretacion es muy extenso, por lo que aquel que desee pro-
fundizar en el tépico debe consultar a Turner y Weiss (1963), Ramsay (1967) y Ragan (1973).
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En cualquier Farte de la Tierra existen fuerzas que tienden a desplazar y a distorsionar las rocas de la region.

La mayoria de éstas fuerzas son producto de la accion de la gravedad, misma que es responsable de los movimientos
de material en gran escala. En algunas ocasiones las fuerzas que se ejercen sobre las rocas son demasiado pequeiias
y solamente las afectan por un corto periodo de tiempo sin causar una deformacién importante, pero en otros casos
éstas fuerzas act@an por largos periodos causando deformaciones espectaculares como pliegues de magnitud kilo-
métrica, o bien grandes fallas cuando se rebasa la resistencia al fracturamiento. El que las rocas se plieguen o se fallen
depende fundamentalmente de las interrelaciones de varios factores que incluyen temperatura, presién hidrostatica,
presion de fluidos intersticiales, velocidad a la cual se aplican los esfuerzos y la composicién de esos materiales.

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

Las fuerzas gravitacionales estdn siempre presentes ydependen de la posicion de un cuerpo de roca con respecto
al campo gravitacional de la Tierra. La fuerza gravitacional de un cuerpo rocoso de masa "m" es

s ‘ i F=m.g ”

en donde "g" es la fuerza de aceleracion de la gravedad, la cual es variable en diferentes regiones de la Tieara,
pero para fines practicos, en geologia estructural y tectdnica se considera constante y con un valor de 9.81 m/seg<, o
de 981 cm /seg?.

Fuerzas como la gravitacional son llamadas fuerzas de cuerpo porque actan a distancia y dependen directamente
de la cantidad de material afectado. Pero en geologia estructural son importantes también las llamadas fuerzas
superficiales, que son aquellas que actiian a través de superficies de contacto entre las partes adyacentes de un cuerpo
de roca. La magnitud de una fuerza superficial depende del 4rea de superficie a considerar, aunque no actte a través
de un limite visible de un material. Asi, las fuerzas que se ejercen a través de cualquier plano dentro de un grano de
roca, o dentro de una placa litosférica, se consideran fuerzas superficiales. ‘

Las fuerzas de cuerpo y las fuerzas superficiales estén intimamente ligadas en la Tierra porque las primeras
dan lugar a variaciones espaciales, o gradientes, en las segundas.

Si se considera un cubo de caliza localizado en la seccién de la figura 8-1, se observaré que la magnitud de la
fuerza Fy que actiia sobre la cara superior del cubo es igual al peso de la roca que lo sobreyace. La fuerza que acta
en la base del cubo es mayor que la anterior porque se le adiciona el peso del cubo mismo. El peso del cubo es la
fuerza que resulta de la suma de todas las fuerzas verticales, hacia abajo, que actiian en las "n" particulas que forman
el cuerpo. Esta suma es: Lo

i=n : ]
F=Zmi'g; 0 F=M-g; 6 F=p-V-g; 6 F=p~H-A,"-§
i=0 .
En donde "M" y "V" son la masa y el volumen del cubo, "H" y "A" son la altura y el 4rea de su base, "0" es la
densidad y "g" es la aceleracion de la gravedad.

Tomando la densidad de la caliza como 2.5 gr/cm3 se obticne un peso de 3.07x1011 dinas, 31,250 Kg, 0 31.25
Ton, de la siguiente manera:

F=2.5x500%X500x500x 981 =3.07 % 10''Dinas = 31,250Kg = 31.25Ton e

Asi, la fuerza superficial en la base del cubo es igual a la suma delE?eso de la columna de roca que sobreyace
al cuerpo mis el peso del propio cubo, o sean varios cientos de toneladas. El c4lculo del peso de la columna se efectia
con la misma formula que se emple6 para calcular el peso del cubo.

El ejemplo anterior muestra c6mo la existencia de fuerzas de cuerpo dentro del cubo, da lugar a un incremento
de las fuerzas superficiales que actian en diferentes planos horizontales a mayores profundidades. La fuerza superficial
dividida por una unidad de area (i.e. Kg/cm?) calculada de esta manera se denomina presion litostdtica. Si se desea
cuantificar la presion litostatica a una profundidad dada en una region cualquiera, sélo serd necesario conocer la
densidad promedio de las rocas.

Una fuerza a través de un plano Fuede tener cualquier direccion relativa a un plano de interés. Si la fuerza
tiene una direccién paralela a la normal al plano se le llama fuerza normal, pero si la fuerza tiene una direccién
perpendicular a la normal al plano, entonces se le denomina fuerza de cizalla (Figura 8-2a).
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En general, una fuerza superficial nunca es paralela o perpendicular al plano en que acttia, por lo que siempre
se procede a resolver esta fuerza en sus componentes vectoriales normales "F " y de cizalla F ', con respecto al plano
establecido (Figura 8-2b).

_Nétese que la componente normal de una fuerza siempre se clasifica como compresiva (positiva) o de tensién
(negativa), mientras que la componente de cizalla no es compresiva ni de tensidn; por esto es necesario establecer
una convenci6n diferente de signos para las fuerzas de cizalla, esto es, una fuerza de cizalla es positiva cuando produce
un giro relativo en sentido contrario al de las manecillas del reloj y es negativa cuando produce el efecto contrario
(Figura 8-2¢).

.Esta convencién es conveniente en geologia estructural, como lo ha establecido Means (1976), aunque en
mecz’;mca de rocas se utilice otra en la que la tensién se considera positiva y la compresion negativa (Jaeger y Cook,
1969).

La cantidad llamada esfuerzo en un plano es la raz6n de la fuerza total que actGa en una 4rea determinada de
un plano y esta representada por la ecuacion

I F :

,/’;i . o=_
o A A
¥oq

Considérese un plano que no se encuentra uniformemente afectado por fuc‘rzas dela mismalagnitud (Figura
8-3a). En cualquier parte del plano "P" (Figuras 8-3a y 8-3b), el esfuerzo aproximado ejercido en éste por el peso de
las rocas que lo sobreyacen, se puede representar como

o - L _AF
| | AA

Pero es obvio que "sigma” tendré diferentes valores para 4reas distintas en el plano considerado. Por otro lado
en un punto infinitesimalmente pequefio "p", el esfuerzo que actta en el plano seré

5= 1i AF
= lm ——t — :
aa-0ANA "

0 sca,

'Q : P g= dF

P : ~JA

lo cual define la magnitud del esfu€rzo para el plano "P* en el punto "p". La ebuacién anterior puede feescribirse como
una ecuacion vectorial:

- AF -~
o= lim —
’ aA-0ANA
0 seéa,
LI -
dA~ ™ "

Por tanto, ¢l esfuerzo a través de un plano est4 completamente representado por un vector de esfuerzo, que
tiene una magnitud igual a la raz6n de fuerza por 4rea y una direccién paralela a la direccién de la fuerza que actia
sobre el plano en cuestion.

AT T : /
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ara comprender mejor la diferencia que existe entre fuerza'y csflﬁerzo es conveniente analizar el siguiente

ejemplo (Figura 8-3d). Considérese un prisma jc seccién cuadrada, de 10 cm< de drea, que descansa sobre el pavimento

€ una calle cualquiera. Considérese ademads un cilindro con terminacién cénica en su parte inferior, que descansa

también sobre el mismo pavimento. Ahora, sup6ngase que dos personas de igual peso, por ejemplo 70 Kg, se posan

cada una de ellas sobre }l i)risma y sobre el cilindro. Es evidente que el cilindro tender4 a penetrar el pavimento y que
e

el esfuerzo en la punta del cono tender4 a infinito, debido a que el drea en que se aplica la fuerza tiende a cero. Asi
se puede demostrar que un esfuerzo tendra una magnitud determinada de acuerdo a la extension del 4rea en que se
aplique.

Como cualquier chctor, un vector de esfuerzo puede ser descompuesto en componentes paralelas al marco de
referencia que sea conveniente. La figura 8-3e muestra un vector de esfuerzo "d” resuelto en sus componentes normal

"g,"y de cizalla "0 7, asi como en sus componentes "6," y "0,", referido al sistema cartesiano X, Y.

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 mismo cuerpo, pero a otra escala (Figura
8-4b). Considérese un cuerpo cibico de arenisca, constituido por granos redondeados de diferentes rocas, los que a
la escala mostrada en la figura 8-4a son précticamente invisibles. En éste caso el cuerpa est4 cargado con un peso que
ejerce una fuerza Fy sobre la cara superior del cubo. Sup6ngase que se desea calcular el esfuerzo ejercido en un plano
"P", horizontal, ubicado en la parte media del cubo (Figura 8-4a). Es evidente que la fuerza total que actéa sobre el
plano "P" es igual a la suma del peso (F1) de la carga mis el peso del medio cubo que est4 por encima del plano en
3u<lasti(t’))n. Asi, el esfuerzo total ejercido sobre el plano "P" ser4 igual a la suma de F1 y Fp, dividida entre el 4rea "A"

el cubo.

En la figura 8-4b se muestra una vista microscopica del material del cubo (Figura 8-4a) en donde se desearia
calcular el esfuerzo sobre el plano "A", lo cual serfa muy tedioso y quiza iniitil, porque hay 4reas de contacto entre
esferas que presentan concentracion 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 la escala, o marco de referencia, a la 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 segiin sea el tipo de problema que se desee
resolver ylarama de que se trate (i.e. petrologia, geohidrologia, geologia petrolera, mineralogia, génesis de yacimientos
minerales, geologia estructural, etc.). Por éstarazon, en la tabla siguicnte se muestran algunas de las unidades utilizadas
con més frecuencia para medir esfuerzos, asi como los factores de conversion entre ellas. |

UNIDAD bar kilobar dinafem? | atmésfera kycm2 libra/pul, pascal me_g_agascal gigapascal
bar 1.00 10-3 106 0.9869 1.0197 14503 105 101 104
kilobar 103 1.00 109 0.9869x103 | 1.0197x103 | 14.503x103 108 102 101
dina/em? 106 10-9 1.00 0.9869x10°6 | 1.0197x10-6 | 14.503x10-6 101 107 1010
atmésfera 10133 | 1.0133x20-3 | 1.0133x106 1.00 1.0333 14.695 1.0133x105 0.1013 | 1.0133x10"4
kg/cm? 09807 | 0.9807x10-3 | 0.9807x106 | 0.9678 1.00 14223 | 0.9807x105 | 0.9807x10-1 | 9.807x10-5
libra/pulg? || 6.895x10-2 | 6.895x10-5 | 6.895x104 | 6.805x10-2 | 7.031x10-2 1.00 6.895x103 | 6.895x10-3 | 6.895x10-6
pascal 105 | 108 10 0.9869x10°3 | 1.0197x10°5 | 14.503x10-5 1.00 10-6 109
megapascal 0 | 102 107 9.869 10.197 145.03 - 106 1.00 103
| gigapascal 104 10 1010 | 0.9869x104 | 1.0197x104 | 14.503x104 109 103 1.00

Hasta aqui se ha Iexplicado el concepto de esfuerzo idealmente, pero es necesario relacionarlo con estructuras

geologicas reales. Considérese un pequeiio cubo contenido en un gran volumen de roca sometido a deformacién 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 hacia las partes adyacentes de roca, ademds de la fuerza gravitacional,
de forma que se dice que el cubo esta afectado por un sistema de fuerzas.

Algunas de éstas fuerzas tienden a acelerar el cubo respecto a partes adyacentes de la masa de roca, mientras
que otras tienden a hacerlo rotar. Sin embargo, bajo condiciones naturales, estas aceleraciones son de una magnitud
muy pequeiia. Al misma tiempo, las fuerzas tienden a distorsionar la forma del cuerpo, de tal manera que a medida
que el pliegue se desarrolla, cada pequeiia porcién de la masa rocosa cambia su morfologia y su posicién a la vez que
rota y se traslada respecto a sus partes adyacentes.

‘ ] - 53
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' La magnitud de los esfuerzos que actilan sobre las caras del pequefio cubo para producir una deformacién

poy

JHte

determinada depende del 4rea de éstas caras, de tal manera que si las caras del cubo son muy grandes se requerira
un esfuerzo mayor para causar un cambio de forma.

Las fuerzas que actiian en cada una de las caras del cubo de la figura 8-5b no son perpendiculares a éstas y
pueden ser resueltas en componentes ortogonales entre si, una normal y d%us paralelas a cada cara (Figura 8-5c¢). Si lz
magnitud de cada una de éstas tres componentes es dividida por el drea de la 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 (X1, X2, X3) y empleando el simbolo
0,; para denotar cual componente actia en la cara normal a X; y en una direccion paralela a X, se puede nominar a
todas las componentes de esfuerzo (Figura 8-5d) y también arreglarlas de forma matricial (Figura 8-5¢).

Asi, 0,3 es una componente de esfuerzo que actiia en la cara normal a X1 y en la direccién de X3.

Las componentes de esfuerzo con subindices iguales se conocen con el nombre de esfuerzos normales (0,),
mientras que aquellas en las que los subindices son diferentes y que actan paralelas a las caras del cubo son los
esfuerzos de cizalla (¢ ).

El ejemplo ilustrado en la figura 8-5a puede complicarse por variaciones en las magnitudes y en las direcciones
de las fuerzas que acttian sobre cada cara dchubo, or 1o que es convenicnte considerar un cubo infinitesimalmente
pequeiio para evitar heterogeneidades. Esto se puede lograr si se supone que el pequeiio cubo se reduce hasta ser un
punto, con lo cual el esfuerzo en un punto se define como el limite de la razon fuerza-area cuando el 4rea de cada cara
del cubo tiende a cero: |

f F ‘ :
| R B o.=1lim —
1 f TR A -~ :
Eoenier oo . >
Es céhveniente establecer esta condicién por las siguientes razones: 4
1.- Ladistribucion de fuerzas sobre cada cara se aproxima a la uniformidad.
2.- Las fuerzas que actan en caras opuestas se aproximan, una a otra, en magnitud y direccién.
3.- Las fuerzas qu son capaces de ejercer un giro en el cubo tienden a balancearse. A
En cualquier punto "p” de un cuerpo de roca existen un nimero infinito de planos "P" con diferentes oricnta-
ciones. Para cada uno de estos planos existen dos vectores coaxiales de esfuerzo, paralelos y opuestos. Si se dibuja
esta familia de vectores alrededor de “p", se obtiene un diagrama como cl de la figura 8-6a.

Si se ejerce una presion vertical sobre el plano "P* (Figura 8-6a), s6lo existe un vector o, que representa la

fuerza por unidad de 4rea ejercida perpendicularmente sobre el plano "P", que es igual y opuesto a 0, La familia de
todos los vectores alrededor del punto "p* situado en el plano "P", configuran una elipse, la cual se denomina elipse de
esfuerzo.

Es muy importante comprender que la mayoria de los vectores asociados con la elipse de esfuerzo no actian
sobre planos perpendiculares a su direccidn, es decir, no son esfucrzos normales y que s6lo existen dos pares de
esfuerzos que son perpendiculares entre si y que coinciden con los ejes mayor y menor de la clipse.

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 cuales son paralelos a los ejes mayor y menor
de la elipse y actdan normalmente sobre planos perpendiculares a esos ejes. Estos cuatro vectores son los esfuerzos
principales, que son perpendiculares entre si y se designan o , para el par con mayor magnitud y ¢ 5 para el par con
menor magnitud. Las direcciones de los esfuerzos principales se conocen como direcciones de los esfuerzos principales
y los planos normales a las direcciones de los esfuerzos principales son llamados planos 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 elipse de esfuerzo pero con tres gjcs perpendiculares entre si. Los tres esfuerzos principales
se designan 0, 0,y G ;y sus magnitudes o, 20,205

La figura 8-6¢c muestra las tres secciones de un elipsoidc de esfuerzo en donde o, > 6, > 053 Este caso es el ma«
comiin en la naturaleza, en la que casi siempre las magnitudes de los esfuerzos principales son diferentes entre si -
mayores que cero.
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Es importante aclarar que la forma del elipsoide de esfuerzo est4 determinada por las magnitudes de los "n”
vectores que representan un estado de esfuerzo y que no tiene relacién alguna con las formas resultantes de la

deformacién de una esfera imaginaria (Figura 8-7a).

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

Para deducir la ecuacion de la elipse de esfuerzo considérese un prisma como el mostrado en la figura 8-8, en
el que los esfuerzos principales 0, y 0, son paralelos a X y Y, respectivamente. Un pequeiio elemento del plano "P"
de 4rea "A", unitaria, define un prisma con un lado vertical de irea "/A" y un lado horizontal de 4rea "mA”", en donde
“I"y "m" son los cosenos direccionales de la "normal a P*, en dos dimensiones.

. Por condiciones de equilibrio de fuerzas en la direccién del eje X, se tiene que las fuerzas que empujan el
prisma hacia la derecha son iguales a las fuerzas que empujan el prisma hacia la izquierda, por lo que

‘. \ . 0,"1A=0,A; o,=0,"1

: en una direccién paralela al eje Y, se tiene que las fuerzas que empujan el prisma hacia arriba son iguales a las
%g uerzas que empujan el prisma hacia abajo, por lo que

| 403 mA=0,"A; 0,=0,'m
Estas dos ecuaciones representan las componentes X y Y del esfuerzo en cualquier plano, cuya normal tiene
a? { ym como cosenos direccionales, cuando ¢, y 5 son paralelos a los ejes X y Y, respectivamente.

De estas mismas ecuaciones se pueden despejar los cosenos direccionales,

: l=— m=—
'% 6, ° 7 03

y por medio del teorema de Pitgoras resulta que

2 2 2
C Pem®=17
o de donde se deduce la ecuaciéon mostrada en la figura 8-8b, que es la ecuacién 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 la elipse tendrd
unas coordenadas X, Y, que son iguales en magnitud a las componentes o, yo, de un vector de esfuerzo ocuya magnitud
es igual a la distancia entre el centro de la elipse y el punto "p” (Figura 8-8b).

Por un procedimicnto similar se puede deducir la ecuacion del elipsoide de esfuerzo en tres dimensiones,
solamente incluyendo en la deduccién tres cosenos direccionales (/, m, n) del polo de un plano, con respecto a tres
ejes ortogonales coordenados (Figura 8-8¢).

El elipsoide de esfuerzo es itil para comprender y visualizar las orientaciones y las magnitudes relativas de los
esfuerzos principales en tn estado de esfuerzos dado, pero no es muy conveniente para mostrar las relaciones entre
la orientacién de un plano y las magnitudes de los esfuerzos normales y de cizalla que actiian sobre éste. Para esto es
mejor emplear el diagrama grafico conocido como Circulo de Mohr. Este tipo de diagrama es conveniente porque las
componentes normal y de cizalla de un esfuerzo que actdan sobre un plano, juegan un papel muy importante en las
teorias de desarrollo de estructuras planares como fracturas, juntas y f};llas.

Considérese un elemento prismatico que se encuentra limitado por planos paralelos a las direcciones o,y o4
y por un plano "P" con una normal inclinada © grados de la direccioén o, (Figura 8-9).

Considerando condiciones de equilibrio para el prisma se tiene que la suma de fuerzas en una direccién paralela
al plano "P, debe ser igual a cero. Entonces,

0, A+05;Cos0(A-Senb)=0,Sen0(A -Cos8)

(o, 6,)(Sen® - Cos0)

]
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De la misma manera, considerando condiciones de equilibrio en una direccién paralela a la normal a P, se
tiene que:

S 5
g, A=0,CosO(A:CosB)+0,SenO(A " Senb)

n

de donde, s : e—

A | S
[ | 0,=0,Cos’°0+0,Sen’0

i

7 Usando las identidades trigonométricas: p . )
m—n S o] '
' N enO:-Cos6=-=Sen?20
N ) > -a'@m_
| e
- g— ].
Z Cos®0 = 5(1+Cos20)
i \
‘ 1
. Sen?0=—(1-Co0s20)
y sustituyéndolas en las ecuaciones anteriores, se obtienen las siguientes ecuaciones que rigen el diagrama de Mohr:
a— ? 1~ 03 S 20 ' Ecuacién para el esfuerzo de cizalla
.= ——Sen ‘ =cacion
G = 0,+03 + 0,705 Cos 20 "Ecuacién pﬁ ara el esfuerzo normal
n - !
2 l 2 ~, p 1

Con éstas ecuaciones es posible calcular el esfuerzo de cizalla y el esfuerzo normal sobre é’iialquier plano, si
se conocen de antemano los esfuerzos principales o, y 03y el dngulo ©que forma la normal al plano y el esfuerzo
principal mayor o .. En la figura 8-9c se ilustra el circulo de Mohr y las componentes geométricas que lo constituyen.
En el diagrama del circulo de Mohr para esfuerzo los ejes coordenados son graduados en unidades de esfuerzo

(bares, pascales, kg/cm<, etc.), conservando la misma escala para ambos ejes. Los puntos localizados en el eje horizontal
0., son siempre correspondientes a los valores de los esfuerzos principales ¢, y 65 El circulo es entonces dibujado

localizando su centro en ¢l eje 0,,, a una distancia del origen igual a (0, + 03)/2(Figura 8-9c).

Un punto P en eljcirculo es conectado con el centro de éste por medio de una linea que tiene una inclinacién
20°con respecto al eje g, por lo que las coordenadas del punto P son exactamente las funciones derivadas para el
esfuerzo normal y el esfuerzo de cizalla. , : :

, : o

Entonces, se puede concluir que cualquier punto P en el circulo tiene coordenadas 0, y o, iguales a las com-
ponentes normal y de cizalla de un vector de esfuerzo que actfia sobre el plano P. Asi, se concluye que el circulo de
este diagrama contiene up nmero infinito de puntos que representan los esfuerzos que actiian sobre planos con todas
las inclinaciones posibles, o sea, todos los posibles valores de 26. Este circulo representa el estado bidimensional de
esfuerzo en un plano contenido en un cuerpo.

. | ' .
Utilizando el circulo de Mohr, supongase que se desea encontrar el valor de los esfuerzos normal y de cizalla
en un plano que se inclina 33° con respecto a la direccién del esfuerzo principal mayor, de acuerdo con los datos de
las figuras 8-10a y 8-10b. Los resultados obtenidos en las figuras citadas pueden ser verificados usando las férmulas:

PR Ve "
-y ’ N ;n /,/' .. i i
o T, ‘ \ e
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B e N

0,+*03 0,03
o, = + — Cos20 =
(/;‘-.  2 ‘«‘ 2 Y 2

| _ |
05 35 - s Te—
39+ 29 39729 1140 =

= 30l5(—0.4067) =30-2.0337 =27.9663 Kbargs1

0,-0 35 - 25 : '
o =—i§—386n26=-—75——8enll4°=EMO.9135)=4u5677Kbanm

v Pero si se analiza con J.uidado el planteamiento del problema se observa que existe otro posible resultado si
el plano P se inclinara en la direcci6n del caso 2 (Figura 8-10c). En ésta alternativa la variable que cambia es el signo
del angulo @ Considérese "a priori" que tal signo es negativo, con lo que los valores de las componentes normal y de
cizalla se calculan de la manera siguiente:

_35+25 35-25
0, = + —

T _
| =35i25

:m ¢ P

Cos-114°=30+5(-0.4067)=30-2.0337 =27.9663Kbares

140=F0.9135) = - 4.5677KDe
Sen-114°=5(~-0.9135)=-4.5677Kbares

Noétese que la magnitutJ de los valores de las componentes normal y de cizalla son iguales a los obtenidos en
el caso 1y que s6lo ha cambiado el signo correspondiente al esfuerzo de cizalla.

Lo anterior indica que el sentido en que sea medido el 4ngulo ©debe ser establecido clafiante antes de
»  efectuar los calculos correspondientes. Para esto se utiliza la siguiente convencién:

a) El angulo O es aquel comprendido entre la normal al plano y el esfuerzo principal méximo.

b) El 4ngulo 6 siempre deberd medirse desde la direccion de o, hasta la normal al plano.

¢) El 4ngulo © seré positivo cuando sea medido en sentido contrario al sentido de las manecillas del reloj.
d) El 4ngulo © ser4 negativo cuando sea medido en el mismo sentido de las manecillas del reloj.

En la literatura geoldgica se utilizan varias convenciones para el circulo de Mohr, pero en este libro se seguird
la convencion sugerida por Means (1976), que ademds de lo indicado con respecto a la medicién del 4nguloq establece
lo siguiente: })

a) La cémpresibn es positiva. En el circulo de Mohr est4 representada a la derecha del origen, sobre el eje
horizontal.

horizontal.

¢) Un esfuerzo de cizalla sinistral, o que produce un giro relativo en contra de las manecillas del reloj, es
positivo. En ¢l circulo de Mohr esta representado arriba del origen, sobre el eje vertical.

d) Un esfuerzo de cizalla dextral, 0 que produce un giro relativo en el sentido de las manecillas del reloj, es
negativo. En el circulo de Mobhr esté representado abajo del origen, sobre el eje vertical.

g - b) La tension es negativa. En el circulo de Mohr est4 representada a la izquierda del origen, sobre el eje

. e) Un dngulo 28 positivo se mide desde la derecha del centro del circulo, en sentido contrario a las manecillas

del reloj, hasta la magnitud angular deseada.

f) Un 4ngulo 26 negativo se mide desde la derecha del centro del circulo, en sentido de las manecillas del
reloj, hasta la magnitud angular deseada.

Todas las condiciones contcnidas en la convencién descrita se muestran graficamente en la figura 8-11.

iy

P




Padilla y Sénchez Elementos de Geologia Estructural

e VN AY/8/
- 0n

FIGURA 8-11




Padilla y Sdnchez Elementos de Geologia Estructural

El circulo de Mohr permite demostrar simplemente como o es dependiente de 26, o, y 05 Para cualquier
estado de esfuerzo es evidente que la magnitud absoluta del esfuerzo de cizalla o serd maxima solamente en dos
planos perpendiculares entre si, que estan orientados a +6 = 45° con respecto a ¢ ,. Las magnitudes absolutas de los
esfucrzos maximos de cizalla serén siempre iguales al radio del circulo de esfuerzo (o, + 03)/2

De lo anterior se deduce 1ue para cualquier par de planos perpendiculares entre si, los puntos en el diagrama
del circulo de Mohr siempre se localizaran en los extremos opuestos del didmetro del circulo (Figura 8- IZb%r
valores de las componentes de cizalla que actan en planos perpendiculares entre si, siempre serdn 1gudles en magmtud
y de signo contrario.

Si se sabe que las coordenadas del punto P en el circulo de Mohr son iguales que las magmtudes de los esfuerzos
normal (6,,) y de cizalla (o), entonces, la suma de estos vectores (0, y 0 ) debe ser igual al esfuerzo total () que esta
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 4ngulo entre Gy la normal al plano P en esta construccion, serd siempre igual al dngulo entre oy el eje o, del
diagrama. De esta manera, el ¢je o . del diagrama puede ser comparado con la orientacidn de la traza del plano P, a
pesar de que este plano no existe realmente en el espacio o, . del circulo de Mohr (Figura 8-12c).

En la figura 8-13 se muestran todos los estados de esfuerzo que son posibles en la naturaleza, asi como su
representacion 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 circulos de Mohr que representan un estado tridimensional de esfuerzo en el que o, > ¢, > 05 El circulo mayor
representa los esfuerzos en los planos perpendiculares al plano formado por o, y o5 Los circulos intermedio y menor,
representan los esfuerzos perpendiculares a los planos formados por o,y o,y por 6,y 05 respectivamente.
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" COMPRESION HIDROSTATICA

LOS DOS ESFUERZOS PRINCIPALES SON
COMPRESIVOS E IGUALES. NO HAY ESFUERZOS
DE CIZALLA. EN TRES DIMENSIONES SE LE
CONDOCE COMO PRESION HIDROSTATICA, O
LITOSTATICA EN GEDOLOGIA. MUY COMUN EN LA
TIERRA, SOBRE TODO A GRANDES PROFUNDIDADES.

TENSION HIDROSTATICA

EL ESFUERZO QUE ACTUA SOBRE TODOS LOS
PLANOS ES DE TENSION 'E IGUAL ENTRE SIL
NO HAY ESFUERZOS DE CIZALLA. MUY POCO
PROBABLE EN LA TIERRA.

COMPRESION GENERAL

LOS DOS ESFUERZOS PRINCIPALES SON COM-
PRESIVOS. EN TRES DIMENSIONES SE LE DE-
NOMINA ESFUERZO TRIAXIAL, MUY COMUN EN
LA TIERRA, EN SUPERFICIE O A PROFUNDIDAD.

TENSION GENERAL

LOS ESFUERZOS PRINCIPALES SON DE TENSION.
ES POSIBLE A PROFUNDIDADES SOMERAS EN
LA TIERRA.

COMPRESION UNIAXIAL

SOLO UNO DE LOS ESFUERZOS PRINCIPALES
£ES MAYOR QUE CERO Y ES COMPRESIVO. MUY
COMUN EN LA SUPERFICIE TERRESTRE.

TENSION UNIAXIAL

SOLO UNO DE LOS ESFUERZOS PRINCIPALES
ES MENOR QUE CERO Y ES DE TENSION.
POSIBLE EN LA SUPERFICIE TERRESTRE.

CIZALLA SIMPLE

CASO ESPECIAL EN DONDE LA COMPRESION ES
IGUAL A LA TENSION. MUY COMUN EN LA TIERRA.

| ricura s-13 |
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9.- DEFORMACION.

El estudio de la deformacion estd basado en los cambios presentes en las rocas que han estado sujetas a
esfuerzos, por lo que tratar de describir la geometria de la més simple de las estructuras puede ser una empresa
complicada. Asi, deformacién se ha definido como la expresion geométrica de la cantidad de cambios de posicion,
formay/o de volumen causada por la accion de un estado de esfuerzo sobre un cuerpo. Se dice que existe deformacion
cuando una roca ha estado bajo la accién de alguno de los procesos siguientes:

a.- Translacién: Transporte relativo a algiin sistema de coordenadas o marco de referencia.
b.- Rotacion: Rotar con respecto a algiin sistema de coordenadas o marco de referencia.
c.- Distorsion: Cambio de forma.

d.- Dilacién: Cambio de volumen.

En la figura 9-1a se muestran graficamente estos conceptos.

Cuando unaroca sufre una deformacion, ésta se efectiia en pequenos incrementos que van alterando la posicién
del cuerpo, su forma, o bien su volumen; pero el resultado final de una deformacién siempre seré un cambio.

Para cuantificar la cantidad de deformacion que ha sufrido un cuerpo, es necesario conocer los tipos que de
ésta existen, de acuerdo a criterios geométricos. La clasificacion mas simple es la siguiente:

a).- Se dice que la deformacion ha sido iomogénea si, después de la deformacion, las lineas rectas permanecen
rectas y las lincas paralelas permanecen paralelas.

b).- Cuando no se cumple lo antcrior se dice que la dcformacion es heterogénea.

En ¢l estudio de la deformacién es una practica comiin separar un cuerpo deformado en porciones que muestren
las dos clases de deformacion mencionadas. En la figura 9-1b se ilustra este concepto.

La tcoria matematica general de la gcometria de la deformacidn heterogénea es extremadamente compleja y
para fines practicos es considerada initil. Por ésta razon, el estudio de la geometria de la deformacion se enfoca
principalmente a la deformacion homogénea. Un ejemplo de esto es el pliegue de la figura 9-1b, el cual representa
en su totalidad un caso de deformacion heterogénea, que a su vez puede ser convenientemente dividido en dominios
de deformacién homogénea (i.e. flancos del plieguce).

Las medidas de la deformacion son adimensionales y para expresarla completamente basta establecer dos
pardmetros: (1) el cambio de longitud de alguna linea usada como referencia y (2) cl cambio de relacién angular entre
dos lineas usadas como referencia. Utilizando estos dos pardmetros puede medirse cualquier geometria de la defor-
macion.

Las cantidades que expresan cambios de longitud son la elongacién (), el estiramiento (S) y la elongacién

cuadratica (\) y La cantidad que expresa cambios de relacidon angular entre dos lineas es la deformacion de cizalla
(V). A continuacién se explica en dctalle cada uno de estos pardmetros.

La elongacién "¢" de una linca es la razén de su cambio de longitud después de la deformacién con respecto a
su longitud inicial. Asi,

lf_]i_ A]
I 1,

en donde "If" es la longitud final y "];" es la longitud inicial.

La clongacion se expresa en porcentajes y puede ser positiva o negativa. La figura 9-2a muestra un ejemplo en
donde las lineas OA y OB son deformadas. Si la longitud original de ambas lineas es unitaria y la longitud final de la
linea OA” fue de 0.5 y la de la linea OB~ igual a 1.5, entonces, aplicando la férmula de la elongacién en cada una de
ellas se puede calcular cuanto fueron elongadas. Después de efectuar el calculo se concluye que Ia linea OA” se acortd

50% (¢ = -=0.5) y que la linea OB~ se alargd 50% (e = 0.95).

. Elestiramiento"S" de unalinea es la raz6n de su longitud después de la deformacion, con respecto a su longitud
inicial y se expresa con la ecuacién

€=
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I
S=‘1—=(1+€)

1

Si se aplica la formula del estiramiento a las lineas OA” y OB~ del ejemplo de la figura 9-2a, se obtendrén los
siguientes resultados: OA” =0.5y OB~ =1.5. De aqui se deduce que lalinea OA” se acortd y que lalinea OB se alargo,
ambas un 50%.

Con base en lo anterior se concluye que los estiramientos de una linga siempre serdn positivos, an en el €aso
de acortamientos. Si el estiramiento es mayor que la unidad, entonces la linca Ea sufrido un alargamiento. Si el
estiramiento es menor que la unidad, entonces la linea habré sido acortada.

La elongacién cuadrdtica de una linea (\) es el cuadrado del estiramiento, de tal manera que:

2
A=S%=(1+¢)’= f

La elongacion cuadritica es un término alternativo para expresar ¢l cambio de longitud de una linea y su
significado es mas comprensible sise analiza la figura9-2b. Supéngase que la mayor deformacion ocurrié enla direccién
del eje X, o sea que la linca OB se alargd mas de lo que se acortd la linea OA en la direccién del eje Y. Asi es posible
establecer que e(i estiramicnto (alargamiento) de la linea OB después de la deformacién fue

/

5 — —
OB’=S,=1+¢€,=A,

y que el estiramiento (acortamiento) de la linea OA después de la deformacién fue

OA’=S,=1+€,=1/N,

Con lo anterior se muestran graficamente las relaciones existentes entre la elongacion, el estiramiento y la

elongacién cuadratica, pero también se demuestra que la ecuacion de la elipse de deformacidn es consistente con éstos
2 & XZ Y 2

B L. . Ny .y . . _ .
parametros y que puede ser expresada en términos de elongaciones ( Sroel ) estiramientos ( ara=! ), o bien,
I 2 ! 2

; L. X2 v? . . . . T .
elongaciones cuadratn:as( Fr ] ) Mais adclante se tratard en detalle lo rel%t:vo aelipse y elipsoide de deformacién.
2

Elsegundo pardmetro necesario para definir una deformacion es el cambio de relacion angular entre dos lineas
de referencia, o también llamado deformacion de cizalla (). La primera linea (OC) (Figura9-2a) es considerada antes
de la deformacién y la segunda linea (OC”) (Figuras 9-2a y 9-2b) después de ocurrida la misma. El dngulo que existe
entre ellas es denominado dngulo de cizalla (¢) y su relacion con la deformacidn de cizalla se expresa por

yv="Tan¢

Para hacer mis comprensibles, geoldgicamente, las cantidades que| expresan cizalleo, basta decir que la
deformacion de cizalla es la distancia angular que han sido cizalleadas las lincas de una familia dada con respecto a
otra linea de referencia y, se describe por conveniencia, como la orientacién final de una linea 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
linea inicialmente normal al plano de las hojas, forma un dngulo "¢ menor de 90°,

) Siguiendo la convencion utilizada en cl capitulo anterior para los esfuerzos de cizalla, las deformaciones de
cizalla en sentido contrario a las manecillas del reloj (izquierdas o sinistrales) son positivas. La medida debe efectuarse
a partir de una linea inicialmente normal al objeto por deformar (ver figura 9-2¢, en donde des negativo).

Cuando un cuerpo es sometido a un estado de esfuerzo es probable que cambie su forma. Existen dos casos
en que aplicando la misma cantidad de esfuerzo, pero de distinta mancra, la forma resultante puede tener diferencias
en morfologia y orientacion. Sup6ngase el cjempfo de la figura 9-3a, en ¢l que 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 actian en el mismo
eje, pero si en el mismo plano. Obsérvese que en el primer caso el cuerpo es comprimido y alargado solamente,
mientras que en el segundo, ademas de lo anterior es también rotado.
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Silas orientaciones de los ejes principales de deformacién permanccen perpendiculares durante la deformacion,
ésta se denomina irrotacional, o cizalla pura. Pero si ha ocurrido un cambio en la ortogonalidad de las direcciones
principales, entonces la deformacion se describe como rotacional, o cizalla simple. La figura 9-3a tlustra un e¢jemplo
de ambos casos.

En cualquier deformacion homogénea, las particulas que forman la superficie de una esfera en un estado sin
deformar, formaran la superficie de un elipsoide después de la deformacion| Este cuerpo es llamado elipsoide de
deformacion (Figura 9-3b).

Como cualquier otro elipsoide, el de deformacién tiene tres planos principales de simetria, los cuales son
perpendiculares entre si'y son conocidos como planos principales de deformacion. Los cjes mayor, intermedio y menor
del elipsoide también son perpendiculares entre si, yacen en las intersecciones de los planos de simetria y son deno-
minados direcciones principales de deformacion. La direccién con un subindice "1" es la correspondiente al eje mayor
y las direcciones con subindices "2" y "3", son los ejes intermedio y menor, respectivamente.

Sise supone que elradio de una esferainicial es 1, entonces lalongitud del eje mayor del elipsoide de deformacion
debe ser A, 0 S1, 0 € ; en donde A | es la elongacién cuadratica, Sq es el estiramiento y €, es la elongacion de una
linea de particulas a lo largo de la direccion del eje mayor. Lo mismo es aplicable para las direcciones Ay A 5 Las
magnitudes de las elongaciones cuadréticas X , A,y A 5 se denominan deformaciones principales, mismas que también
pueden ser expresadas en términos de estiramientos (S, S, y S3), 0 bien de elongaciones (€, €,y € 3), dependiendo
de la naturaleza del problema que se desce resolver.

Una particularidad de los planos y ejes principales de deformacion es que siempre se van a conservar per-

pendiculares entre si. Més aiin, ningiin otro par o trio de lineas y planos dcl clipsoide se conservan perpendiculares
entre si después de la deformacion.

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:

- Deformacién Uniaxial.- Dos de los ejes principales del elipsoide permanecen con longitud unitaria; el otro

es mas largo.

- Deformacién Biaxial.- Uno de los ¢jes principales del elipsoide permanecen con longitud unitaria; los otros

dos son mayores o menores que la unidad.

- Deformacién Triaxial.- Ninguno de los ejes principales del elipsoide permanecen con longitud unitaria; Dos
ejemplos de deformaciones triaxiales son:

A, >A,=A <1y 1<A,=A,>A,

Todos los elipsoides presentan dos secciones circulares que se intersectan entre si en la direccién del eje
intermedio (A ) y se inclinan con la misma intensidad con respecto a la direccién de la deformacidn principal mayor

(A ) (Figura 9-4a).

Estas dos secciones circulares son tinicas y se distinguen de cualquier otro plano que pase por el centro del
elipsoide, porque en ellas no ocurre deformacién. Este concepto es mas comprensible si se analiza en dos dimensiones
(Figura 9-4b). Debido a que no ocurre cambio alguno en esas sccciones, se les denomina lineas o planos invarianies
o lineas o de deformacién nula, en dos o tres dimensiones respectivamente.

.. Laecuaciéndelelipsoide de deformacion con respecto aunssistema de ejes cartesianos paralelos a las direcciones
principales de deformacion es

X% \,,'2 22
—_—t —t+ — =]
ANy A

Un cuerpo deformado representa, al momento de hacer la medicion, la deformacion total producida en é] hasta
esec momento, misma que se desarroll6 por la adicién de una serie de pequeiios incrementos a medida que el cuerpo
adquirfa diferentes formas y posiciones como respuesta a los esfuerzos aplicados (Figura 9-4c).
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A tal proceso se le conoce como deformacion progresiva y a su preductocomo deformacion finita. En cualquier
instante dado durante la deformacién progresiva, existe un estado dc deforrmacion infinitesimal. Las elipses de
deformacién finita o de deformacién infinitesimal (Figura 9-5a) se dividen en zonas de alargamiento y acortamiento,
separadas por las lineas de deformacion nula. En las zonas de alargamiento ocurrird "boudinage” y en las de acorta-
miento ocurrird plegamiento.

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

Zona 1. Alargamiento continuo (boudines).
Zona 2. Alargamiento seguido por acortamiento (boudines plegados).
Zona 3. Acortamiento seguido por alargamiento (pliegues desplegados o boudinados).

Zona 4. Acortamiento continuo (pliegues).

La distribucién de éstas zonas dependeré de la historia de deformacidn y en particular, si la deformaci6n fue
irrotacional (cizalla pura) o rotacional (cizalla simple).

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

En la figura 9-5c se muestra un ejemplo ideal que ilustra la posicion de las zonas 1, 2, 3 y 4, en una estructura
i;eol()gxca en la que es frecuente encontrarlas. El caso de la zona 3, que no aparece en la figura 9-5¢, no es comiin en
a naturaleza, aunque es posible en teoria.

Un método grafico préctico para cuantificar la deformacion que ha sufrido un cuerpo es el denominado circulo
de Mohr para deformacion finita. La deformacién finita es aquella en la que ha ocurrido una elongacion de més de
1%, que es una situacidn normal en geologia. Para utilizar este diagrama es necesario hacer una distincion clara entre

el angulo ©medido antes de la deformacién y el dngulo ©' medido después de ésta (Figura 9-6a).

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

El diagrama dc Mohr para deformacién finita se aplica en geologia siempre en dos dimensiones, debido
principalmente a la complejidad que representa obtener datos tridimensionales. Es opinion del autor, con base en
varios afios de experiencia en el campo, que resulta practicamente initil aplicar otros métodos geométricos tridi-
mensionales cuando es casi imposible encontrar una capa de roca scdimentaria con un niimero suficiente fésiles
deformados. Sin embargo, si se presenta ese caso, entonces deberan efectuarse los célculos correspondientes explicados
en los libros de Ramsay (1967) y de Ragan (1973).

El método aqui sugerido cs aplicable en casi cualquier caso practico en que se desee indagar la cantidad de
deformacién que ocurrié en un Jugar o regién determinado y tienc la ventaja adicional de que no tiene limites de
escala, razones por las que es ampliamente recomendable.

Existen dos diferencias importantes entre éste diagrama y el que se utilizé para esfuerzo. La primera de ellas
es que la mayor deformacion (A ;) se ubica sobre el eje horizontal, pero ala izquierda del centro del circulo y la segunda

es que el dngulo 6" medido en un sentido en el objeto deformado, se mide en sentido contrario en el diagrama.

Eluso del diagrama de Mohr es mas 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 cuil es la deformacion que ha sufrido la linea "L", que tenfa una orientacion
original de N30°E y tiene una orientacion final de N25°E.

Antes de resolver el problema es necesario recordar que la deformacién se cuantifica con dos parametros: a)
una medida que expresa cambio de longitud de una linea y b) una medida que expresa cambios de relaciones angulares
entre la linea en cuestién y otra linca de referencia. Con esto en mente se procedera ahora a calcular el primer
pardmetro con las ecuaciones conocidas para la elongacion, estiramicnto y elongacion cuadratica, de la siguiente
manera:

77



Padilla y Sénchez Elementos de Geologia Estructural

ZONA DE <:>
ALARGAMIENTO

AN K

CUERPO SIN
§ DEFORMAR

ZONA DE
ACORTAMIENTO \
Oy
AT h
CUERPO SIN
DEFORMAR
DEFORMACION DEFORMACION
FINITA INFINITESIMAL
(MAS DE 1% DE ACORTAMIENTD (MENOS DE 1% DE ACORTAMIENTO
el T B PR SR P S
SUPERPOSICION DE ELIPSES DE DEFORMACION
INFINITESIMAL Y FINITA CAUSADAS POR: (o)
CIZALLA PURA CIZALLA SIMPLE

FIGURA 9-5

78



Padilla y Sanchez Elementos de Geologia Estructural

©

GOL

LINEA "L~ LINEA “L”*

ANTES DE LA DESPUES DE LA
DEFORMACION DEFORMACION

CIRCULO DE MOHR PARA ~ ACULTADDE\NGEMERH
DEFORMACION FINITA QO/

D WD A=A , . OAL+N
N 2 1-""2 Cos26 y'= 2L 18 sepn 20,
2 2 2
>\’: __l_ RECIPROCO DE LA ELONGACION CUADRATICA DE UNA LINEA
A INCLINADA O GRADOS RESPECTO A LA DIRECCION A,
0% ’ _2’_ DEFORMACION DE CIZALLA “PRIMA” DE UNA LINEA INCLINA-
A DA O GRADOS RESPECTO A LA DIRECCION A,

FIGURA 9-6 |

79



Padilla y Sanchez Elementos de Geologia Estructural

Direccion €

|
|

OL=30"

ANTES DE LA DESPUES DE LA
DEFORMACION DEFORMACION

FIGURA 9-7 &

80



Padilla y Sanchez Elementos de Geologia Estructural

3 - 0.8-1
el=1—§4—-=o.3=30% €,= ———=-0.2=-20%
] ]
S,=1+0.3=1.3 S,=1-0.2=0.8
A, =1.3°=1.69 A,=0.8°=0.64
el _g.50 Ale—— = 1.57
' 1.69 2 0.64

Con estos resultados se puede concluir que una linea en la direccién norte-sur se alargd un 30% y que otra
linea en la direccion este-oeste se acortd 20%, pero todavia hay que indagar que sucedié con la linea L, es decir, hay
que determinar si se alargd o se acorté y cudl fue el sentido de la cizalla en que eso sucedid. Para esto se utiliza el

circulo de Mohr con los valores calculados de Ny A ; o sean los reciprocos de las elongaciones cuadréticas principales
y el dngulo ©’ que forma la linea L conla direccidén A | en ¢l objeto deformado. El circulo se construye como s¢ muestra
en la figura 9-7b y el punto L se localiza midiendo el dngulo 8’ = 25°, en sentido opuesto a como fue medido en el
objeto deformado.

Una vez localizado el punto L (Figura 9-7b) de la manera indicada, se procede a leer en el diagrama de Mohr
los valores de A 1y v, los cuales también pueden calcularse con las ecuaciones que rigen el diagrama como sigue:

D NI DD N . 0.59+1.57 0.59-1.57
A= 2 B P2 h0s00 = LA A

. CosS0° =
2 2 2 2

1.08-0.31=0.77

= 1.08-0.49(0.6428)

LN T . 0.59-1.57
YL='—1~—2~—286n29 = > Sen50°

-0.49(0.7660)=-0.3754=-0.38

Pero estos dos valores no son muy claros para comprender como fue afectada la linea L. Para entender mejor
la deformacion de la linea L es nccesario transformar el valor de A | a su elongacion cuadratica, su estiramiento y su

elongacion, que son las medidas que expresan cambios de longitud, asi como transformar también el valor de vy, a su

respectiva deformacion de cizalla y ésta a su dngulo de cizalla, que son las medidas que expresan cambios de relaciones
angulares. De esta manera se tiene que

1 1 Y, =Y. A, =(-0.3754)1.2987 = -0.4875
A 077 ¢=2Tany, = £Tan(-0.4875) = -26°
S, =A.=41.2987=1.1396

€,=5,-1=1.1396-1=0.14=14%

Con estos resultados se puede expresar completamente la deformacion de ia linea L en los términos siguientes:
a) Se alargd un 14%, como se deduce del signo positivo de la elongacion y,
b) Sufrié un cizalleo dextral, o sca en sentido de las manecillas del reloj (Figura 9-7a).
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A continuacién se presenta un ejemplo de aplicacion de! diagrama de Mohr en un caso ideal en el que se
conocen datos relativos a la deformacién, pero en el que se ignoran las magnitudes y orientaciones de las deformaciones

principales y se desea conocerlas.

Segiin los datos constructivos de un tiinel ideal, su base "b" media 1.50 m y tenfa una altu{a h=2.00 m, cuaqdo
fue excavado. Después de 15 afios de operacién y debido a esfuerzos tect6nicos, el tinel ha sufrido una deformacion
severa, de tal manera que su base ahora mide 1.30 m y su altura es de 2.30 m en una direccion que ya no es perpendicular

a la base, como se muestra en la figura 9-8a.

En la soluci6én de este problema es necesario, primero, conocer los datos relativos a las lineas b y h, con el
propésito final de determinar las magnitudes y orientaciones de las deformaciones principales. Si se conocen las

longitudes iniciales y finales de las lineas de referencia y los dngulos entre ellas, entonces:

1.3-1.5 - Tan-10°=-0.1763
eb=—T—S—-3=—o.1333=—13% Vo= 30

Qo TR

S,=1+(-0.1333)=0.8667 0.7511
A,=0.8667°=0.7511
: 1
Apy=———=1.3314=1.33
0.7511
2.3-2 vy, =Tan10°=0.1763
€ =——>—=0.15=15%
. 0.1773
Sy=1+0.15=1.15 Vo= T 3ap5 01383=0.19

A, =1.15°=1.3225

: 1
A=———=0.7561=0.76
h1.3225

¥, = ————t—==-0.2347=-0.23

Los valores obtenidos A 'y v "para las lincas, son las coordecnadas de dos puntos que yacen sobre el circulo 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 circulo uniendo con una recta los puntos b y h. Si se traza una recta perpendicular la linea que une los
puntos b y h y se hace pasar por ¢l punto medio de ésta, la interseccion de la perpendicular con el eje horizontal del
diagrama determina el centro del circulo, cuyo radio debe ser igual a la distancia entre la interseccion mencionada y

el punto b o h. Enseguida se traza el circulo de Mohr (Figura 9-8b).

Con estos datos se leen directamente del diagrama los valoresde A | = 0.74y\;, = 1 .42y se procede a efectuar

los célculos siguientes para encontrar la magnitud de las elongaciones principales:
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1 ] 1 1
AN=—=——=1.35 Apy="r=-——==0.70
A, 0.74 A, 1.42
S, =yA;=41.35=1.16 . S,=A,=40.70=0.84
€,=1-5,=1-1.16=-0.16 €,=1-5,=1-0.84=0.16

Estos resultados indican que la elongacion €, fue de 16% de acortamiento y que la elongacion € , fue de 16%
de alargamiento. Pero atin se ignoran las direcciones en las que se encuentran actuando esas deformaciones principales.
Esto se determina con los valores de los angulos 6, y 6, leidos directamente del circulo de Mohr.

Segiin el diagrama de la figura 9-8b, el angulo 8, = 68°y cl 4ngulo 0,, = 12°. Para determinar la orientacién
de las deformaciones principales en el tinel basta con medir uno de los dos angulos, por ejemplo el de 8,, en sentido
opuesto a como fue medido en ¢l diagrama de Mohr, como se muestra en la figura 9-8¢c. Notese que la suma de los
angulos 0, y 0, es igual al angulo que forman las lineas b y h en ¢l objeto deformado (Figura 9-8a).

Finalmente es importante aclarar que el diagrama de Mohr para deformacion finita que aqui se ha utilizado
es el mas simple de los que existen porque se emplea un circulo, mientras que en los otros se usa una elipse para
representar un estado de deformacion.
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10.- RELACIONES ESFUERZO-DEFORMACION.

Cuando ocurre un sismo se producen ondas eldsticas que viajan a través de rocas y suclos dentro de la Tierra
y en su superficie. La vibracién que una persona siente, ain cuando se encuentre a varios kilémetros del epicentro, es
debida al paso de esas ondas que se transmiten en la roca por medio de deformaciones instanténeas, 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 fendmeno ocurre como resultado de un estado instantaneo de esfuerzos muy grandes y de deformaciones
muy pequeiias con altas velocidades de propagacion.,

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 presion, temperatura y contenido de fluidos, es indispensable definir
fisicamente tres tipos de materiales ideales, para compararlos con los materiales de la Tierra y establecer propiedades
mecanicas aproximadas para estos tltimos.

Sélido de Hooke o Material Eldstico.- Se dice que un material es eléstico si después de sometido a un esfuerzo
recupera su forma sin sufrir una deformacién permanente. La tnica condicidn en éste caso es que el tiempo no es
tomado en cuenta en la deformacion. El ejemplo reoldgico de este tipo de material es un resorte que se supone perfecto,
el cual siempre recuperara su forma original después de someterlo a compresion o a tension (Figura 10-1a).

La expresion matematica que define a un s6lido elastico esta basada en la Ley de Hooke, la cual establece que
la relacion entre esfuerzo y deformacion es lineal, de tal forma que la deformacion € esté relacionada al esfuerzo o
por medio de una constante E conocida como el Mddulo de Young, en donde

o
E< =
€

Se sabe que en la naturaleza las rocas solamente se aproximan a este concepto de un sélido de Hooke, porque
la relacion esfuerzo-deformacion no es constante, ni lineal en la realidad, ademés de que el Médulo de Young para
las rocas siempre es mayor en un estado de compresion que en un estado de tensién.

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

En geologia estructural, en sismologia y en mecénica de rocas ¢s comin utilizar diferentes parametros fisicos
cuando se efectian experimentos con rocas, dependiendo de como se va a realizar la carga. Los casos més frecuentes
consideran las siguientes alternativas:

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

OC
===
Y

en donde o .es el esfuerzo de cizalla y y la deformacion de cizalla.

b). Sise utiliza una presion hidrostatica uniforme que produzca una compresién uniforme, entonces hay que
definir la incompresibilidad (K), que estd determinada por

K = presion hidrostatica

cambio de volumen

¢). Sise trala de un experimento de extension simple, entonces hay que definir la Relacion de Poisson (v),
que es igual a
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endonde "a" es la longitud final del eje y "b" es ¢l didmetro en la parte media, del cilindro de roca después
de la deformacion.

Todos los pardmetros mencionados anteriormente se relacionan entre|si por:
E 3K(1-2v)
2(1+v) 2(1+v)

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

Las rocas en la naturaleza generalmente exhiben un comportamiento similar a un material elastico porque
tienen la tendencia a recuperar su forma pero no instantaneamente. Esto se ilustra en la figura 10-1b, en donde la
deformacién es graficada con respecto a tiempo para un espécimen cargado axialmente. Si se analiza con detesiimiento
esta grafica se observard que cuando el esfuerzo es aplicado existe una respuesta eldstica instantanea hasta el valor
€, pero a medida que transcurre el ticmpo, la deformacién de la roca continuard incrementandose. Cuando el esfuerzo
es suspendido en el tiempo t1, se observa otra vez una respuesta cldstica instantdnea en la que la roca recupera parte
de su ?orma, misma que tenderd a recobrar totalmente en un lapso considerable.

G

Este comportamiento en donde la deformacién es recuperable pero es dependiente del tiempo se denomina
comportamiento aneldstico y es de gran importancia en geologia estructural, porque proporciona un mecanismo para
explicar muchas estructuras, principalmente aquellas denominadas popularmente como resultado de extension.

Material Pldstico o de Saint Venant.- Al contrario de los materiales elésticos, este tipo de materiales se caracteriza
por mantener una deformacion después de que ha sido aplicado un esfuerzo que sobrepasa un cierto limite. El ejemplo
reoldgico de esta clase de materiales es un cubo de una densidad cualquiera, que es jalado horizontalmente. El cubo
1(10 se moveré)hasta que el esfuerzo supere el coeficiente de friccion entre el cubo y el material sobre el que descansa

Figura 10-1c).

Un material plastico ideal es incapaz de soportar un esfuerzo mayor a un valor critico o.,, que es cuando se
produce una deformacién de manera permanente. Abajo de este valor critico de esfuerzo no ocurre deformacién
alguna. Un simil geolégico serd una arcilla hidratada la cual al ser oprimida no se deforma, sino hasta después de que
se sobrepase una cantidad de esfuerzo ¢,, momento en el que la deformacion serd permanente e irrecuperable.

Material Viscoso o Fluido Newtoniano.- Estos materiales son aquellos en los que la deformacion se efectta a
una velocidad constante y en los cualces el esfuerzo esté relacionado de una manera lineal a la velocidad de deformacion
por medio de la siguiente formula:

o= ( € )

en donde oes el esfuerzo, nes la viscosidad del material y( e ) cs la velocidad de deformacion.

Elmodelo reoldgico para este tipo de materiales esté representado por un disco perforado que se mueve libre
verticalmente, sin friccion sélida contra las paredes del recipiente, inmerso en un liquido perfecto y sin inercia, de tal
manera que cuando se aplica un esfuerzovertical sobre el pistdn, éste se mueve sin importar la magnitud del esfuerzo.
Si se observa la figura 10-1d, se notara que la Gnica fuerza que s¢ opone al movimiento del disco perforado es la
causada por la viscosidad del liquido. Asi, es evidente que cuando la viscosidad es baja se requerira de un esfuerzo
menor para mover el disco a una velocidad baja, pero si se trata de mover rdpidamente, se necesitara entonces un
mayor esfuerzo para producir un desplazamiento.

Las rocas generalmente exhiben un comportamiento diferente al de los materiales ideales descritos (elasticos,
plasticos y viscosos). En el laboratorio la respuesta de las rocas cuando son sometidas a esfuerzo es mas complicada
y solamente sufren grandes deformaciones permanentes si el esfuerzo ejercido es grande y se mantiene durante un
tiempo prolongado. Bajo presion atmosférica la mayoria de las rocas y minerales se deforman rompiéndose en frag-
mentos paralelos ala direccién del esfuerzo principal méximo (¢ ,), 0 bien alo largo de fallas que tienen una inclinacion

determinada con respecto a la direccion de o ,. Este tipo de deformacion se denomina comportamiento quebradizo. Si

se utiliza un pist6n hidrostatico de pruebas (Figura 10-2a) y sc va incrementando gradualmente la presion hidrostatica,
sc podré observar que la roca pasa de un cemportamiento quebradizo a un comportamiento diictil, con una fase
intermedia que es conocida con el nombre de transicion quebradizo-diictil, la cual es funcién no sélo de la presién

hidrostética, sino también de la temperatura, del contenido de fluidos en la roca y de la velocidad de deformaci(’m( e )
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En general se dicec que cuando existe una baja temperatura y presion hidrostética y una alta velocidad de
deformacion, es mas probable que una roca se comporte de una mancra quebradiza, mientras que si la temperatura
y la presion hidrostética son altas y la velocidad de deformacidn es lenta, entonces es muy probable que la roca se
comporte de una manera dictil.

Los mecanismos de un comportamiento quebradizo van acompariados comiinmente de fallas, microfractura-
miento y efectos cataclasticos asociados; mientras que un comportamiento diictil estd generalmente asociado a
deformacién de granos individuales, plegamientos y distorsiones (acortamientos, alargamientos, etc.). Asi, si se
incrementa la presion hidrostatica lentamente, el efecto sera la inhibicién de fracturamiento y de fallamiento. Por otro
lado, el efecto de incrementar la temperatura a una velocidad de deformacion lenta sera el inicio de procesos ter-
malmente activados, como por ejemplo deslizamientos cristalinos internos y difusion atomica.

Un resumen de los cambios caracteristicos asociados a la transicion quebradizo-dictil se ha deducido de los
experimentos realizados por Griggs y Handin (1960), mismo que se mucstra graficamente en la figura 10-2b, en donde
se observa que cuando una roca es sometida a esfuerzo en una camara triaxial de pruebas, su comportamiento serd
quebradizo en las primeras etapas en las que € < 5% pero a medida que se incrementa el esfuerzo, la deformacion
se manifiesta por fallas cuando € varfa entre el 2% y el 10% de acortamiento, para finalmente exhibir un compor-
tamiento totalmente dictil cuando € > 1 0%. Nétese que también bajo condiciones de laboratorio es posible simular
el mismo comportamiento de la roca cuando es sometida a extension, aunque aqui es conveniente aclarar que esa
tension es simulada, es decir que no es real, porque ha sido producida bajo esfuerzos de compresion en los que se ha
incrementado la presion del aceite en la cdmara, de tal manera que la presion hidrostética es igual a0,y ao,yla
presion del pistdn es igual a 05 Esto demuestra que cn la Tierra no existe la tensién y que todas las fracturas y fallas
que se forman en la corteza terrestre s¢ han %enerado en condiciones de compresion, aiin en el caso de la superficie,
en la que siempre existird presion (i.e. atmosférica o hidrostatica), aunque ésta sea muy pequeiia.

La resistencia al cizalleo de una roca es el esfuerzo de cizalla o 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 paises, que han empleado pruebas triaxiales con cilindros de roca sometidos a
esfuerzo en una camara hidrostatica, en donde la roca es acortada hasta que se rompe.

Una prueba tipica dec compresion triaxial se lleva a cabo de la siguiente manera: una muestra de roca es cortada
hasta formar un cilindro de 2 cm de largoy 1 cm de didmetro, el cual se coloca en un estuche impermeable montado
entre dos pistones de acero y se sumerge en un fluido contenido en una cdmara de presién (Figura 10-2a). Una vez
hecho esto, se comienza a bombear presion al fluido hasta lograr la presién confinante deseada. En esta etapa del
experimento el estado de esfuerzo sobre el espécimen es del tipo hidrostatico, en el cual la presién confinante tiene
componentes 0, = 0, = 05 Siel piston situado arriba de la muestra comienza a moverse verticalmente hacia abajo, el
espécimen comenzaré a ser acortado y el estado de esfuerzo sobre éstc cambiara a un estado no-hidrostético, en el
que la presion confinante serd o, > 0, = 0, A medida que se continfia incrementando la presién del piston (Figura
10-3a), 0,y 0 ; continuaran siendo iguales a la presién confinante, pero o, se seguird incrementando. La diferencia

6, - des lo que se conoce como esfuerzo diferencial.

La historia del esfuerzo aplicado sobre la muestra se representa por medio de una serie de circulos de Mohr
de didmetro o, - 05 que aumentardn a medida que aumente la presién y que pasaran por el valor fijo 05 como se
muestra en la figura 10-3c. La relacion entre esfuerzo y deformacion se representa cominmente en una gréfica (Figura
10-3d). Asi se podréd notar que a medida que crece la presion en el piston, crece el esfuerzo diferencial 6, - o5y
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 maximo de o, - o3 conocido como resistencia mixima. Una
vez que se conoce la resistencia méxima de una roca para una presion confinante dada y se ha medido la inclinacion
de la falla con respecto al ejc de la mucstra (direccion de 0 ), entonces se podra calcular la resistencia al cizalleo de
la roca directamente ¢n el diagrama de Mohr, o por medio de la ecuacién

0,-03
o =——SenZ206
2

C

La resistencia méxima, el angulo de fallamiento y la presion 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 aqui se ha descrito ¢l procedimiento de laboratorio para determinar hasta que punto se rompe una
muestra con una presion confinante constante, pero cuando se realiza esta prueba en varias muesiras 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 presion confinante del aceite y de presion del pistéon. En este ejemplo cada circulo
representa las condiciones de esfuerzo bajo las cuales ocurrié el fallamiento en cada una de las pruebas. Los puntos
en cada circulo representan los valores de 0, y 6 . para el plano de falla en que hubo fallamicnto en cada prueba. Nétese

que la resistencia al cizalleo 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 envolvenie de Mohr
y representa el limite estable e inestable de una roca determinada.

La envolvente de Mohr es un concepto muy importante en geologia estructural porfiue permite delimitar con
bastante precision los estados de esfuerzo en los que una roca sufrird rompimiento o no. En la figura 10-4b se muestra
una envolvente para una roca R. Supdngase que se somete a e¢sa roca a un estado de esfuerzos representado por el
circulo II. La conclusidon que se deriva de este ¢jemplo es que la roca R no sufrird rompimiento cuando se le someta
a un estado de esfuerzos II, aiin cuando éste sea mucho mayor que el estado de esfuerzos I, porque tal condicioén se
encuentra ubicada en la zona estable de la envolvente de Mohr. Esta aparente contradiccion se explica si se considera
que en la deformacion de la roca esta involucrado un problema de espacio, que en el estado I resulta en fracturamiento
y en el estado II en pérdida de volumen, o dicho de otra manera, ¢n un comportamiento quebradizo y en uno dictil,
resFectivamente (Figura 10-2b). Asi, la envolvente de Mohr también es ttil para comprender las fronteras que existen
en lasrocas en lorelativo a su comportamiento mecanico y para pronosticar cuando de fracturaran, o fallardn y cuando
fluiran, o se plegaran. Entre las gifercntes propuestas que existen para explicar el fendmeno mencionado, la mas
aceptada fue sugerida por Coulomb (1773), quien establecié que un fracturamiento de cizalla podria ocurrir cuando
el esfuerzo de cizalla sobre un plano de falla potencial alcanzara un valor critico dado por

0C=C-"-I"l'()‘ﬂ

en donde C es una constante conocida como cohesién y p es otra constante conocida como coeficiente de friccion
interna.

Este criterio estd basado en la SUE()SiCién de que la fractura de cizalla en materiales sélidos involucra el
rompimiento de alguna clase de uniones coherentes (de ahi la constante C) entre particulas, asi como un deslizamiento
friccional (constante 1) 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 ain asi, también se ha
encontrado que la ecuacién que lo define es un acercamicnto bastante aproximado a los resultados experimentales.
El criterio de Coulomb predice que los puntos de ruptura dc una roca (Figura 10-5a) deberijan coincidir con una linea
recta cuya pendicnte sea igual a 1y que intersecte a la ordenada del diagrama de Mohr en un punto C.

Elcriteriode Coulomby el diagramade Mohr llevaron a Griffith (1924) a tratar de explicar mas realisticamente
eldesarrollo de fracturas de cizalla por medio de la hip6tesis conocida como hipétesis de Griffith y que esté representada
por la férmula

0,=2T,+5,0,

en donde T es la resistencia uniaxial a la tension y Sg es el coeficiente de friccion de la roca. Esta ecuacion tiene la
misma forma original que la ecuacién de Coulomb e indica que la resistencia al cizalleo de un sélido depende de dos
constantes, Ty Sq, del material.

_La diferencia con el criterio de Coulomb estriba en que los experimentos de Griffith se llevaron a cabo bajo
un régimen de tensidn, pero sus resultados y conclusiones son igualmente validos cuando se aplica bajo compresion.

En la actualidad y gracias a las contribuciones de Mohr, el criterio més utilizado es el que involucra a la
envolvente de Mohr (Figura 10-5b), la cual en lugar de ser una linea es una parabola. El uso de esta curva en conjuncién
con el circulo 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 maxima y el 4ngulo de la falla en pruebas con otras
presiones confinantes y con otras cargas axiales.

Todos los conceptos expuestos hasta aqui son sélo parcialmente validos cuando se trata de extrapolarlos a rocas
deformadas en la naturaleza, en donde las condiciones cambian por la cantidad de fluidos contenidos en ellas. Ademas,
es necesario considerar también que esos fluidos estédn sometidos a una cierta presion, causada simplemente por la
presion litostética. Asi, Terzaghi ?1922) propuso que la resistencia al cizalleo de suclos saturados de agua esta dada
por una simple modificacién del criterio de Coulomb de la siguiente manera
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g.=C+p(o,-p)

en donde p es la presion intersticial, también conocida como presién de poro y la diferencia g, - p es definida como el

esfuerzo normal efectivo o . Esta ecuacién ha sido comprobada experimentalmente y se ha encontrado que funciona
perfectamente para suzlos y también para rocas.

El término o, - p ha sido llamado esfuerzo normal efectivo porque se ha comprobado experimentalmente que
ésta funcién es la que controla efectivamente la resistencia de una roca al cizalleo y no solamente el esfuerzo normal
0., como se habia supuesto anteriormente.

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

La manera en la cual las presiones intersticiales estan 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
10-5¢).

El circulo A representa el estado de esfuerzo de una masa de roca cuando la presion intersticial de los fluidos
contenidos en sus poros, o intersticios, es cero, de tal manera que el esfuerzo normal efectivo o, — p es igual al esfuerzo

"o

normal g .. Ahora supéngase que la presion 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, disminuir4 y
su accion sobre todos los planos potenciales de falla decrecera en una cantidad igual a "p", tal como se indica en la
figura 10-5¢c. Obsérvese también que el esfuerzo de cizalla o .para cualquier punto, permanecer4 constante en cualquiera
de los dos circulos. Si "p" tiene un valor grande, entonces el circulo B se acercara a la envolvente de Mohr y ocurrird
fallamiento en el instante que el circulo intersecte a la envolvente. La presion del fluido intersticial permitiré que se
inicie fallamiento atin 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 4ngulos menores de 45° con
respecto a la direccién o ;, observindose que los 4ngulos de +30° son particularmente comunes.

Cuando se utiliza presion confinante en las pruebas triaxiales, de tal manera que o, = 03, existen un nimero
infinito de planos potenciales igualmente favorables al fallamiento, todos igualmente inclinados con respecto a la
direccion de o, (Figura 10-6a).

Pero cuando o, # 0, existen solamente dos planos en los que puede ocurrir fallamiento. Tales planos estdn
inclinados el mismo angulo con respecto a 0, y se intersectan en o, (Figura 10-6b).

Los planos de fractura de cizalla, o fallas de cizalla cuando ha existido desplazamiento, son conocidos
cominmente 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
dngulos de aproximadamente 30° con respecto a la direccion de o, (Figura 10-6b).

Un experimento particularmente interesante se Brcsenta en un dibujo esquematizado en la figura 10-6¢ y fue
realizado por Means a principios de los afios 70”s (in Hobbs et al., 1976, p. 326). Este investigador someti6 a deformaci6n
un bloque prismitico de caliza de Solenhoffen, acortdndolo aproximadamente 1% a temperatura ambiente y con
0, >0, > 03> QLos 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 orientacién con respecto ag,

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

Si se considera que en la corteza terrestre es posible tener diferentes orientaciones de los esfuerzos principales
0,0,y 04 entonces es posible ubicar la posicion de éstos cuando ocurre fallamiento. Anderson (1951) defini6 por vez
primera en términos mecénicos, los tres tipos de fallas fundamentales que existen en la naturaleza, con referencia a
la orientacion de los esfuerzos principales (Figura 10-7a).

La clasificacion de Anderson (op. cit.) funciona muy bien para cuerpos isotrépicos, pero como en la naturaleza
los cuetYos de roca son generalmente anisotropicos, las relaciones simpies entre fas 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 ,, 0,y 0 zinmediatamente antes al fallamiento se requiere conocer: a)
la orientaci6n del plano de falla, b) la direccidn y sentido del desplazamiento inicial y ¢) el dngulo entre la fallayo,.

Como ésta informacion generalmente no esté disponible, es dificil hacer interpretaciones exactas de esfuerzo.
Sin embargo, existen casos en los que se pucden efectuar estimaciones aceptables. La situacion mas simple es cuando
existen fallas conjugadas en un cuerpo de roca cuasi isotropico. En este caso, la direccion de o | puede tomarse como

la bisectriz del dngulo agudo entre los dos planos de falla, como se muestra ¢n la figura 10-7b.

Un caso més complicado pero mas comiin cuando se hace trabajo de campo, es cuando existe un solo plano
de falla en un cuerpo aparentemente isotropico, en el que se conoce el sentido y la direccion del desplazamiento inicial.
Eneste caso, se puede inferir que 0 ;es perpendicular a las estrias del plano de falla. 0, se puede estimar a, por ejemplo,

30° del plano de falla y 0 3 quedara también establecido (Figura 10-7c).

Hasta aqui se han analizado las bases mecanicas de la deformacién de las rocas, pero a continuacién se discutirin
brevemente cuéles son las orientaciones tedricas 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 compresién, las primeras estructuras que se
desarrollan son pares conjugados de fracturas de cizalla, orientados a 30° con respecto a o ), atin cuando los planos de
maximo esfuerzo de cizalla estan orientados a 45° de o, (Figura 10-8). Los 15° de diferencia en orientacion pueden
atribuirse al coeficiente de friccién interna (i) del material, asi como también al esfuerzo normal efectivo (¢,) cuando
exista permeabilidad y presiones intersticiales de fluidos en la roca, como ya se discutié anteriormente. Asociados a
las fracturas conjugadas se desarrollardn también familias de "fracturas dc tension" en échelon, cuya orientacion sera
paralela a las fracturas conjugadas. Si ¢l material deformado es suficicntemente dictil, a continuacion se formaran
pliegues cuyos ¢jes estardn orientados ortogonalmente a oy, si la deformacién continda, entonces se podrén iniciar
fallas inversas con una orientacidn paralela a los ejes de los pliegues.

Si se incrementa la compresidn, entonces se iniciar4 un movimicnto paralelo a los planos de las fracturas
conjugadas ya existentes, generando asi fallas maestras, o principales, de primer orden. Scgin Moody y Hill (1956), si
continta el incremento en la compresion habra una "reorientacion interna” de los esfuerzos principales en los bloques
adyacentes a las fallas, causando que se inicien nuevos pares conjugados de|fracturas orientados a 15°y 75° de o,
respectivamentc (Figura 10-8), mismos que se conocen como fracturas conjugadas de cizalla de segundo orden.
Acompaiiando a éstas estructuras se desarrollaran pliegues de segundo orden cuya orientacion sera de 45° con respecto
ao,

A medida que se continiaincrementando la compresion, se irdn formando nuevos pares conjugados de fracturas
de cizalla y pliegues de tercer orden. Uno de los pares conjugados comenzard a duplicar la orientacién de las fallas
maestras (30° con respecto a 0,), mientras que el otro estara orientado a 607 de la direccién de 0. Los pliegues de

tercer orden formaran dos sistemas de los que uno sera paralelo y el otro perpendicular a o ,.

Se podra obsetvar en la figura 10-8 que no existird un nimero ilimitado de estructuras, puesto que en un
momento dado unas ticnden a ser paralelas a otras. Consecuentemente, se concluye que la orientacion de las estructuras
resultantes de una deformacion por cizalla pura puede resolverse en ocho direcciones principales de fracturas o fallas
de cizalla y en cuatro direcciones principales de ejes de plicgues y fallas inversas, ademas de una direccién principal
de fallas normales.

) Las estructuras formadas por cizalla pura serdn 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 cizalla simple a un material aproximadamente homogéneo, se desarrollan fallas y pliegues que
inicialmente tienen una orientacion bien definida con respecto a la direccién en que se esté aplicando el par de fuerzas
no-coaxiales. Esto es, si el par dc fuerzas esta orientado 45° al NW-SE, entonces existira un par de "componentes
compresionales" orientadas N-S y un par de "componentes extensionales” orientadas E-W (Figura 10-9). Este estado
de esfuerzos provocari que se generen fallas transcurrentes cuya orientacion se ubicara a 30° de la direccion de la
componente compresional, es decir a 30° al NW-SE y a 30° al NE-SW. De la misma manera, los ejes de los pliegues
sigmoidales deberdn ser ortogonales a la dircccion de la componente compresional, o sea E-W, mientras que las fallas
normales tendrédn una direccién N-S y las fallas inversas E-W, paralclas a los ejes de los pliegues (Figura 10-9).
Teodricamente también se desarrollaran fracturas ("riedels") y pliegues de segundo orden con las orientaciones mos-
tradas en la figura 10-9, pero a medida que continda el proceso de cizalleo, se ir desarrollando una rotacién progresiva
que conducird 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 tedricas de las estructuras producidas en un medio
homogéneo bajo condiciones de cizalla pura y de cizalla simple, son muy aproximadas a las estructuras que se forman
en la naturaleza, pero es evidente que para wnterpretar 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 eestructuras presentes en el NE de
México, desde aquellas que existian en el Jurdsico Tardio (Figura 10-10a) y que hoy conforman el basamento de la
region, hasta las originadas a principios del Terciario, durante el Paleoceno Tardio-Eoceno Temprano (Figura 10-10d).
Hoy se sabe que las estructuras de esta parte del pais fueron causadas por un mecanismo de cizalla simple provocado
por el movimiento hacia el oeste-noroeste de la parte norte (Estados Unidos y Canad4) con respecto a la parte sur
(Méxicoy el norte de Centroamérica) de la Placa Norteamericana. Pero antes de alcanzar esta interpretacion existieron
varias otras que ex licaban s6lo parcialmente las estructuras mencionadas. A continuacidn se describirén 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 region. Suinterpretacidn es parcialmente correcta porque adolece
de un error de concepto. Si las cincs fallas pm{mestas tuvieren actividad en la misma época, entonces fodas ellas
deberian mostrar un seatido de movimiento igual, bien sea derecho o izquierdo, porque no es posible mec4nicamente
que dos de ellas (Sabinas y San Carlos) se hubiesen desplazado como se muestra en la figura 10-10b. En las figuras
10-10e, 10-10f y 10-10g se ilustran las tres posibilidades de desplazamientos entre bloques cuando se les somete a
cizalla simple o a cizalla pura (Figuras 10-10e y 10-10f). Nétese que en los dos casos en que se aplica cizalla simple se
podria obtener un sentido de movimiento totalmente opuesto.

De Cserna (1956) propuso que las estructuras producidas por la "Orogenia Laramide" a fines del Cretacico y
principios del Terciario, fueron causadas por una compresién (cizalla pura) orientada SW-NE y un movimiento gra-
vitacional (@écollement) 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 mayoria de las estructuras de la regién, pero no puede justificar
los pliegues sigmoidales presentes en el Golfo de Sabinas, ni las posibles fallas transcurrentes que fueron responsables
de los desplazamientos de los bloques de basamento en el Archipiélago de Tamaulipas, porque bajo la compresion
g_ue sugiere se deberia suponer que la orientacion de los pliegues en el Golfo de Sabinas fuera perpendicular a la

ireccién de compresidn, ademas de no ser sigmoidales.

. Enla figura 10-10d se ilustran esquematicamente las estructuras presentes en ésta parte de México, pero se
sugiere un mecanismo de cizalla simple (Padilla y Sdnchez (1986), para explicar la deformacién y todas las estructuras
que fueron generadas durante €l Paleoceno Tardio-Eoceno Temprano.

El propésito de describir las diferentes interpretaciones mencionadas en los péarrafos anteriores, es ilustrar al
lector como a medida que se cuenta con més datos estructurales es posible alcanzar una interpretacién maés sélida y
menos cuestionable.
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11.- ESTADOS DE ESFUERZO EN EL EMPLAZAMIENTO DE ROCAS IGNEAS.

La presencia de rocas igneas en la Tierra cstd intimamente ligada a regiones bien defiridas, en las que sus
condiciones de estado de esfuerzos son similares. Para que ocurra el emplazamiento de una roca ignea deben existir
condiciones estructurales particulares cominmente llamadas "zonas de debilidad en la corteza”.

El propésito de éste capitulo es analizar y discutir sucintamente los estados de esfuerzo que permiten el
emplazamiento de rocas igneas intrusivas y extrusivas en la corteza terrestre. Para iniciar tal anélisis es conveniente
partir de un esquema general como el mostrado en la figura 11-1a, en el que se ilustra la disposicion teérica de las
trayectorias de 0,y o 3y de la orientacion de fracturas, o fallas, potenciales cuando se aplica una fuerza "F" en el extremo

de un cuerpo.

En la figura 11-1b se ilustra también la disposicién tedrica de las trayectorias de los esfuerzos principales y las
ubicaciones de las fracturas potenciales, pero en este caso, la causa de la deformacién es un cuerpo magmatico
ascendente. Con este sencillo diagrama sc muestran todos ios casos posibles de estados de esfuerzo ¢n el emplazamiento
de rocas igneas, por lo que se sugiere al lector efectuar comparaciones frecuentes entre los casos que se discuten a
continuacién y el esquema citado.

Dentro del amplio espectro que existe para determinar y clasificar a las rocas igneas, en geologia estructural
es suficiente la utilizacién de dos grandes categorias: las intrusivas y las extrusivas. En ambos casos también es
importante distinguir si se trata de rocas bésicas (mds pesadas), o de rocas dcidas (mas ligeras), porque el movimiento
ascendente y el consecuente emplazamiento de las rocas igneas es causado fundamentalmente por diferencias de
densidad y cf’e temperatura.

En virtud de que una roca ignea extrusiva y las estructuras por las que sale a la superficie tienen su origen en
los materiales delmagma, en estelibrose discuten en primer lugar las estructuras asociadas a lasrocasigneasintrusivas,
o también conocidas como pluténicas.

Los cuerpos plutdnicos mas comunes son los mantos (0 "sills"), los diques, los lacolitos, los lopolitos, los facclitos,
los batolitos y los "stocks". Antes de analizar cada uno de ellos es conveniente mencionar los tres mecanismos de
emplazamiento més aceptados, que son el "stoping magmatico", la inyeccidn forzada y la asimilacion magmatica.

El mecanismo de emplazamiento de cuerpos pluténicos denominado "stoping magmdtico", es aquel en que se
supone que un cuerpo de magma s¢ abre camino dentro de la corteza terrestre fracturando el techo de la camara
mafmética por la propia presién del magma. Asi, la roca encajonante genera bloques que se hunden, desde luego si
sudensidad es mayor que la del magma, en la cimara magmatica quedando atrapados enellay formando los fragmentos
conocidos como xenolitos. El fracturamiento de la roca encajonante se produce por la presion y la temperatura del
magma, que de esa manera puede seguir ascendiendo.

El mecanismo de emplazamiento por inyeccion forzada es una hipétesis en la que se supone que la presion 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 presidn litostatica que ejercen las rocas que sobreyacen al intrusivo es menor
que la presién interna del cuerpo de magma ascendente.

El mecarnismo de emplazamiento por asimilacion magmadtica es aquel en el que el cuerpo de magma liene
caracteristicas geoquimicas y térmicas tales que "va asimilando” a la roca encajonante a medida que avanza. Esta
hipétesis es la menos comprendida aunque muy estudiada y ha sido conocida durante mucho tiempo como "reem-
plazamiento metasomatico”, dando origen al término "granitizacion", ahora en desuso.

Cualquiera que haya sido el mecanismo por el que se emplaz6 un cuerpo pluténico, en el sitio en que ocurre
laintrusion debe existir una zona de debilidad de la corteza, en donde la presion litostatica es tal que permite el ascenso

del magma. Esas regiones son mas frecuentes en los bordes continentales y en los limites de placas litosféricas, aunque
también ocurren en dreas intracontinentales. A continuacion se discuten los cuerpos pluténicos méis comunes.

Un manto o "sill" es un cuerpo intrusivo tabular emplazado paralelo a la estratificacién o esquistosidad de la
roca encajonante (Figura 11-2a). Sus dimensiones varian desde unos cuantos milimetros de espesor hasta centenares
de metros. Estos cuerpos se emplazan bajo condiciones de esfuerzo particulares, en las que 05 es perpendicular al
manto y 0,y 0 paralelos al mismo. Si dentro de un manto existen dos 0 més inyecciones del mismo magma se dice

que es un manto mziltépie. Si dentro del cuerpo existen capas de composicion diferente, pero provenientes del mismo
magma y que fueron formadas por acci6n de la gravedad, entonces se trata de un manto diferenciado.
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Un dique tipico es un cuerpo intrusivo tabular emplazado de tal manera que corta a la estratificacion, o a la
esquistosidad, o a las estructuras de la roca encajonante (Figura 11-2b). Su posicion puede ser vertical o inclinada y
sus dimensiones varfan desde unos cuantos centimetros de espesor y metros de longitud, hasta varios centenares de
metros de espesor y decenas de kilometros de longitud. Las condiciones de esfuerzo para su emplazamiento son
especificas, en las que 0 ;es perpendicular al cuerpo y 0, es vertical o inclinado, pero con tendencia a la vertical (ver
figura 11-1). En el emplazamiento de cuerpos tabulares debe recordarse que ¢ ; siempre es paralelo al cuerpo y es el
que causa la fractura y que o ;siempre es perpendicular al cuerpo y es el que permite el movimiento de apertura de
la fractura. En la figura 11-1b, en el diagrama que representa un cuerpo magmaético ascendente, se observa que cambia
la posicién de los esfuerzos principales maximo y minimo. Esta aparente discrepancia se explica por la posible variacion
de la presidn litostatica, es decir, si la presion litostatica es grande ocurrird el emplazamiento de diques conicos,
mientras que si ésta es pequena, entonces se emplazaran diques radiales.

Se dice que un digue radial es aquel conjunto de cuerpos tabulares intrusivos que han sido emplazados de forma
radial a un centro, comtinmente un conducto volcédnico (Figura 11-2c). Su posicion es casi siempre vertical o con poca
inclinacién y sus dimensiones varian desde unos cuantos centimetros a vartos metros de espesor y longitudes de varios
metros hasta algunos kilémetros. Las condiciones de esfuerzo que propiciaron las fracturas en donde se emplazaron
los diques, fueron causadas por un empuje vertical hacia arriba de la cdmara magmatica y/o del conducto volcénico,
en donde 0, es vertical, pero va variando su posicién y o stiende a ser preferentemente horizontal, pero también varia
su posicién (comparar las figuras 11-2c y 11-1b).

Los diques concéntricos que aparecen en un mapa (Figura 11-2d) son denominados diques cénicos cuando se
observan en tres dimensiones (Figura 11-2e). Son por lo general conos truncados de diversas maneras y son cuerpos
tabulares inclinados hacia un centro, casi siempre un conducto volcanico. Su inclinacion es variable debido a las
condiciones de esfuerzo que causaron las fracturas en donde se emplazaron (comparar las figuras 11-2d y 11-2¢ con
la 11-1b). Sus dimensiones varian desde unos cuantos centimetros hasta unas cuantas decenas de metros de espesor
y sus longitudes son de algunos metros hasta centenares o miles de metros, pero nunca estidn presentes a grandes
distancias de su centro generador.

Los diques anulares son cuerpos intrusivos tabulares, que se acuian lateralmente y que tienden a formas
tubulares. Sus inclinaciones son muy variables, desde verticales hasta horizontales y sus dimensiones son por lo general
equefias, desde unos cuentos centimetros hasta algunas decenas de metros, Se cree que fueron emplazados en las
intersecciones de las fracturas radiales y concéntricas que se forman cuando asciende magma a través de un conducto
volcénico (ver figura 11-1b).

Un lacolito es un cuerpo intrusivo que provocd el plegamiento en forma de domo de los estratos entre los
cualcs se emplaz6 (Figura 11-2f). Por lo general su piso es horizontal, pero algunas veces puede estar combado hacia
abajo. Sus dimensiongs son de algunos kilémetros de didmetro, comtinmente no més de seis y su espesor varia de
cientos a miles de metros. Un lacolito tiene frecuentemente transiciones laterales y verticales a mantos y diques. La
mayoria de éstos cuerpos se emplazan en dreas de rocas sedimentarias horizontales, en donde las condiciones de
esfuerzo son tales que permiten la alimentacién del magma con una presidn interna mayor que la presion litostatica,
provocando asi el plegamiento de las rocas suprayacentes. Un factor importante es la viscosidad del magma, que debe
ser alta, porque si fuera baja, la tendencia del mismo seria a formar mantos.

Un lopolito es un cuerpo intrusivo tabular concordante con una cuenca estructural (Figura 11-2g). Sus
dimensiones son de algunos kilometros de didmetro y espesores de algunos centenares de metros. Se cOIlSldf?_ra que
suemplazamiento debe ser contemporaneo a la formacion de la cuenca, porque si fuera posterior deberia ser clasificado
como un manto plegado.

Un facolito es un cuerpo intrusivo tabular concordante con las crestas de anticlinales (Figura 11-2h). Sus
dimensiones son de algunos kiﬁ’)metros de didmetro y espesores de algunos centenares de metros. Se considera que
su emplazamiento se efectud pasivamente cuando el rmagma rellend las cavidades que dejaron los estratos superiores
de un anticlinal, al separarse de 10s estratos inferiores durante el plegamiento, aunque también es posible que Ja propia
presién del magma causara esa separacion,

El término batolito es comUnmentc aceptade para_denominar a cualquier cuerpo intrusivo de grandes
dimensiones, que presenta un arex aflorante mayor a 100 Km<. Esta es una definicion arbitraria que sirve inicamente
para distinguir estos cuerpos de otros con menor drea de afloramiento, a los que se designa como "stocks” (Figuras
11-2iy 11-2)). Ambos cuerpos se agrandan hacia abajo y se desconoce cual es su forma general. Los estados de esfuerzo
que prevalecian en la corteza cuando se emplazé un batolito o un "stock”, involucran necesariamente alguna zona de
debilidad cortical.

Hasta aqui se han descrito brevemente los cuerpos intrusivos més comunes; a continuacion se discutirén las
estructuras mas frecuentes asociadas con rocas igneas extrusivas.
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Los estados de esfuerzo que propician la formacién de estructuras volednicas estén siempre asociados a una
posicién vertical de o, y horizontal de 0,y 05 Para que exista extrusion de rocas igneas ¢n la superficie terrestre es
condicién necesaria que exista también un conducto de alimentacién y éste es siempre una fractura, o falla, vertical o
muy inclinada, que conecte la cdmara magmatica fuente con la superficie. En todos los casos la presién del magma es
mayor que la presi6n litostética. La forma de los conductos que alimentan a los aparatos volcénicos puede ser tabular
o cuasi cilindrica; si es tabular, es comiin que ocurran los denominados derrames de fisura, mientras que si es cilindrica
es de esperarse el desarrollo de un volcan. Enseguida se describirén brevemente las estructuras volcdnicas més simples,
como son los volcanes y las calderas.

Los volcanes son cuerpos de roca producto de la erupcién de material volcanico fluido (lava), detritico (piro-
clastos), o una combinacién de ambos, que es alimentado del interior de la Tierra desde una cdmara magmaética. Las
dimensiones de los aparatos volcanicos varian desde unos cuantos metros hasta kilémetros y el tamafo no es un buen
paréametro para su clasificacion, por lo que generalmente se les distingue por el tipo de rocas volcanicas que los forman
y por el mecanismo de eyeccion, que puede ser explosivo o de flujo %ento.

Un volcdn en escudo es aquel aparato volcanico que esta construido principalmente por derrames de lava, por
lo que los conos son anchos y con laderas poco inclinadas. La mayor parte de la lava sale por el crater, pero otra
cantidad importante es eyectada por fisuras y chimeneas pequeiias en los costados del volcan (Figura 11-3a), como es
el caso del Volcan del Xitle en la Cuenca de México.

. Un volcén pirocléstico o cineritico (Figura 11-3a) es aquel aparato volcénico constituido principalmente por
material piroclastico, por lo que los conos son més estrechos que los volcanes de escudo y sus laderas tienen inclinaciones
mé4s altas.

La combinacién de derrames de lava y capas de material pirocldstico son caracteristicos de los estratovolcanes
(Figura 11-3c), los cuales llegan a tener grandes dimensiones y forman cadenas volcénicas 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 pardsitos, que son conductos subsidiarios sobre los costados de un aparato principal.

Una caldera de explosi6n es una estructura volcanica producto de una explosién, en principio suave y finalmente
violenta, que remueve un gran volumen de roca y deja una depresién delimitada por fallas normales concéntricas al
centro volcanico (Figuras 11-3d, 11-3e y 11-3f). La remocién del material superior y la pérdida de presion y de volumen
deroca en la cdmara magmitica, es lo que propicia el hundimiento del material remanente, aunado a un decrecimiento
de volumen en la propia cdmara por enfriamiento. Las dimensiones de éstas estructuras son considerables y alcanzan
varios kilometros de di&metro.

Por otro lado, las calderas de hundimiento son mas comunes que las de explosion y su proceso de formacion
es debido a la expulsion rdpida de material de una cdmara magmética, lo que origina una falta de apoyo en la parte
superior de la misma, provocando un desplome de las rocas suprayacentes. El hundimiento se efectta J): g’orma gradual
y en bloques limitados por fallas normales concéntricas al centro de la estructura, lo que puede causa un nuevo
aumento en la presién de la cAmara y, consecuentemente, una reactivacion del vulcanismo en la depresion ya existente
(Figuras 11-3g, 11-3h y 11-3i).

__ Vale la pena aclarar ciue existen muchos otros casos de estructuras asociadas a las rocas volcénicas, pero su
andlisis y discusion rebasan el objetivo de este libro.
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