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INTRODUCCIÓN

La Geología Estructural constituye uno de los pilares del conocimiento Geológico y su
papel y significado ha variado a lo largo del tiempo presentando gran cantidad de sinónimos que
actualmente llevan, en ocasiones, a cierto grado de confusión y cuya utilización suele depender
del uso y la costumbre en las distintas escuelas geológicas.

El origen de la Geología Estructural viene de la Geodinámica, una de las tres ramas en las
que se dividió la Geología a principios del siglo XIX y que han perdurado hasta bastante entrado
el siglo presente, las otras dos ramas serían la Geognosia y la Geología Histórica. La Geodinámica
sería la rama encargada de la descripción de los procesos exógenos y endógenos que daban lugar
a las estructuras y a los relieves de la Tierra.

La confusión acarreada por un término que abarcaba unos objetivos tan poco definidos y
tan sumamente diversos hizo que se acuñasen dos nuevos términos que son sinónimos y que
sirvieron para delimitar el cuerpo de doctrina que conocemos en la actualidad como Geología
Estructural. Por un lado el término Tectónica (del griego tektos, constructor, arquitecto) fue definido
por Nauman (1850) y por otro el de Geología Estructural (del latín struere, construir) que fue
creado por Geikie (1905) tienen la misma raíz, indicando que su objetivo es común. A partir de

“Sopeso bien mis palabras cuando afirmo que la persona que conoce la verdadera
historia del trozo de tiza que todo carpintero lleva en el bolsillo de sus pantalones,
aunque desconozca cualquier otra historia, si es capaz de imaginar las implicaciones
de su conocimiento,  seguramente tiene una concepción más veraz, y por tanto mejor,
de este universo y de la relación que el ser humano tiene con él, que el mejor de los
estudiante imbuído de las hazañas humanas pero ignorante de las de la naturaleza.”

Thomas Henry Huxley, 1868

Superposición de pliegues en el Anti-Atlas
(Marruecos). Imagen del satélite ASTER
(Advanced Spaceborne Thermal Emission and
Reflection Radiometer, NASA), Junio de 2001.
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entonces se ha tendido a utilizar estos términos de forma sinónima aunque el uso habitual, impuesto
por la literatura anglosajona, ha hecho cierta distinción entre estos dos términos. Se puede decir
que la Geología Estructural trata de la forma, distribución y estructura interna de las rocas, haciendo
especial énfasis en los procesos que intervienen en su deformación tanto a pequeña como a mediana
escala, mientras que la Tectónica trata de la arquitectura global de la Tierra, sobre todo de su parte
superior. De alguna manera se puede decir que la Geología Estructural trata de la descripción de
las rocas y los procesos que tienen lugar en la corteza terrestre mientras que la Tectónica se ocupa
de los procesos que ocurren en toda la litosfera. Debido a la inaccesibilidad completa de la litosfera
surge otra distinción entre la Geología Estructural y la Tectónica; por un lado la Geología Estructural
utiliza, sobre todo, la observación directa de las rocas, describiendo los resultados de los distintos
procesos que tienen lugar e infiriendo cuáles de los mismos han tenido lugar y en qué momentos,
mientras que, por otro lado, la Tectónica necesita, en muchos casos, de los métodos propios de
otras Ciencias de la Tierra además de los de la Geología Estructural, como pueden ser la Geofísica
o la Geodesia.

Además, dentro de la Geología estructural se individualiza un cuerpo de doctrina
especializado que se denomina Análisis Estructural que tiene como fin aportar a la Geología
Estructural y la Tectónica, métodos avanzados que incorporen de la física, la química o las
matemáticas, los principios necesarios para abordar el estudio de las estructuras y de los procesos
que las producen.

La Dinámica Global es el resultado de la incorporación del Paradigma actual de la Geología
a la Geología Estructural y la Tectónica. Así, estas dos ciencias geológicas tienen que ver con la
descripción y reconstrucción de los procesos provocados por los movimientos inexorables que
han moldeado y moldean nuestro planeta. La descripción de estos movimientos, las causas que
los provocan y sus efectos son los que entran dentro de lo que se conoce como Dinámica Global.

Una de las tendencias más modernas en la literatura actual es la unión de la Geología
Estructural y la Tectónica con la Dinámica Global en la mayoría de los libros de reciente
publicación, sobre todo de aquellos de carácter introductorio en los que se pone de manifiesto que
no es posible obtener una comprensión total de cada una de las dos disciplinas de forma
independiente, sino que la estrecha relación entre ambas obliga a un tratamiento conjunto de los
conceptos a desarrollar

OBJETIVOS DE LA GEOLOGÍA ESTRUCTURAL
El primer objetivo de la Geología Estructural es la descripción geométrica de los cuerpos

rocosos; desde este punto de vista los cuerpos rocosos pueden ser clasificados en diversos grupos
atendiendo a varios criterios: geométricos; de significado geológico; de edad de formación; de los
procesos que los originó; de la cohesión mesoscópica durante la deformación; de los efectos de la
deformación frente a un marco de referencia; y de la distribución de la deformación
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En consecuencia, podemos incluir cualquier roca que nosotros describamos en una o varias
de estas clasificaciones; este hecho hace que el estudio de la Geología Estructural deba de hacer
hincapié en estas diversas clasificaciones para, posteriormente, poder incluir en ellas, de manera
precisa, las distintas estructuras que se describan a lo largo del curso.

El segundo objetivo a tener en cuenta es el análisis cinemático y dinámico de los procesos
que dan lugar a las estructuras que han descrito previamente desde un punto de vista geométrico;
es decir, describir los desplazamientos (deformaciones, rotaciones y traslaciones) que dan lugar a
la formación de una estructura y establecer el modelo de esfuerzo y la naturaleza de las fuerzas
que causan dichas deformaciones.

Un tercer objetivo consiste en la elaboración de modelos que expliquen las estructuras
descritas. Estos modelos son: de tipo geométrico cuando interpretan la orientación y distribución
tridimensional de las estructuras dentro de la Tierra; cinemáticos cuando explican la evolución
específica de una estructura a lo largo del tiempo, desde el estado indeformado hasta la
configuración actual de la estructura; y mecánicos cuando se utilizan los conocimientos de la
física del medio continuo para explicar el comportamiento de las rocas en respuesta a determinadas
fuerzas aplicadas sobre ellas. Estos modelos se realizan a todas las escalas, sirven para entender
mejor los procesos que intervienen en la dinámica terrestre, deben de estar basados en la observación
rigurosa de las estructuras y deben de perfeccionarse continuamente con nuevas observaciones.

OBJETIVOS DE LA DINÁMICA GLOBAL
La aceptación definitiva por la comunidad científica del nuevo paradigma en las Ciencias

de la Tierra, la Tectónica de Placas, es relativamente reciente y ello hace que los objetivos de la
Dinámica Global estén, en algunos aspectos, aún bajo revisión. Estos objetivos son difíciles de
sistematizar, al contrario de lo que ocurre en el caso de la Geología Estructural, y deben de ser
desglosados de manera particular. Caben destacar como objetivos más importantes los que se
refieren al conocimiento de los diferentes temas que se enumeran a continuación: geometría y
cinemática del movimiento de las placas; historia del movimiento de las placas; geología y
tectónica de los márgenes de las placas; geología y tectónica del interior de las placas; los procesos
de colisión; la interpretación de los orógenos de colisión; y las causas de los movimientos de las
placas

Todos estos objetivos pueden ser resumidos como el entendimiento unificado de los
procesos geológicos, como demuestra el hecho de que la geología como un todo ha evolucionado
desde una ciencia fragmentaria a una ciencia unificada y madura a través de la aceptación del
mencionado paradigma.

EL DESARROLLO HISTÓRICO DE LA GEOLOGÍA ESTRUCTURAL Y
LA DINÁMICA GLOBAL

Las primeras observaciones de la existencia de rocas que estaban “fuera de lugar” o que
habían sufrido algún tipo de proceso que modificaba la superficie de la Tierra se remontan a las
experiencias directas de los hombres con los volcanes y los terremotos. Los primeros en inferir
actividad en la Tierra de la observación de las rocas fueron Herodoto, Pitágoras y Avicena en los
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mundos griego y árabe, generalmente a partir de la observación de fósiles marinos en tierra firme,
de las discusiones sobre el origen de los relieves observados en la superficie terrestre y de los
fenómenos más evidentes, volcanes y terremotos. Con posterioridad, el Renacimiento resucita la
discusión del origen del relieve (Leonardo da Vinci y Agrícola),y es a finales del siglo XVI cuando
se hace referencia, por primera vez por Abraham Ortelius, de la posibilidad de la existencia de
la deriva continental a partir de la coincidencia de la geometría de las costas Atlánticas de América
y África. Sin embargo, no es hasta el siglo XVII cuando comienzan a establecerse hechos relevantes
para el inicio y posterior desarrollo de la Geología Estructural como ciencia. Concretamente,
Nicolas Steno postula el hecho de que los estratos han de ser depositados de manera horizontal, y
que cualquier variación sobre dicha disposición se debe a “dislocaciones” posteriores, lo que
representa el inicio de la Geología Estructural moderna, al menos desde el punto de vista geométrico
aunque no cinemático o dinámico.

Es en el siglo XVIII cuando se comienzan a publicar trabajos que reconocen el carácter
deformado de las rocas. Numerosos cortes geológicos describen pliegues y fallas producidos por
fenómenos internos (reducidos a la existencia de fuego por los miembros de la escuela Plutonista).
La discusión durante este siglo fue feroz, ya que buena parte del colectivo de geólogos (los llamados
Neptunistas, liderados por Weber) no atendía a la necesidad de causas internas para explicar la
existencia de estratos deformados, sino que estos se debían a anomalías en el fondo marino.

El final del siglo XVIII y el comienzo del siglo XIX supuso un nuevo enfoque en el estudio
de la geología en general. Por un lado Hutton comenzó a describir los procesos que operan en la
Tierra y a ligarlos al tiempo, de manera muy similar a como trabaja la geología moderna; dentro
de su afán por describir y explicar los procesos geológicos destacan los trabajos llevados a cabo
por su discípulo, James Hall, simulando pliegues por compresión lateral, lo que se puede considerar
como la base de la Geología Estructural experimental actual. El otro hecho fundamental para el
desarrollo de la geología moderna se dio cuando William Smith estableció la existencia de fósiles
iguales que eran representativos de rocas de la misma época en lugares apartados unos de otros lo
que permitía la correlación de las mismas.

Partiendo de estos hechos, algo más tarde, comenzaron a construirse mapas geológicos de
áreas extensas que permitían la individualización de accidentes geológicos y el análisis de los
procesos a gran escala. De este modo, Suess sintetiza las cadenas montañosas y es capaz de
distinguir tres épocas de actividad tectónica individualizada que ahora conocemos como orogenias
Caledoniana, Armoricana y Varisca. A este reducido número de orogenias se fueron añadiendo
más a lo largo del siglo XIX y XX, como las Hercínica, Huroniana y Alpina descritas por Bertrand.

Otro hecho importante que tiene lugar en el siglo XIX es que se sientan las bases para la
descripción de las estructuras, tanto desde el punto de vista microestructural (el análisis de las
foliaciones) como macroestructural (sistematización de los pliegues y las fallas) lo que llevó a la
génesis de un lenguaje que, en buena medida, sigue siendo utilizado en la actualidad.
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Todos estos avances descritos llevaron al conocimiento regional de las cordilleras,
fundamentalmente los Alpes y los Apalaches, en los que se establece la importancia de las
deformaciones tangenciales frente a las verticales, con especial relevancia de los trabajos de Suess
que postula esta característica para la mayoría de las cordilleras del Planeta.

Otro concepto importante en el desarrollo del conocimiento de la Geología Estructural y,
sobre todo, de la Dinámica Global  fue el de Geosinclinal, que postulaba la existencia de franjas
estrechas de sedimentos en áreas marginales de los continentes que proporcionaban una carga en
la corteza, deprimiéndola y causando su deformación y metamorfismo a medida que los sedimentos
se encontrasen a mayor profundidad. Este concepto y el de la isostasia  permitieron explicar la
existencia de cordilleras lineares, generadas en momentos determinados, probando el carácter
dinámico de la Tierra y proponiendo unas relaciones causa-efecto para las distintas estructuras
que se observan en las cordilleras.

Pero es, lógicamente, durante el siglo XX cuando se ha desarrollado todo el cuerpo de
doctrina de la Geología Estructural y de la Dinámica Global, debido tanto al propio deseo de
conocimiento como a la necesidad de nuevos y más abundantes recursos para el desarrollo de
nuestra civilización. Todo ello ha conducido al establecimiento del paradigma actual de la Geología
y a delimitar, con bastante precisión, las relaciones causa-efecto entre las estructuras observadas
(la Geología Estructural) y los procesos dinámicos involucrados (la Dinámica Global), lo que ha
llevado a una comprensión muy completa del sistema geológico terrestre. Este grado de
conocimiento está basado, sobre todo, en el desarrollo de nuevas técnicas de análisis que han
incrementado el número de datos existente. Los principales pasos dados han sido:

(1) el mayor conocimiento regional de las cordilleras, océanos, etc.;
(2) el desarrollo de la geofísica, que abre una ventana al conocimiento del interior de la
Tierra;
(3) el mayor conocimiento teórico y experimental, sobre todo con la aplicación de la
mecánica del medio continuo, de los procesos que dan lugar a las estructuras;
(4) y las posibilidades de realizar experimentos en condiciones más próximas a las que
imperan durante la deformación de las rocas (presión, temperatura, velocidad de
deformación).

Especial relevancia tiene la historia del conocimiento relacionada con el asentamiento de la
Tectónica de Placas como paradigma moderno de la Geología. En los albores del siglo XX la
geología consistía exclusivamente en el estudio de las rocas que afloran en los continentes. Era
una ciencia considerada madura, unificada por las “leyes” de la evolución, el uniformitarismo y
la estratigrafía, en la que los esfuerzos de la Geología Estructural y la Tectónica se centraban en
describir las características de las cordilleras e intentar establecer las causas de su génesis basándose
en la hipótesis del geosinclinal. En la primera década del siglo comenzaron a surgir los problemas
que impedían transformar dicha hipótesis en tesis. Concretamente, el reconocimiento de suites
ofiolíticas (la trinidad de Steinmann) implicaba que los geosinclinales podían desarrollarse en
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océanos profundos entre los continentes. Además, el reconocimiento de los grandes mantos de
corrimiento helvéticos implicaba unos acortamientos tangenciales de una magnitud difícil de
explicar con la hipótesis del geosinclinal. El primer ataque frontal a la hipótesis del geosinclinal
fue dado por Wegener en 1915, quien propuso la Deriva Continental que fue ampliamente
debatida y rechazada por la comunidad científica puesto que no explicaba el mecanismo que
hacía derivar a los continentes. De esta manera su hipótesis se consideró no-uniformitarista,
mientras que si lo era la del geosinclinal. Sin embargo, muy pronto comenzaron los problemas
para la hipótesis del geosinclinal. Los primeros estudios gravimétricos en el océano (Vening-
Meinesz) probaron la existencia de lugares, las grandes fosas marinas, que “desafiaban” el concepto
de isostasia; lo que fue interpretado como causado por compresión horizontal y debido a la
existencia de corrientes de convección en el manto. Simultáneamente, Wadati reconoció la
existencia de una superficie planar, inclinada al oeste por debajo de Japón, que partía de una fosa
submarina donde se producían los terremotos. Estos hechos no eran interpretables por las hipótesis
fijistas, y complicaban la hipótesis del geosinclinal.

El primer intento de sintetizar las ideas contrarias a la hipótesis del geosinclinal y proponer
una hipótesis alternativa, fue realizado por Hess, pero no fue aceptada. Fue durante la II Guerra
Mundial cuando, accidentalmente, se impulsaron algunos sectores del conocimiento que resultaron
cruciales para el desarrollo de las Ciencias de la Tierra. El sónar  permitió a los barcos obtener
ingentes cantidades de perfiles batimétricos que revelaron la existencia de irregularidades
topográficas que tampoco podían ser explicadas con ideas fijistas. Más tarde, el advenimiento de
la tecnología moderna, sobre todo ordenadores, en los años 50 permitió un nuevo empuje en el
conocimiento de los océanos, produciéndose un cúmulo de nuevos datos (paleomagnetismo, zonas
de fractura, etc.) , y los continentes (deriva polar, etc.) que ponían aún más en entredicho la
hipótesis del geosinclinal. El desarrollo de la geofísica también supuso un avance importante en
el conocimiento del interior de la Tierra. Todo este cúmulo de datos nuevos produjo una “crisis”
del conocimiento geológico ante la imposibilidad de explicar unitariamente todas los observaciones.
Fue Hess de nuevo en 1960 quien realizó una síntesis del conocimiento, unificada por el hilo
conductor de lo que posteriormente, con algunas modificaciones, conocemos como Tectónica de
Placas. Esta síntesis llevó a una verdadera revolución del conocimiento en la cual se sentaron
todas las ideas que, a finales de los años 60 dieron lugar a la Tectónica de Placas como paradigma
que permitía explicar no solo los hechos que explicaban la deriva continental actual, sino que
permitían explicar los orógenos antiguos en los mismos términos. De esta manera quedo establecido
el nuevo paradigma, el cual sirve en la actualidad como punto de referencia para todas las Ciencias
de la Tierra
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ENLACES WWW

En esta lista se encuentran algunos enlaces que pueden ser de utilidad para completar estos
apuntes y realizar consultas a lo largo del curso, es de destacar la existencia de algunas páginas
que muestran animaciones gráficas de algunos de los procesos que describiremos a lo largo del
curso, la mayoría de ellos estan en inglés, por lo que al final se han incluido algunos en castellano:

GeologyLink (http://www.geologylink.com/) esta presentado por  College Division of the Houghton Mifflin Company,
y tiene enlaces a noticias y otras páginas de la red relacionadas con la Geología incluyendo un glosario.

Geofísica en la WWW (http://www.uh.edu/~jbutler/geophysics/seg.html) realizada por J. Butler, del Department of
Geosciences, University of Houston.

Visualizando la Tierra (http://visearth.ucsd.edu/VisE_Int/platetectonics/frontpagegeol.html) es un proyecto educativo
financiado por la National Science Foundation, y que proporciona introducciones ilustradas a procesos geológicos

Geología Estructural (http://geology.ou.edu/~ksmart/structure_webpage/) presentada por K. Smart, de School of
Geology and Geophysics, University of Oklahoma.

Geología Estructural y Petrologísa metamórfica en la WWW (http://craton.geol.brocku.ca/guest/jurgen/struct.htm)
realizada por J. Kraus, delGeological Survey of Canada, y mantenida por el Canadian Tectonics Group.

Geología Estructural y Tectónica (http://www.rwth-aachen.de/ged/) realizada por el Geologie-Endogene Dynamik
group, Department of Geology, Aachen University of Technology, Alemania

Geología Estructural (http://www.stmarys.ca/academic/science/geology/structural/) realizada por J. Waldron del
Geology Department, St. Mary’s University, Halifax, Canada. Incluye una animación que ilustra la terminología de los
pliegues y una colección de imágenes de estructuras.

El Planeta Tierra y las nuevas geociencias (http://mac01.eps.pitt.edu/harbbook/Planet_Earth.html) por
V. Schmidt and W. Harbert, del Department of Geology and Planetary Sciences, University of Pittsburgh. Es un libro
de texto para consulta en red con una gran cantidad de ilustraciones.

Curso sobre Geología General (http://www.uta.edu/geology/geol1425earth_system/), por J. Schieber, del Department
of Geology, University of Texas, Arlington.

Curso sobre Geología General (http://www.tamu.edu/classes/geol/mazzullo/course_note.htm) por J. Mazzullo, del
Department of Geology and Geophysics, Texas University.

Curso sobre Geología General (http://www.gpc.peachnet.edu/~pgore/) por P. Gore, del Georgia Perimeter College,
Clarkston Campus. Incluye temas como la deformación cortical o la construcción de las montañas.

Geología Estructural (http://www.uakron.edu/geology/mcconnell/structGeo/syllabus/). Curso impartido por D.
McConnell, del Department of Geology, University of Akron.

Tectónica de Placas (http://www.geo.utep.edu/class_notes/PT99/Lectures/Lectures.html). Apuntes de clase realizados
por K. Miller, del Department of Geological Sciences, University of Texas, El Paso.

Tectónica de Placas (http://www.geosci.unc.edu/classes/Geo120/G120.html. Por J.A. Rial. de la Universidad de Carolina
del Norte

Tectónica de placas (http://rses.anu.edu.au/~jean/GEOL3005/Introduction/Overview.html). Curso impartido por J.
Braun, del Research School of Earth Sciences, Australian National University, Canberra.

Tectónica de placas (http://www.seismo.unr.edu/htdocs/academic/LOUIE/home.html). Curso impartido por J. Louie,
del Seismological Laboratory, University of Nevada, Reno.
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Deformación y Geología Estructural (http://www.earthsciences.uq.edu.au/~rodh/teaching/gm261/
gm261summary.html). Curso impartido por Rob Holcombe que incluye interesantes animaciones,

Página del libro Earth Structure: An Introduction to Structural Geology and Tectonics (http://www-
personal.umich.edu/~vdpluijm/earthstructure.htm) escrito por B. van der Pluijm y S. Marshak.

Deformación cortical (http://gbms01.uwgb.edu/~dutchs/index.htm). Curso impartido por S. Dutch, del Department of
Natural and Applied Sciences, University of Wisconsin, Green Bay.

Tectónica (http://daac.gsfc.nasa.gov/DAAC_DOCS/geomorphology/GEO_HOME_PAGE.html). Imágenes de satélite
mostrando interesantes ejemplos de procesos tectónicos. mantenida por NASA Goddard’s Earth System Science
Educational Home Page.

Historia de la Tectónica de Placas (http://pubs.usgs.gov/publications/text/dynamic.html)- Por W. Kious y R. Tilling.
Por cortesía del U.S. Geological Survey.

Otros enlaces interesantes:

http://www.earth-pages.com/
http://www.abc.net.au/dinosaurs/
http://www.earthsci.unibe.ch/people/schreurs/Main.htm
http://www.nhm.ac.uk/index.html
http://tapestry.usgs.gov/
http://www.utexas.edu/research/beg/giovanni/
http://www-wsm.physik.uni-karlsruhe.de/
http://www.uky.edu/ArtsSciences/Geology/webdogs/plates/reconstructions.html
http://www.geo.vu.nl/~tecroot/software.htm
http://structure.harvard.edu/
http://www.geosociety.org/
http://www.agu.org/
http://wwwneic.cr.usgs.gov/
http://www.geologynet.com/programs/html/structural.htm
http://www.geolab.unc.edu/Petunia/IgMetAtlas/mainmenu.html
http://www.ngdc.noaa.gov/
http://virtualexplorer.com.au/VEjournal/Volume2/www/intro/index2.html
http://www.gcn.ou.edu/~jahern/v%26e/earth_shake.html
http://www-sst.unil.ch/research/plate_tecto/index.htm#tectonics

Otros enlaces en castellano:

Servidor de información general: http://tierra.rediris.es/
Enlaces en las páginas del Departamento de Geología de la Universidad de Salamanca: http://web.usal.es/~geologia/
Grupo/Links.html
Base de datos bibliográfica de Geología de la Península Ibérica: http://www.bib.ub.es/bigpi/bigpi.htm
Geofísica en el Instituto Geográfico Nacional: http://www.geo.ign.es/indexalpha.html
Instituto Tecnológico Geominero de España: http://www.itge.mma.es/
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1.-ESFUERZO
1.1.-FUERZA: DEFINICION, TIPOS Y UNIDADES DE MEDIDA

Se define fuerza como una magnitud vectorial que tiende a producir un cambio en el
movimiento de un cuerpo o en su estructura interna, es decir, tiende a producir una deformación.
Debido a su carácter vectorial, varias fuerzas actuando sobre un mismo punto pueden combinarse
o sumarse en una sola y, similarmente, una fuerza puede considerarse que está compuesta de
varias y puede descomponerse en ellas. Hay dos tipos de fuerzas: del cuerpo (o másicas) y de
superficie.

Las fuerzas del cuerpo  o másicas («body forces») están en relación directa con la masa del
cuerpo al cual se aplican, aunque su origen puede ser debido a causas externas.  Son fuerzas del
cuerpo las inducidas por la gravedad, la centrífuga o las creadas por campos magnéticos, por
ejemplo. Sólo la gravedad es importante en los procesos que dan lugar a deformaciones de las
rocas.

Las fuerzas de superficie («surface forces») dependen siempre de causas externas al cuerpo
y no guardan ninguna relación con la masa del mismo. Se llaman así porque se puede considerar
que son aplicadas a una superficie del cuerpo. Las fuerzas de superficie se subdividen en simples
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y compuestas (Fig.1-1). Las simples tienden a
producir movimiento y las compuestas tienden a
producir distorsión. Que realmente produzcan o
no deformación, dependerá de su intensidad y de
las propiedades del cuerpo o de su situación.

Las fuerzas compuestas que consisten en
dos fuerzas actuando en sentidos contrarios a lo
largo de la misma línea recta se dividen en
tensionales, cuando son divergentes, y
compresivas o compresionales, cuando convergen
hacia el cuerpo (Fig.1-1). Dos fuerzas actuando
en sentidos contrarios según dos rectas paralelas

constituyen lo que se llama un par de fuerzas o cupla. Las fuerzas compuestas pueden ser aún más
complicadas, como en el caso de dos pares de fuerzas representado al final de la Fig.1-1, que
tienden a producir una torsión.

La fuerza en los sistemas Cegesimal e Internacional no es una unidad fundamental, sino
que la unidad fundamental es la masa (gr y kg respectivamente). La Unidad de fuerza en cada uno
se define como la fuerza que es necesario aplicar a un cuerpo de masa unidad para que adquiera
una aceleración igual a una unidad de longitud por cada unidad de tiempo elevada al cuadrado:

En el Sistema Cegesimal (c.g.s) , es la dina:
1 dina = 1 gr · cm / seg 2

En el Sistema Internacional (S.I. ó M.K.S.) es el newton (N):
1 newton = 1 kg · m / seg 2

Puede calcularse fácilmente que 1 newton = 105 dinas.

En el Sistema Técnico o Terrestre la fuerza es una unidad fundamental, a diferencia de los
dos anteriores:

1 kilo fuerza o kilopondio se define como la fuerza con la cual la Tierra atrae en París
a un cuerpo cuya masa es de 1 kg (en el Sistema Internacional).

Esa fuerza le haría adquirir una aceleración de  9’81 m / seg 2  si cayera libremente en el
vacio. La equivalencia con el S.I. es la siguiente: 1 kilo fuerza = 9’81 newtons. Esto es debido a
que  un  newton  es  la  fuerza necesaria para  someter a  una masa de 1 kg a  una  aceleración  de
1 m / seg 2  y un kilo fuerza es la fuerza necesaria para someter a una masa de1 kg a una aceleración
de 9’81 m / seg 2. La masa es una unidad secundaria en el Sistema Técnico: la unidad técnica de
masa (U.T.M.) se define como la masa de un cuerpo que pesa 9’81 kilos fuerza en París, es decir:

1 U.T.M. = 9’81 kg (masa).

Figura 1-1- Tipos de fuerzas de superficie.
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1.2.-ESFUERZO: DEFINICION Y
UNIDADES DE MEDIDA

El esfuerzo («stress») se define como la fuerza por
unidad de superficie que soporta o se aplica sobre un plano
cualquiera de un cuerpo. Es decir, es la relación entre la
fuerza aplicada y la superficie sobre la cual se aplica. Es
importante comprender esta relación entre fuerza aplicada
y superficie sobre la que se aplica: una fuerza aplicada a un
cuerpo es la misma con independencia de la superficie del
mismo sobre la cual se aplique. De hecho, se aplica a todo
el cuerpo y, por tanto, a todas las infinitas superficies
contenidas en él, aunque nosotros podemos considerar su

efecto sobre una o varias en particular. En cambio, esa misma fuerza no genera el mismo esfuerzo
sobre cada una de las superficies del cuerpo, pues al variar la superficie, varía la relación fuerza /
superficie, que es el esfuerzo (Figuras 1-1a y 1-1b).

Las unidades de esfuerzo se definen como la unidad de fuerza en cada sistema dividida por
la unidad de superficie:

En el Sistema Cegesimal, es la baria: 1 baria = 1 dina / cm 2

Esta unidad representa un esfuerzo demasiado pequeño para ser usada en geología,
utilizándose generalmente sus múltiplos denominados bar y kilobar:

Figura 1-1b- Un buen ejemplo del concepto de esfuerzo. Para la misma fuerza ejercida, una mayor superficie
produce un menor esfuerzo en el hielo evitando el accidente.

Figura 1-1a- El daño producido por el jugador
de futbol americano al contrario, ejerciendo
la misma fuerza (su peso), depende de la
superficie sobre la que ésta sea aplicada.
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1 bar = 10 6 barias
1 kbar = 10 3 bars = 10 9 barias

En el Sistema Internacional, la unidad es el pascal (Pa): 1 pascal = 1 newton / m 2

Esta unidad es también pequeña, por lo que se usan sus múltiplos megapascal y gigapascal:
1 MPa = 10 6 Pa
1 GPa = 10 9 Pa

Puede calcularse que   1 Pa = 10 barias,   1 MPa = 10 bars   y    1 GPa = 10 kbars.

Una unidad de esfuerzo usada a veces en Geología es la atmósfera, que es el esfuerzo
ejercido sobre su base por una columna de mercurio de 76 cm de altura, que equivale 1’033 kilos
fuerza  por cada cm 2:

1 Atm = 1’033 kilos fuerza / cm 2

Corresponde aproximadamente a la presión atmosférica media al nivel del mar. Su
equivalencia es la siguiente: 1 Atm = 1’01337 bars que son aproximadamente 1 bar que se
corresponde con 0’1 MPa.

1.3.-TIPOS DE ESFUERZO: PRESION LITOSTATICA Y ESFUERZOS
DEBIDOS A FUERZAS DE SUPERFICIE

Dado que existen fuerzas del cuerpo y fuerzas de superficie, los esfuerzos causados por
esas fuerzas serán de distintos tipos. En Geología, nos interesan los esfuerzos causados en las
rocas por la gravedad y los que son causados por fuerzas independientes de la masa del cuerpo en
cuestión, es decir, fuerzas de superficie, tal como las habíamos definido previamente.

La gravedad crea el esfuerzo llamado presión litostática, que
es el esfuerzo que sufre un determinado punto de la Tierra debido al
peso de las rocas que tiene encima. Puede establecerse una
comparación con la presión hidrostática en los líquidos, que es igual
al esfuerzo creado por la columna de líquido que hay encima de un
determinado punto del mismo. La presión hidrostática es igual en
todas las direcciones, de forma que no sólo actúa en la vertical. Esto
puede comprobarse sumergiendo un pequeño globo esférico inflado
de gas en una piscina o tanque: el globo va perdiendo volumen al ser
sumergido, debido a la presión que ejerce el líquido, pero su forma
sigue siendo esférica, lo que indica que se comprime en todas
direcciones por igual.

La presión litostática se calcula mediante la fórmula:
    P

l 
 = ρ · g ·  z

Figura 1-2- Esfuerzo que
actúa sobre una superficie
inclinada.
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donde ρ  es  la densidad media de las rocas que hay por encima del punto, g  el valor de la
aceleración de la gravedad y z  la profundidad. P. Ej. a 1 km de profundidad, asumiendo una
densidad media de las rocas de 2’6 gr / cm 3,  la presión litostática será:

P
l 
= 2’6 gr / cm 3 · 981 cm / seg 2 · 10 5 cm = 2550’6 · 10 5  barias = 255 bars.

La presión litostática en la base de una corteza continental normal de unos 35 km de espesor
es, aproximadamente, de 10 kbars o 1 Gpa.

La presión litostática no suele ser de tipo hidrostático, salvo que las rocas se comporten
como líquidos, lo cual sucede en los magmas. En general, por tanto, el esfuerzo en la dirección
vertical al que está sometido un punto de la Tierra en profundidad, es igual a la presión litostática,
mientras que el esfuerzo en cualquier otra dirección, suele ser diferente. Las diferencias dependen
mucho de las propiedades mecánicas de las rocas y, así, a grandes profundidades, donde las rocas
están muy calientes y sometidas a una gran presión, se comportan casi como líquidos y, por ello,
las diferencias de presión en unas direcciones u otras son mínimas.

En general, se admite que las deformaciones son tan lentas en Geología, que puede
considerarse que en un instante dado, los cuerpos están en equilibrio. Puede, por tanto, aplicárseles
la tercera ley del movimiento de Newton, según la cual,  para un cuerpo en reposo o en movimiento
constante, para cada acción (fuerza) existe una reacción igual en magnitud y dirección y de sentido
contrario. Por lo tanto, se puede considerar siempre el esfuerzo como causado por una pareja de
fuerzas compuestas, tensionales o compresivas, o bien una cupla,  actuando sobre una superficie.
Esto vale para la presión litostática y para los esfuerzos causados por fuerzas de superficie.

Como se mencionó antes, la misma fuerza actuando sobre distintos planos crea distintos
esfuerzos. En la Fig.1-2  se ha representado una fuerza de superficie, F, que actúa sobre un cuerpo
rectangular. El esfuerzo que esa fuerza produce sobre una superficie  S  perpendicular a ella es Es
y el producido sobre otra superficie  S’  que forma con la fuerza un ángulo θ es  Es’ . Dado que el
esfuerzo es la relación entre la fuerza y la superficie sobre la que actúa:  Es = F / S,  la fuerza F
puede expresarse en función del esfuerzo que actúa sobre S:  F = Es · S.

El esfuerzo que actúa sobre S’ puede, ahora, expresarse en función del que actúa sobre S:

Es’  = Es · S / S’ ,   pero dado que   sen θ = S / S’,  puede escribirse que:

Es’ = Es · sen θ
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Obsérvese que el esfuerzo creado por la fuerza F es máximo para θ = 90° (sen θ = 1), es
decir, en los planos perpendiculares a su dirección de aplicación, y va decreciendo a medida que
disminuye θ. El esfuerzo causado por F sobre los planos paralelos a la dirección de aplicación de
la fuerza (θ  = 0°) es nulo.

Componentes del esfuerzo

Los esfuerzos causados por fuerzas de superficie son también magnitudes vectoriales, que
pueden componerse y descomponerse como tales. Naturalmente, sólo pueden componerse los
esfuerzos que actúan sobre un determinado plano y, de forma similar, cuando un vector esfuerzo
que actúa sobre un plano se descompone, las componentes obtenidas sólo actúan sobre ese plano.

En el caso general, un vector esfuerzo que actúa sobre un plano lo hace oblicuamente a él.
Un esfuerzo que actúe perpendicularmente a un plano se denomina esfuerzo normal, y uno que
actúe paralelamente a un plano, esfuerzo de cizalla. Un vector esfuerzo oblicuo puede
descomponerse en uno perpendicular al plano y en otro paralelo a él (Fig. 1-3). Esta descomposición
da lugar a las componentes del esfuerzo, que se llaman respectivamente normal y de cizalla y se
denotan con las letras griegas σ (sigma) y  τ (tau) respectivamente. Dado que vamos a operar
siempre con esfuerzos compuestos, el esfuerzo normal es el que tiende a comprimir o separar,
según sea compresivo o tensional, las dos partes del cuerpo que quedan a ambos lados del plano
sobre el que actúa. En cambio, el esfuerzo de cizalla tiende a romper el cuerpo por ese plano y a
desplazar las dos mitades del cuerpo una junto a la otra.

Las componentes de un esfuerzo E que actúa sobre un plano con el que forma un ángulo θ
son (Fig.1-3):

σ = E · sen θ   ,    τ  = E · cos θ

En el caso de la Fig.1-2, el esfuerzo  Es que actua sobre la superficie  S  sólo tiene componente
normal:

σs = Es  ,    τs = 0

El esfuerzo  Es’  que actúa sobre la superficie  S’  tiene las
siguientes componentes:

σs’ = Es’ · sen θ  = Es · sen 2 θ,    τs’ = Es’ · cosθ = Es· sen θ · cos θ

Figura 1-3- Componentes
del esfuerzo.



Tema 1- Esfuerzo
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-17-

Hasta aquí, hemos considerado sólo dos
dimensiones del espacio. Cuando se trabaja en un espacio
tridimensional, para cada plano puede definirse una
componente normal y una o varias de cizalla, puesto
que cada plano sólo tiene una dirección perpendicular e
él, pero tiene infinitas direcciones paralelas.

1.4.-ESTADO DE ESFUERZO. EL TENSOR
DE ESFUERZO Y EL ELIPSOIDE DE
ESFUERZO.

Cualquier punto del interior de la Tierra está sometido a un complejo sistema de esfuerzos.
Esto es debido a que sobre él actúa el peso de las rocas que tiene encima, que no sólo se aplica en
dirección vertical sino que es en cierto modo transmitido en todas la direcciones, aunque no
siempre con el mismo valor. Además, las rocas adyacentes pueden transmitirle fuerzas que pueden
provenir de causas diversas. El conjunto de fuerzas que actúan dan, a su vez, esfuerzos sobre
todos y cada uno de los planos que pasan por el punto. Puede considerarse que los esfuerzos que
actúan sobre cada plano se componen dando un único esfuerzo resultante. No obstante, dado que
por un punto pasan infinitos planos, habrá infinitos vectores esfuerzo actuando. Además, la
configuración de los esfuerzos puede variar de un instante a otro.

Se define estado de esfuerzo como el conjunto de los infinitos vectores esfuerzo que actúan
sobre los infinitos planos que pasan por un punto, en un instante dado. Esto no es ya una magnitud
vectorial, sino una cantidad física compuesta de infinitos vectores, que se denomina un tensor de
segundo orden.

Los tensores son cantidades físicas que expresan diferentes cosas. Los tensores de orden
cero son los llamados escalares, cantidades físicas que se expresan por un simple número, p. ej. la
temperatura en la habitación: T = 25 °C. Los tensores de primer orden son los vectores, cantidades
físicas que representan una intensidad, pero también una dirección en el espacio y un sentido.
Pueden ser expresados por un módulo y dos argumentos: el módulo expresa la intensidad y los
argumentos los ángulos que forma con dos de los ejes de coordenadas en el espacio. Una forma
más habitual de expresar un vector es por tres números que representan las coordenadas de sus
extremos respecto a un sistema de ejes cartesianos. P. ej. una fuerza expresada como F: (6, 3, 4)
es una fuerza cuya dirección en el espacio viene dada por las coordenadas de su extremo:  x = 6 ,
y = 3  ,  z = 4   (Fig.1-4) y cuya intensidad es:

F =  (6 2 + 3 2 + 4 2)1/2 = 7’81 unidades de fuerza.

Figura 1-4- Determinación de la posición e
intensidad de una magnitud vectorial..
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Las tres cantidades que definen el vector se denominan sus componentes.

Los tensores de segundo orden son cantidades físicas que representan, en general, infinitos
vectores o que expresan una propiedad que permite establecer una relación entre dos vectores. El
tensor de esfuerzo se encuentra entre los del primer tipo. En el capítulo siguiente mencionaremos
alguno de los del segundo tipo: los tensores de deformación.

Normalmente, un tensor de segundo orden necesita 9 cantidades o componentes para ser
definido. En el caso del tensor de esfuerzo, se eligen los tres planos, perpendiculares a cada uno
de los tres ejes cartesianos de coordenadas y se escogen, en cada plano, tres componentes del

vector esfuerzo que actúa sobre él: la
componente normal y las dos componentes de
cizalla que actúan según las direcciones
paralelas a los ejes de coordenadas paralelas al
plano (Fig.1-5). Las componentes se denotan
como σij  , donde i es el eje de coordenadas al
cual es perpendicular el plano en cuestión, y  j
es el eje al cual es paralela la componente. El
tensor de esfuerzos se expresa entonces como:

σxx  σxy σxz σxx  τxy  τxz
σij = σyx  σyy  σyz      ,         ó bien    σij = τyx  σyy  τyz

σzx  σzy  σzz τzx  τzy   σzz

Figura 1-6- Elipses de esfuerzos (en dos dimensiones) construidas uniendo los extremos de las colas (izquierda)
o puntas (derecha) de los vectores que actúan sobre los infinitos planos que pasn por un punto en un instante
dado.

Figura 1-5- Las nueve componentes de un estado de
esfuerzo.
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pues las componentes de cizalla, aquellas en las que i es distinto de j,  se denotan a menudo
con la letra τ. Las componentes se expresan simplemente por su intensidad, pues las orientaciones
de cada una son fijas y siempre paralelas a uno de los ejes de coordenadas. Si se cambia el sistema
de ejes cartesianos elegido, pero no el estado de esfuerzo, las componentes del tensor de esfuerzo
cambian, pero el tensor no cambia.
Es decir, las componentes sobre los
tres planos perpendiculares
cambian, pues al cambiar los ejes,
cambian los planos. Pero las 9
nuevas componentes expresan lo
mismo, sólo que en relación a otro
sistema de referencia.

En general, un estado de
esfuerzo puede ser representado por
una figura geométrica, que es la
superficie tridimensional que se
obtendría uniendo todos los
extremos de los vectores esfuerzo
que actúan sobre un punto en un
instante dado. Esta figura no es
irregular, como intuitivamente
podría parecer, sino que los estados de esfuerzo son tales que todos los vectores esfuerzo están
relacionados entre sí y sus extremos suelen definir la superficie de un elipsoide de tres ejes, en el
caso general. Esta figura se denomina elipsoide de esfuerzo. En dos dimensiones, la figura sería
una elipse (Fig.1-6).

Cada elipsoide de esfuerzo tiene tres ejes perpendiculares entre sí, que se llaman esfuerzos
principales, y las direcciones según las cuales actúan se denominan direcciones principales.
Uno de ellos es el mayor de todos los esfuerzos de ese particular estado, otro es el menor y el
tercero es un esfuerzo de valor intermedio entre los anteriores, que actúa según una dirección

Figura 1-7- Un elipsoide de esfuerzo triaxial y sus planos principales

Figura 1-8- Elipsoide triaxial poliaxial mostrando los esfuerzos
principales.
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perpendicular a los dos.  Se denotan como   σ1 ,  σ2 ,  σ3  , de forma que: σ1 sea mayor ó igual que
σ2  y que éste último sea así mismo mayor ó igual que σ3  (Figs. 1-7 y 1-8). Una propiedad
importante de los esfuerzos principales es que son siempre esfuerzos normales, es decir, son
perpendiculares al plano sobre el que actúan. Por tanto, los tres planos perpendiculares entre sí
que contienen a los ejes del elipsoide son aquellos sobre los que actúan los esfuerzos principales,
y se llaman planos principales del elipsoide de esfuerzo (Fig.1-7). Un corolario de lo anterior es
que los planos principales no experimentan nunca esfuerzos de cizalla. Si elegimos los ejes de
coordenadas de forma que sean paralelos a los ejes del elipsoide, el tensor de esfuerzos se reduce
a:

σ1    0      0
σij = 0      σ2    0

0       0    σ3

pues las componentes de cizalla son cero en ese caso. La magnitud y orientación de los esfuerzos
principales caracterizan completamente el estado de esfuerzo. No vamos a demostrar nada de lo
anterior, pero más adelante propondremos un ejercicio que permite visualizar que es cierto para el
caso, más sencillo, de que trabajemos sólo en dos dimensiones.

Clases de estado de esfuerzo

Los estados de esfuerzo se clasifican en uniaxial, biaxial y triaxial, según que dos, uno o
ninguno de los esfuerzos principales sea cero:

Estado de esfuerzo uniaxial: sólo existe un esfuerzo principal. La figura geométrica que
lo representa es un par de flechas  de igual magnitud y sentidos opuestos.

Estado de esfuerzo biaxial: sólo existen dos esfuerzos principales, p. ej.,  σ1 y  σ2. La
figura que lo representa es, en el caso general una elipse, formada por las puntas de todos los
vectores, si éstos son tensionales, o por el extremo de las colas si son compresivos (Fig.1-6). Si
σ1 =  σ2 , la figura geométrica es una circunferencia. Si  σ1 es compresivo y  σ2 es tensional,
entonces la figura que une las puntas o las colas no es una elipse y no puede hablarse de elipse de
esfuerzos en ese caso.

Estado de esfuerzo triaxial: existen tres esfuerzos principales:  σ1 ,  σ2  y   σ3 . La figura
es en este caso un elipsoide salvo que σ1 sea compresivo y  σ3 sea tensional, en cuyo caso no
puede hablarse de elipsoide de esfuerzo, aunque sí de estado y de tensor de esfuerzo. Los esfuerzos
triaxiales son los normales en la naturaleza y se subdividen en poliaxiales, axiales e hidrostáticos:

Estado de esfuerzo poliaxial:  σ1 > σ2 >  σ3 . Los tres esfuerzos principales son
diferentes y la figura que lo representa es un elipsoide de tres ejes (Fig.1-8).
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Estado de esfuerzo axial:  σ1 = σ2   o bien   σ2 = σ3 . Dos de los esfuerzos principales
son iguales y la figura que lo representa es un elipsoide de revolución, es decir, uno
cuya superficie puede ser generada girando una elipse al rededor de uno de sus ejes. En
este caso, hay infinitos planos principales: el perpendicular al eje de revolución y todos
los que lo contienen.
Estado de esfuerzo hidrostático:  σ1 = σ2 =  σ3 . Los tres esfuerzos principales son
iguales y la figura que lo representa es una superficie esférica. En este caso, los esfuerzos
en todas direcciones son iguales y todos son principales, es decir, todos actúan sobre
planos perpendiculares a ellos. Por tanto, en un estado de esfuerzo de este tipo, que es
el que se da en los fluidos en reposo, no hay ningún plano que esté sometido a esfuerzos
de cizalla. Esto es evidente pues, dado que los fluidos oponen muy poca resistencia a
los esfuerzos, si , p. ej. en un líquido en reposo hubiera planos sometidos a esfuerzos de
cizalla, se produciría un movimiento de líquido a ambos lados del plano, con lo que
dejaría de estar en reposo.

Los líquidos en movimiento pueden estar sometidos a esfuerzos de cizalla o, a la inversa, si
se somete a un líquido a esfuerzos de cizalla, se producirá un flujo en el mismo. Normalmente, el
flujo durará hasta que se alcancen de nuevo condiciones de equilibrio, momento en el cual el
estado de esfuerzo volverá a ser hidrostático en cada punto. El no poder ser sometidos a esfuerzos
de cizalla permanentes es una propiedad de los fluidos.

1.5.-CIRCULO DE MOHR PARA ESFUERZOS

Aunque en la naturaleza los estados de esfuerzo son siempre triaxiales, a menudo se trabaja
como si uno de los esfuerzos principales no contara para nada. No es que sea cero, sino que un
esfuerzo principal, p. ej.  σ3 , no influye para nada en los planos que lo contienen. Entonces, se
puede trabajar en el plano definido por los esfuerzos principales σ1 y  σ2  y calcular esfuerzos y

Figura 1-9- Cálculo de las componentes normal y de cizalla sobre in plano cualquiera en dos dimensiones.
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componentes de esfuerzo en los planos paralelos a σ3 , que aparecen en el plano definido por σ1

y σ2 como líneas rectas. Es decir, trabajamos en dos dimensiones en uno de los planos  principales
del elipsoide.

Vamos a calcular las componentes del esfuerzo normal y de cizalla,  σ  y τ , sobre un plano
cualquiera P en dos dimensiones (o que contiene al esfuerzo principal σ3), a partir del conocimiento
de los dos esfuerzos principales que actúan sobre ese plano. En la Fig.1-9 pueden apreciarse las
direcciones de los esfuerzos principales σ1  y  σ2 , así como su magnitud. La dirección de aplicación
de  σ1 forma con el plano P un ángulo θ y con su normal  un ángulo α.

Cada uno de los esfuerzos principales puede descomponerse en dos esfuerzos, actuando
sobre el mismo plano principal: uno de dirección paralela al plano P y otro perpendicular a él.

Las componentes perpendiculares a P son:     σ1 ·  cos α       y     σ2 · sen α
Las componentes paralelas a P son :               σ1 · sen α      y     σ2 · cos α
Para calcular las componentes  σ  y  τ sobre el plano P, necesitamos calcular las fuerzas que

originan los esfuerzos principales y sus componentes, para lo cual tenemos que multiplicar cada
esfuerzo por la superficie sobre la que actúa. Después, la suma de las fuerzas perpendiculares al
plano P, divididas por su superficie, nos darán la componente normal y la suma de las fuerzas
paralelas al plano P, divididas por su superficie, nos darán la componente de cizalla. Si el plano P
tiene una superficie S, entonces,  la  superficie  sobre  la  que  actúa   σ1  es S · cos α  y la
superficie  sobre  la  que  actúa   σ2  es  S · sen α . Según el razonamiento anterior:

σ = ( σ1 · cos α · S · cos α +σ2 · sen α · S · sen α) / S
τ = (σ1 · sen α · S · cos α - σ2 · cos  α · S · sen α) / S

 (obsérvese que en este último caso, las dos fuerzas que intervienen tienen sentidos contrarios
y, por tanto, deben restarse). Simplificando:

σ =  σ1 · cos 2 α  + σ2 · sen 2 α
τ  = (σ1 - σ2) · sen α · cos α

Se pueden poner esas ecuaciones en función del ángulo doble, utilizando las siguientes
igualdades trigonométricas:

sen α · cos α = 1/2 sen 2 α
sen 2 α = 1/2 (1- cos 2 α)
cos 2 α = 1/2 (1+ cos 2 α)

Sustituyendo en las dos ecuaciones de arriba estas expresiones se obtiene:
σ = 1/2 (σ1 + σ2) + 1/2 (σ1 - σ2)·  cos 2 α

τ  = 1/2 (σ1 - σ2) ·  sen 2 α
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Estas dos ecuaciones permiten calcular las componentes normal y de cizalla del esfuerzo
que actúa sobre un plano cualquiera en dos dimensiones, conociendo los esfuerzos principales.
Además, son la base para la construcción de un artilugio que permite efectuar esos cálculos de
modo gráfico y que se utiliza mucho en Geología Estructural: el llamado círculo o diagrama de
Mohr, inventado por el ingeniero alemán Otto Mohr en 1882.

La construcción gráfica parte de un par de ejes de coordenadas (Fig.1-10). En el de abscisas
se representan los esfuerzos normales y en el de ordenadas los de cizalla. Los esfuerzos principales,
al ser normales, se colocan sobre el eje de abscisas, con su valor correspondiente, y se calcula el
punto medio entre los dos, que equivale a su media aritmética:  1/2 (σ1 + σ2 ). Haciendo centro en
ese punto, se traza una circunferencia que pase por los esfuerzos principales σ1 y  σ2  y ese es el
círculo de Mohr. Su radio vale:  1/2 (σ1 - σ2). Cada punto de la circunferencia representa un
plano. El plano que forma con el eje σ1 un ángulo θ, se representa trazando el ángulo θ desde el

Figura 1-10- Círculo de Mohr para esfuerzos.

Figura 1-11- Convenio de signos para la utilización del círculo de Mohr. P es el plano..
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eje de abscisas, con su vértice en el esfuerzo principal σ1. También puede trazarse el ángulo  α,
que forma la normal al plano con σ1. Este ángulo se traza con el vértice en σ2 (Fig.1-10). La recta
obtenida al trazar el ángulo θ ó α corta a la circunferencia en un punto que representa las
componentes del esfuerzo en ese plano: su abscisa es la componente normal σ, y su ordenada la
de cizalla τ.

En efecto, aplicando relaciones trigonométricas (Fig.1-10) puede apreciarse que la abscisa
del punto es: 1/2 (σ1 +σ2) + 1/2 (σ1 - σ2).  cos 2 α  y su ordenada: 1/2 (σ1 - σ2).  sen 2 α, que son
los valores de  σ y τ obtenidos previamente. Para mayor claridad, en la Fig.1-10 se han representado
los ángulos θ  y α , así como los ángulos dobles 2 θ y 2 α, que son los ángulos centrales.

Para poder trabajar con el círculo de Mohr es necesario establecer un convenio de signos.
Nosotros utilizaremos el siguiente:

-Esfuerzos normales: los compresivos son positivos y los tensionales, negativos.
-Esfuerzos de cizlla: los senestros son positivos y los dextros son negativos. Se entiende

por esfuerzo de cizalla senestro, p. ej., al par de esfuerzos de cizalla que tiende a romper el cuerpo
en dos bloques y desplazar cada bloque hacia la izquierda del otro.

-Los esfuerzos positivos se proyectan en el lado positivo de los ejes de coordenadas y los
negativos en el lado negativo (Fig.1-11).

-El ángulo θ  se mide desde σ1 hacia el plano en cuestión, y el α desde σ1 hacia la normal al
plano (ver Fig.1-9). Sólo uno de ellos es necesario. Medidos en ese sentido, son
positivos cuando el sentido es antihorario y negativos cuando es horario.

-Para transladarlos al diagrama de Mohr, se parte del eje de abscisas y se sitúa el vértice
del ángulo en  σ2 si se trata de α  y en  σ1  si se trata de  θ. Desde el eje de abscisas hacia la otra
línea que define el ángulo, se va en sentido antihorario u horario según que el ángulo sea positivo
o negativo (Fig.1-11).

Figura 1-12- Componentes normal y de cizalla de un plano P que forma con el esfuerzo principal mayor un
ángulo de -60° (α =+30°) y orientación del plano y de las componentes obtenidas del círculo de Mohr.
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La Fig.1-12 muestra un ejemplo de proyección de un plano P en el círculo de Mohr. El valor
de θ es -60° y el de α es +30°. A la izda. puede apreciarse la orientación del plano con respecto a
los esfuerzos principales. Una vez obtenidos los valores de σp y τp en el círculo, pueden llevarse
sobre el plano, σp perpendicular y τp paralelo al mismo (izda. de la Fig.1-12) y, sumándolos
vectorialmente, calcular la resultante Ep. Hay que tener cuidado con los signos a la hora de llevar
las componentes sobre el plano: σP es positivo y, por tanto, compresivo, y τp es también positivo,
es decir, tiende a desplazar el bloque hacia la izquierda. La resultante puede también calcularse en
el propio círculo de Mohr sumando vectorialmente las componentes. Obsérvese que el ángulo φ
que forma la resultante Ep con el plano es , en este caso, horario si se mide desde el esfuerzo al
plano (ver a la izda. de la Fig.1-12), pero en el círculo de Mohr aparece como  antihorario. Esto
sucede siempre que el vector resultante se dibuje en el diagrama de Mohr desde P al origen de
coordenadas. La Fig.1-13 representa un caso parecido al anterior, pero ha sido concebida como
un ejercicio para aprender a manejar el círculo de Mohr y, al mismo tiempo, como una comprobación
gráfica de que los vectores resultantes que actúan sobre cada uno de los planos que pasan por un

Figura 1-13- Cálculo de la resultante sobre un plano cualquiera utilizando el círculo de Mohr
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punto definen una elipse con sus extremos. Tenemos un estado de esfuerzo en dos dimensiones en
el cual σ1 = 5 bars y está orientado horizontalmente  y σ2 = 2 bars y actúa en dirección vertical.
Se trata de calcular por medio del círculo de Mohr las componentes y el esfuerzo resultante que
actúa sobre varios planos, p. ej. los que tienen valores de θ = 0°, 15°, 30°, 45°, 60°, 75°, 90°, -15°,
-30°, -45°, -60°, y -75°. Una vez calculada la resultante, se lleva al plano que contiene σ1 y σ2 y
se dibuja, formando con el plano en cuestión el correspondiente ángulo φ. No olvidar que hay que
cambiar el sentido con respecto al que se obtiene directamente sobre el propio diagrama de Mohr
o bien obtener el vector como el dibujado a trazos, no desde P al origen sino desde σ a τ. En la
figura se ha calculado la resultante para el plano θ = +30° y se ha dibujado en el plano de los
esfuerzos principales como E30. Una vez dibujados los esfuerzos resultantes, hay que unir sus
extremos. Se comprueba así, en dos dimensiones, que el conjunto de los vectores que actúan
sobre los infinitos planos que pasan por el punto dibujan con sus extremos una elipse y que el
conjunto de esos infinitos vectores, es decir, el estado de esfuerzo, está perfectamente definido
sólo con los esfuerzos principales.

Además de permitir calcular las componentes y la resultante del esfuerzo que actúa sobre
un plano cualquiera, el círculo de Mohr resulta una manera cómoda y práctica de representar
estados de esfuerzo. La Fig.1-14 muestra cómo el círculo de Mohr sirve para representar distintos
tipos de estados de esfuerzo bidimensionales. Un estado hidrostático se representa por un punto,

Figura 1-15- Los dos planos que sufren el máximo esfuerzo de cizalla a 45° de σ1.

Figura 1-14- Representación de diversos estados de esfuerzo en dos dimensiones utilizando los círculos de Mohr.
a- tensión hidrostática, b- tensión general, c- tensión uniaxial, d- tensión y compresión, e- cizallamiento puro, f-
compresión uniaxial, g- compresión general, h- compresión hidrostática.
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pues todos los esfuerzos son iguales y todos son principales. Un estado uniaxial se representa por
un círculo que pasa por el origen, pues uno de los esfuerzos principales vale cero. Obsérvese que
en c,  σ1= 0  y  σ2  es negativo, mientras que en f, σ2 = 0  y   σ1 es positivo.  En ambos casos,  σ1

> σ2. En e se ha representado un estado particular denominado cizallamiento puro («pure shear»).
Para entender lo que esto significa, hay que acudir a la Fig. 1-15. Los planos que sufren un
esfuerzo de cizalla máximo son los que están representados  por los puntos más alto y más bajo
del círculo de Mohr, es decir, los que están a 45° de σ1 (2α = ±90°), que en la Fig. 15 se denominan
P y Q. En el caso de la Fig.14 e, esos dos planos tienen una componente de cizalla que es máxima,
pero su componente normal es cero (la abscisa de los puntos más alto y más bajo es cero). Por eso,
los planos a 45° sufren, en ese caso, un esfuerzo de cizalla puro, sin  componente normal. En valor
absoluto, el máximo esfuerzo de cizalla equivale al radio del círculo de Mohr.

La Fig.1-16 muestra un estado de esfuerzo triaxial poliaxial por medio de tres círculos de
Mohr, correspondientes a los tres planos principales del elipsoide. Obsérvese que, siempre, el
círculo correspondiente al plano que contiene a σ1y σ3 engloba a los correspondientes al plano de
σ1 y σ2 y al de σ2 y  σ3.

Figura 1-16- Estado de esfuerzos tridimensional representado por los tres círculosde Mohr correspondientes a
sus planos principales.

Figura 1-17- Descomposición de un estado de esfuerzo general compresivo.
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1.6.-ESFUERZO MEDIO Y DESVIATORIO

De una forma similar a los vectores, que pueden descomponerse en otros vectores, un estado
de esfuerzo puede descomponerse en otros estados de esfuerzo. La descomposición más utilizada
es la que divide un estado de esfuerzo cualquiera en dos estados diferentes, llamados esfuerzo
medio y esfuerzo desviatorio.

Esfuerzo medio es un estado de esfuerzo hidrostático cuyo valor es la media aritmética de
los esfuerzos principales:

 σm=  (σ1 + σ2 +  σ3)/3   y, en dos dimensiones:  σm=  (σ1 + σ2)/2
El esfuerzo medio se representa en el círculo de Mohr por un punto en el eje de abscisas. Si

se trabaja en dos dimensiones, ese punto es el centro del círculo de Mohr que representa el estado
de esfuerzo total.

Esfuerzo desviatorio es un estado de esfuerzo caracterizado por tres esfuerzos principales
cuyos valores son los siguientes:

 σ1'=  σ1 - σm =  σ1 - (σ1 + σ2 +  σ3)/3 =  (2σ1 -  σ2 -  σ3)/3
 σ2'=   σ2 - σm = σ2 - (σ1 + σ2 +  σ3)/3 =  (2σ2 -  σ1 -  σ3)/3
 σ3'=   σ3 - σm = σ3 - (σ1 +σ2 +  σ3)/3 =  (2σ3 -  σ1 -  σ2)/3

Figura 1-18- Campo de esfuerzos en el km más superior de la Tierra, representado por las trayectorias de esfuerzo
y algunas elipses de esfuerzo.

Figura 1-19- Trayectorias de esfuerzos teóricas en un bloque empujado lateralmente. El modelo pretende simular
las trayectorias de esfuerzo en un cabalgamiento.
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En dos dimensiones, los esfuerzos principales del esfuerzo desviatorio son:
 σ1'=  σ1 - σm =  σ1 - (σ1 + σ2)/2 = (σ1 - σ2)/2
 σ2'=   σ2 - σm = σ2 - (σ1 + σ2)/2 = (σ2 - σ1)/2

El esfuerzo desviatorio se representa por tres círculos de Mohr, uno para cada plano principal.
En dos dimensiones es un sólo círculo centrado en el origen de coordenadas (Fig.1-17).

El esfuerzo medio es la parte hidrostática del estado de esfuerzo, es decir, la que tiende a
producir cambios de volumen pero no cambios de forma. El esfuerzo desviatorio, en cambio, es la
parte del esfuerzo que tiende a producir distorsión. En la Fig. 1-17 puede verse cómo un estado de
esfuerzo bidimensional compresivo (a la izda.) se descompone en un esfuerzo medio (centro) más
un esfuerzo desviatorio (dcha.). Es importante anotar que el esfuerzo desviatorio tiene un esfuerzo
principal positivo y otro negativo y es, por tanto, uno de esos estados de esfuerzo que no admiten
ser representados por una elipse o un elipsoide. Obsérvese también que se trata de un estado de
tipo cizallamiento puro.

El esfuerzo medio se llama también a veces presión confinante, un término que expresa
muy bien su significado: a cualquier profundidad en la Tierra es siempre positivo y tiende a
reducir el volumen de las rocas. El esfuerzo medio es igual en cualquier dirección, dado que es
hidrostático. El esfuerzo desviatorio, en cambio, varía. Dado que es un estado de esfuerzo no
hidrostático, con su esfuerzo principal mayor positivo y el menor negativo, el esfuerzo en cualquier
dirección puede se positivo o negativo, es decir, compresivo o tensional. Todo esfuerzo en el
interior de la Tierra a partir de una pequeña profundidad (unas pocas decenas de metros) es
compresivo, debido a la presión litostática. Sin embargo, lo que determina si en una dirección
dada tenderá a producirse acortamiento o alargamiento es el esfuerzo desviatorio en esa dirección.
Si el esfuerzo desviatorio es negativo en una dirección, las rocas tenderán a estirarse en esa
dirección, aun cuando el esfuerzo total en esa dirección sea compresivo.

Figura 1-20- Dos ejemplos de trayectorias de sfuerzos curvas que incluyen puntos isotrópicos.
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Una cantidad que se usa a menudo es el llamado esfuerzo diferencial que es la diferencia
entre los esfuerzos mayor y menor:  σd=  σ1 - σ3 . Es el diámetro del círculo de Mohr correspondiente
al plano que contiene a los esfuerzos mayor y menor y, por tanto, es el doble del máximo esfuerzo
de cizalla posible en ese estado de esfuerzo.

1.7.-CAMPO Y TRAYECTORIAS DE ESFUERZOS

El estado de esfuerzo se define para un sólo punto en un instante. Dado que los cuerpos se
componen de infinitos puntos, hay que introducir un nuevo concepto que describa la situación, en
lo que a esfuerzo se refiere, para todo el cuerpo. Esto es el campo es esfuerzos: la distribución del
estado de esfuerzo en todos los puntos del cuerpo. Si el estado de esfuerzo es igual en todos los
puntos, se dice que el campo de esfuerzos es homogéneo. Esto implica que los esfuerzos principales
tienen igual orientación e intensidad en todos los puntos. Si esto no sucede, se dice que el campo
es heterogéneo o inhomogéneo.

La representación del campo de esfuerzos es difícil. Normalmente se representa sólo parte
de él, p. ej. las orientaciones de los esfuerzos principales en algunos puntos distribuidos en algunos
planos, a menudo la superficie terrestre o bien planos principales. Una forma usual de representar
las direcciones de los esfuerzos principales es mediante el uso de las trayectorias de esfuerzo:
líneas que son paralelas a las direcciones principales en cada punto. A menudo se utiliza una línea
gruesa para uno de los esfuerzos principales y una línea fina para el otro, en dos dimensiones. Las
trayectorias de esfuerzo correspondientes a dos esfuerzos principales son siempre perpendiculares
entre sí, pero pueden ser curvas. En la Fig.1-18 se ha representado el campo de esfuerzos en el
kilómetro superior de la Tierra. El esfuerzo σ1 (= σzz) es igual a la presión litostática y el σ2 (= σxx

ó  σyy) es siempre menor, debido a que las rocas no se comportan como líquidos. Se han representado
también algunas elipses de esfuerzo en las que se puede apreciar la relación entre los esfuerzos
principales mayor y menor.

La Fig.1-19 muestra las trayectorias de esfuerzos calculadas en el interior de un bloque
empujado por uno de sus lados que pretende simular el caso de un cabalgamiento horizontal.
Obsérvese que las trayectorias son paralelas y perpendiculares a la superficie en la misma superficie,
pero que hacia abajo se inclinan. Las trayectorias de esfuerzos son siempre paralelas y
perpendiculares a la superficie topográfica por una razón muy sencilla: la superficie no está sometida
nunca a esfuerzos de cizalla (los esfuerzos de cizalla transmitidos por corrientes de agua o aire
son despreciables) y, por tanto, la superficie es siempre un plano principal del elipsoide de esfuerzo.
La Fig.1-20 muestra dos ejemplos de trayectorias de esfuerzos curvadas. Pese a su curvatura, las
trayectorias correspondientes a dos esfuerzos principales son siempre perpendiculares entre sí en
cada punto. En configuraciones de este tipo es frecuente la existencia de puntos en los que los dos
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(o los tres) esfuerzos principales son iguales, es decir, puntos en los que el estado de esfuerzo es
hidrostático. Se llaman puntos isotrópicos y, si el valor de los esfuerzos es cero, se llaman puntos
singulares.
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El esfuerzo en la WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el
tema tratado:

Proyecto de elaboración del mapa de esfuerzos de la Tierra (The World Stress Map Project).
Esta página esta mantenida por  “Geophysical Institute of Karlsruhe University” y posee mapas
de los esfuerzos medidos en diferentes partes del mundo incluida la península ibérica.

http://www-wsm.physik.uni-karlsruhe.de/

VAN DER PLUIJM B.A. y MARSHACK, S. (1997).- Earth Structure, an introduction to Structural Geology

and Tectonics. McGraw-Hill. 495 pp.

ZOBACK, M.L. (1992).- First and second order patterns in the lithosphere: The World Stress Map project.

Journal of Geophysical Research, 97, 11703-11728.
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Este mapa representa el estado de esfuerzos en la corteza terrestre, mostrando las trayectorias de
esfuerzos en cada una de las placas tectónicas. Las flechas convergentes indican compresión (fallas
inversas), mientras que las divergentes indican extensión  (fallas normales). Cuando hay flechas
convergentes y diviergentes en un mismo punto, indican la existencia de fallas de salto en dirección.
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2.-DEFORMACIÓN
2.1.-DEFINICION Y TIPOS

Definimos deformación como cualquier cambio en la posición o en las relaciones
geométricas internas sufrido por un cuerpo como consecuencia de la aplicación de un campo de
esfuerzos y explicamos que una deformación puede constar de hasta cuatro componentes:
translación, rotación, dilatación y distorsión. En el caso general, una deformación las incluye a
todas, pero deformaciones particulares pueden constar de tres, dos o una de las componentes.

Las deformaciones son causadas por esfuerzos, de forma que ambos conceptos están ligados
por una relación de causa a efecto. Aparte de ser conceptos distintos, hay una diferencia en el
tratamiento de unos y otras que merece la pena destacar: los esfuerzos se definen y se analizan
para un instante dado, mientras que las deformaciones miden cambios producidos en un intervalo
de tiempo y se analizan comparando un estado final con uno inicial.

Las dos primeras componentes de la deformación producen cambios en la posición del
cuerpo, pero no de su forma ni de sus relaciones geométricas internas. Ante deformaciones de ese
tipo, el cuerpo se mueve como un objeto rígido y, por ello, se llaman deformaciones de cuerpo
rígido o movimientos rígidos. Las dos últimas componentes producen cambios en la forma y/o

Lengua del glaciar Malaespina
(Alaska) donde se pueden
apreciar las dramáticas
deformaciones que pueden sufrir
algunos materiales (hielo) en la
superficie terrestre. (Foto
N.A.S.A)
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Figura 2-1- Las cuatro componentes de la deformación ilustradas con la cabeza de un trilobite junto a un
trilobite completo deformado.

en las relaciones geométricas internas. Por ejemplo, una dilatación no cambia la forma, pero
aproxima o aleja unas partículas y otras, con lo que las relaciones geométricas internas resultan
modificadas. La distorsión cambia la forma general del cuerpo y sus relaciones geométricas internas.
Las partículas se alejan o se aproximan y las líneas cambian el ángulo que forman entre sí. Esto
produce translaciones y rotaciones dentro del cuerpo que ya no se está comportando rígidamente.
Por tanto, estas translaciones y rotaciones son diferentes de las que producen una translación o
rotación de todo el cuerpo y que llamábamos movimientos rígidos, y se engloban dentro del
término deformación interna (“strain”).

La Fig.2-1 muestra las distintas componentes de la deformación con el ejemplo de la cabeza
de un trilobite. En la parte superior se muestra una translación rígida, en el centro, de izda. a
dcha.,  una rotación rígida, una distorsión y una dilatación y debajo una deformación general con
las cuatro componentes. Obsérvese que en el caso de la rotación rígida, todas las líneas del fósil
han girado el mismo ángulo con respecto a una referencia externa, p. ej., una línea horizontal,
mientras que en la distorsión, la línea de simetría central y su normal, han dejado de formar un
ángulo de 90°, lo que implica que han girado un ángulo distinto. Esto se aprecia mejor en el caso
de la deformación general, en la parte inferior de la figura.

La deformación interna puede clasificarse atendiendo a distintos criterios. El primero de
ellos es la continuidad: si una  deformación interna no separa ningún par de puntos materiales que
estuvieran juntos antes de la deformación se dice que es continua o afín.  En el caso contrario se
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denomina discontinua o no afín (Fig.2-2). Este último caso implica que han intervenido
discontinuidades, bien porque han sido creadas por la deformación en cuestión, bien porque ya
existían y han sido utilizadas por la deformación.

Otro criterio que se utiliza para clasificar la deformación interna es el de los resultados
físicos. Según él, se clasifica en frágil y dúctil. La deformación frágil (“brittle”) es la que produce
rotura, mientras que la deformación dúctil (“ductile”) se realiza sin que el cuerpo se fracture. Es
obvio que la deformación frágil es discontinua y que la dúctil es continua. La deformación dúctil

puede subdividirse en elástica y permanente. Deformación elástica es aquella en la cual se produce
deformación por aplicación de un campo de esfuerzos pero si los esfuerzos se retiran, la deformación
se pierde, recuperando el cuerpo su forma original. Las deformaciones plástica y viscosa son
dos tipos de deformación continua en los que ésta permanece aun cuando el esfuerzo sea retirado,
por lo que se denomina deformación permanente.

Figura 2-2- Deformación continua o afín (arriba) y discontinua o no afín (abajo).

Figura 2-3- Deformación homogénea e inhomogénea.
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Según la geometría del resultado de la deformación interna, ésta se clasifica en homogénea
e inhomogénea o heterogénea. En una deformación homogénea, las líneas que eran rectas antes
de la deformación siguen siéndolo después y las rectas paralelas siguen siendo paralelas (Fig.2-
3). En una deformación inhomogénea las condiciones anteriores no se cumplen. La Fig.2-4
representa el plegamiento de dos capas. La deformación en este caso es continua e inhomogénea.
Los flancos de los pliegues han experimentado una rotación rígida y, además, una cierta distorsión,
marcada por la diferencia entre la forma cúbica del pequeño elemento dibujado en la capa superior
y el paralelepípedo en el que se ha transformado. Obsérvese que ese pequeño elemento ha sufrido
un desplazamiento desde su posición inicial, que se ha expresado por un vector.

Cualquier deformación puede especificarse por los desplazamientos experimentados por
los puntos del cuerpo. Se define vector desplazamiento como el vector que une la posición de un
punto antes y después de la deformación. Ese vector no indica el camino seguido por el punto,
sino que se limita a relacionar sus posiciones inicial y final. La Fig.2-5 muestra el vector

Figura 2-4- Deformación por plegamiento de dos capas. La deformación es continua e inhomogénea. Se ha
dibujado un pequeño elemento cúbico en el estadio indeformado para apreciar la distorsión. El vector
desplazamiento para un punto de ese elemento ha sido también representado.
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desplazamiento de G.H. Davis desde su casa a la Universidad de Arizona, donde trabaja y, como
puede apreciarse, no especifica el recorrido. La Fig.2-6 muestra el vector desplazamiento de la
India para el intervalo de los últimos 71 m.a., que tampoco especifica su recorrido. La trayectoria
en ambos casos podría representarse por una línea curva o quebrada que uniese las sucesivas
posiciones de un punto, tal como la dibujada a trazos en la Fig.2-6. Naturalmente, para cada punto
puede trazarse un vector desplazamiento. La diferencia entre el vector desplazamiento de un
punto y la trayectoria seguida por un punto puede verse también en la Fig.2-7. El conjunto de los
vectores desplazamiento para todos los puntos del cuerpo definen lo que se llama un campo de
desplazamiento. La Fig.2-8 muestra los campos de
desplazamiento de una deformación homogénea y de una
inhomogénea.

La Fig.2-9 muestra distintos tipos de deformación. La
cuadrícula con líneas finas representa el estado indeformado
y la de líneas gruesas el estado deformado. A representa una
translación rígida,  B una rotación rígida, C, D y E
deformaciones internas homogéneas y F una deformación
interna inhomogénea. Obsérvese que en C,  algunas líneas
han girado y otras no y que en E, las dos familias de líneas
de la cuadrícula han girado pero lo han hecho en sentidos
diferentes. Hay líneas que han experimentado una rotación,
pero no ha sido una rotación rígida, pues no todas han girado
lo mismo. La Fig.2-10 muestra los campos de desplazamiento
correspondientes a las deformaciones de la Fig.2-9.
Obsérvese que todos los vectores son iguales en el caso de la
translación rígida. Se dice en ese caso que el campo de

Figura 2-5- Vector desplazamiento de la deformación por traslación que experimenta George H. Davis cada
vez que va a su trabajo en el Departamento de Geología de la Universidad de Arizona. La deformación interna
en el interior del autobus no ha sido representada.

Figura 2-6- Vector desplazamiento
(flecha) y trayectoria (línea de puntos)
de un punto de la India en los últimos
71m.a.
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Figura 2-7- Vector desplazamiento y trayectoria de un punto material en una deformación inhomogénea (arriba)
y campo de desplazamiento para una superficie de esa misma deformación.

Figura 2-8- Campos de desplazamiento para una deformación homogénea (arriba) e inhomogénea (debajo).
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desplazamiento es homogéneo. Todas las demás deformaciones representadas tienen campos de
desplazamiento heterogéneos, aun cuando la deformación interna sea homogénea, como en C, D
y E.

La actuación de campos de esfuerzos suficientemente grandes de forma prolongada puede
provocar la deformación permanente de las rocas, la cual se va acumulando a lo largo del proceso.
Se habla de deformación progresiva, un concepto que engloba prácticamente a cualquier
deformación natural. Dado que las deformaciones tratan sobre cambios producidos a lo largo de
un tiempo y se analizan comparando dos estados,  se definen tres nuevos conceptos según la
cantidad de deformación interna acumulada. Deformación finita es la experimentada a lo largo
de todo el proceso y, por tanto, es la que se analiza comparando los estados inicial y final.

Figura 2-9- Seis tipos diferentes de deformación. A-translación, B- rotación. C, D y E - deformación interna
homogénea, F- deformación interna inhomogénea.
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Deformación infinitesimal se refiere a incrementos de deformación interna infinitamente
pequeños. La integración de todos esos incrementos infinitesimales daría la deformación finita.
Cuando los incrementos son finitos, pero representan sólo una parte de la deformación, se habla
de deformación incremental. Otros tipos de deformación se irán viendo más adelante, a lo largo
del capítulo, conforme se vayan definiendo nuevos conceptos.

2.2.-MEDIDA Y REPRESENTACION DE LA DEFORMACION INTERNA

Las deformaciones del cuerpo rígido se miden por parámetros que expresan el cambio de
posición: la translación rígida por la distancia recorrida por el cuerpo y la rotación rígida por el
ángulo que éste ha girado. La deformación interna utiliza parámetros de tres tipos diferentes,
que miden respectivamente cambios en la longitud de las líneas, cambios en los ángulos y cambios
en volumen. Los principales de esos parámetros se describen a continuación.

Figura 2-10- Campos de desplazamiento para los seis tipos diferentes de deformación de la figura anterior. A-
translación, B- rotación. C, D y E - deformación interna homogénea, F- deformación interna inhomogénea.
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Para expresar los cambios en la longitud de las líneas, es decir, la deformación longitudinal,
se utilizan la elongación o extensión, el estiramiento, la elongación cuadrática y la deformación
natural o logarítmica. Elongación o extensión es el cambio en longitud de una línea en relación
con el estado indeformado y la fórmula que la expresa es (Fig.2-11):

e = (lf-l0)/ l0  = ∆l/ l0 ,
donde l0 es la longitud inicial de la línea y lf la longitud final. P. ej., una línea que midiera

originalmente 1 metro y después de la deformación midiera un metro y medio,  habría sufrido una
elongación  e = (1’5 - 1)/1 = 0’5   ó, lo que es lo mismo, del 50%. Las elongaciones positivas
implican aumento en la longitud de las líneas y las negativas disminución. Se habla a menudo de
alargamiento y acortamiento respectivamente.

Figura 2-11- Arriba, cálculo de la elongación y elongación cuadrática de una línea. Abajo, ejemplo de una
deformación elástica con el cálculo de la elongación en los diferentes estadios.
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Estiramiento de una línea es la relación entre sus longitudes inicial y final:
S = lf/ l0 . Se comprueba fácilmente que S = (1 + e).

Se llama elongación cuadrática al cuadrado del estiramiento:
λ = S2 = (lf/ l0)

2 = (1 + e)2 .
La deformación natural o logarítmica se define como el logaritmo natural o neperiano

del estiramiento:
ε = ln (1 + e) = 1/2 ln λ .

 El fundamento es que que si consideramos incrementos infinitesimales de deformación, la
elongación viene dada por: e = dl/l . Integrando todos los incrementos infinitesimales se obtiene:

lf

   dl/l  =   ln (lf/ l0)  =  ln (1 + e) = ε  .
l0

Los cambios en los ángulos, o deformación angular, se expresan por el ángulo de cizalla
y valor de la cizalla. El ángulo de cizalla  se define, a partir de dos líneas que eran inicialmente

perpendiculares, como la deflección experimentada por ese
ángulo recto, es decir, por lo que se han apartado ambas líneas
de su perpendicularidad inicial. Se suele denotar con la letra
ψ, y su significado puede apreciarse en la Fig.2-12. Las líneas
mediana y de charnela del fósil de un braquiópodo son
perpendiculares inicialmente. Después de la deformación
(debajo), la mediana (línea de trazos) ha girado un ángulo y
con respecto a la normal a la charnela (línea de trazos y
puntos). Se dice entonces que la mediana se ha cizallado  ese
ángulo o que ha sufrido un cizallamiento de ese ángulo. El
valor de la cizalla es la tangente del ángulo de cizalla:

γ = tg ψ .

Figura 2-12- Medida de la deformación
angular utilizando el fósil de un
braquiópodo.

Un belemnite fósil como éste puede represental la deformación finita lineal de una roca. Los fragmentos oscuros
corresponden al fósil que ha sido fracturado. Los fragmentos resultantes, unidos por fibras minerales, han sido
separados dando lugar a un fósil mucho más largo que el original.
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Este parámetro también puede dar una
idea de cómo se han desplazado una serie de
líneas paralelas unas con respecto a otras
(Fig.2-13). De hecho, el ángulo ψ en la figura
es el ángulo de cizalla de las líneas paralelas
a la capa punteada.

Los cambios en volumen se miden con
la dilatación, que es la relación entre el
cambio de volumen y el volumen inicial:

D = (Vf - V0)/ V0 = ∆ V/V0 .
En general, las dilataciones que se

producen durante una deformación natural son negativas, es decir, las rocas suelen perder volumen
al deformarse.

Incluso cuando la deformación interna es inhomogénea, se puede elegir un fragmento de
roca lo suficientemente pequeño como para que en él pueda considerarse homogénea. La cantidad
física que expresa cualquier deformación interna homogénea debe incluir información sobre lo
que les ha sucedido a las infinitas líneas que contiene el cuerpo deformado, sus elongaciones y
cizallamientos. Esa cantidad es un tensor de segundo orden que puede ser representado
geométricamente por un elipsoide, llamado de deformación. El elipsoide de deformación se
define como la forma que adquiere una esfera de radio unidad al ser sometida a una deformación
interna homogénea. Cada elipsoide de deformación tiene tres ejes, perpendiculares entre sí, que
se denominan ejes de la deformación y
que se denotan con las letras X, Y, Z, de
forma que, por convenio, X es mayor o
igual que Y, el cual es mayor o igual
queZ (Fig.2-14). El eje X es la línea más
larga y el Z la más corta. El eje Y es la
línea perpendicular a los ejes X  y  Z
que, a su vez, son perpendiculares entre
sí.

Las direcciones de los ejes se
denominan direcciones principales de
deformación y son perpendiculares
entre sí. Los tres planos perpendiculares
entre sí que las contienen se llaman

Figura 2-13-Ángulo de cizalla de la estratificación en el flanco
de un pliegue.

Figura 2-14- Elipsoide de deformación.
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planos principales de la deformación. Una propiedad de las direcciones principales es que
antes de la deformación también eran líneas perpendiculares entre sí.

Dado que se parte de una esfera de radio unidad, las longitudes de los ejes de la deformación
son las longitudes de líneas cuya longitud inicial era la unidad. Por tanto, son iguales a los
estiramientos de las líneas paralelas a ellos, o a la raíz cuadrada de sus elongaciones cuadráticas.
Denotando a los estiramientos, elongaciones y elongaciones cuadráticas según los ejes mayor,
intermedio y menor de la deformación con los subíndices x, y, z respectivamente:

X = Sx = (1 + ex ) =  (λx )1/2, Y = Sy = (1 + ey ) = (λy  )1/2
 ,   Z = Sz =

(1 + ez ) =  (λz )1/2.  Debido a esas equivalencias, los ejes de la deformación
se denotan a menudo como Sx, Sy, Sz,  ó como (λx )1/2, (λy )1/2, (λz)1/2, ó
incluso como lx , ly , lz, aunque esos valores representan el cuadrado de
los valores reales de los ejes del elipsoide. Otras veces, los subíndices
empleados son 1,2 y 3 y los ejes de la deformación se denotan como S1,
S2, S3, (λ1 )1/2, (λ2 )1/2, (λ3 )1/2, ó como λ1, λ2, λ3.

Para conocer el valor absoluto de los ejes principales hay que
conocer su longitud inicial. Como esto no suele ser posible, a menudo
se trabaja, no con los valores absolutos de los ejes, sino con valores
relativos. Dado que S = lf/ l0 , donde la incógnita es l0, si dividimos, p.
ej., Sx/ Sy, las l0 de ambos estiramientos sobran y la relación se obtiene
sólo con las lf, que se pueden medir. Por eso, se usan a menudo las

relaciones X/Y, X/Z e Y/Z. Esas relaciones pueden obtenerse analizando objetos pretectónicos
deformados, es decir, objetos que ya estaban en la roca antes de que se produjera la deformación.
También hay algunos otros métodos que no precisan de la existencia de tales objetos y que son de
aplicación sólo en casos particulares.

Ningún eje de la deformación puede valer cero, pues eso implicaría un acortamiento  del
100%, que es imposible. Por tanto, para todas las deformaciones homogéneas puede definirse un
elipsoide de tres ejes. Lo que si es posible es que la elongación sea cero en alguna dirección: en

Figura 2-15- Circunferencia inicial y elipse de deformación correspondiente al plano XZ.

Figura 2-16-Las dos secciones
circulares de un elipsoide de
tres ejes..
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Figura 2-17- Deformación homogénea de un trilobite y la correspondiente elipse de deformación finita junto
con un ejemplo natural.

Figura 2-18- Deformación homogénea de un grupo de braquiópodos (izquierda) y elipse de deformación asociada.
El estado indeformado se muestra a la derecha.
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ese caso, el estiramiento será igual a uno, es decir, esa línea tendrá una longitud final, después de
la deformación, igual a la longitud inicial. Las elongaciones de los ejes se denominan principales.
De acuerdo con los valores de los ejes de la deformación, ésta puede clasificarse en tres tipos:

Deformación uniaxial es aquella en la cual dos de los ejes de la deformación valen 1, lo
que implica que sólo ha habido elongación en una de las direcciones principales.

Deformación biaxial es aquella en la que uno de los ejes de la deformación vale 1. Cuando
esto sucede, lo normal es que el eje que vale 1 sea el intermedio (Y) y, en ese caso, se dice que la
deformación es de tipo plane strain (deformación plana en traducción literal).

Deformación triaxial se da cuando ninguno de los ejes vale 1 ó, lo que es lo mismo,
cuando ninguna de las tres elongaciones principales vale cero.

A menudo se trabaja sobre superficies planas y la deformación en ellas se representa por la
elipse de deformación, que es la forma que adquiere una circunferencia al ser deformada
homogéneamente. De hecho, la elipse de deformación en un plano es la intersección del elipsoide

Figura 2-19- Superposición de nueve incrementos idénticos de deformación a una cuadrícula.

Figura 2-20- Elipses de deformación finita correspondientesa a la figura 2-19.
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tridimensional con ese plano. En la Fig.2-15 se ha
representado la elipse de deformación en uno de los
planos principales, el plano XZ, así como los valores
de sus ejes. No todas las secciones de un elipsoide son
elipses, pues cada elipsoide tiene una o dos secciones
circulares. Eso quiere decir que en los planos del cuerpo
deformado paralelos a ella no se apreciaría distorsión,
y todos los ángulos originales entre líneas de ese plano
se habrían preservado. Sin embargo, las líneas podrían
haberse alargado o acortado todas por igual. Los
elipsoides de revolución, es decir, aquellos que tienen
dos ejes iguales, sólo tienen una sección circular, la que
contiene a los ejes iguales y que es perpendicular al eje
diferente. Los elipsoides de tres ejes tiene siempre dos
secciones circulares que no coinciden con ninguno de
los planos principales (Fig.2-16).

Ahora que se ha introducido el concepto de elipse
de deformación, es conveniente poner algunos ejemplos
que ilustren su significado. La Fig.2-17 muestra un

trilobite sin deformar y deformado, junto con la elipse de la deformación causante de su distorsión.
La dirección X es la del eje mayor de la elipse y el ángulo y es el ángulo de cizalla para la línea
mediana del fósil. La Fig.2-18 muestra un grupo de braquiópodos antes y despues de una
deformación homogénea, así como la elipse de deformación y el ángulo de cizalla para uno de
ellos. La Fig.2-19 muestra diversos intervalos en una deformación progresiva. El incremento de
deformación entre cada dibujo es el mismo y es, por tanto, igual al que hay entre el instante t0 y el
t1. En la Fig.2-20 se ha representado la elipse de deformación finita en cada uno de los nueve
instantes a lo largo del proceso deformativo,  t1 a t9 y la circunferencia inicial, en t0. La elipse de
deformación incremental es la misma para todos los incrementos y es igual a la del instante t1.

Para los demás intervalos, la elipse incremental no se ha
dibujado.

La relación entre la deformación finita e
infinitesimal puede apreciarse en la Fig.2-21. La
circunferencia original se ha representado a trazos en
cada dibujo. Allí donde la circunferencia y la elipse de
deformación se intersectan, definen un par de líneas que
no han sufrido deformación longitudinal: su longitud es
la misma antes y después de la deformación. Puede

hablarse, por tanto, de líneas sin deformación

Figura 2-21- Elipses de deformación finita e
infinitesimal

Figura 2-22- Líneas sin deformación longitu-
dinal finita
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longitudinal, finita o infinitesimal. Las primeras son las que tienen la misma longitud antes y
después de la deformación y las últimas las que no han modificado su longitud en un incremento
concreto de deformación infinitesimal. Las líneas sin deformación longitudinal separan dos campos
en cada caso: el campo del acortamiento (en blanco), en el cual todas las líneas se han acortado,
aunque unas más que otras, y el campo del alargamiento o estiramiento (en gris), en el que todas
se han alargado. Las líneas sin deformación finita para una deformación en tres dimensiones
pueden apreciarse en la Fig.2-22.

La deformación interna puede clasificarse de acuerdo con la forma del elipsoide de
deformación. Se utiliza para ello un gráfico y un parámetro propuestos por Flinn en 1956. El
gráfico consiste en dos ejes de coordenadas. En el de ordenadas se representa la relación:

a = Sx/ Sy , y en el de abscisas b = Sy / Sz , es decir, las relaciones entre el eje mayor e
intermedio y entre el intermedio y menor respectivamente. El parámetro, denominado K, se define
como:

K = (a - 1)/(b - 1). De acuerdo con su valor, se definen 5 tipos de elipsoides:
Tipo 1: K = 0. Son elipsoides llamados oblatos. Son elipsoides de revolución, con los

dos ejes mayores iguales:  X = Y > Z. Su forma es, por tanto, parecida a la de una galleta, hogaza
o panqueque y en el gráfico de Flinn vienen representados por puntos sobre el eje de abscisas.

Figura 2-23- Gráfico de Flinn.
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Tipo 2: 1 > K > 0. Se denominan aplastados y se representan en el área entre el eje de
abscisas y la bisectriz de los ejes de coordenadas.

Tipo 3: K = 1. Se llaman intermedios y se representan a lo largo de la bisectriz del
gráfico. En ellos, X/Y = Y/Z. Cuando no se ha producido pérdida de volumen durante la
deformación, estos elipsoides representan una deformación de tipo “plane strain”. En efecto, si
no ha habido dilatación, Sx. Sy. Sz = 1, pues  las longitudes iniciales de esas líneas eran la unidad
y definían un cubo de lado unidad cuyo volumen, igual a una unidad cúbica, no ha cambiado. Si
la deformación fue de tipo “plane strain”, Sy = 1 y la ecuación primera se simplifica: Sx. Sz = 1.
Sustituyendo en la fórmula de K y operando:

K = [( Sx / Sy)-1]/ [ ( Sy/ Sz)-1 ] = [( Sx. Sz) - ( Sz)]/ [1 - Sz] =  1.
Tipo 4: × > K > 1. Se denominan alargados o constricionales y se representan entre la

bisectriz y el eje de ordenadas.
Tipo 5: K =  ×. Se llaman prolatos. Son elipsoides de revolución, con los dos ejes

menores iguales:  X > Y = Z. Su forma es, por tanto, parecida a la de un cigarro puro y en el
gráfico de Flinn vienen representados por puntos sobre el eje de ordenadas.

El gráfico de Flinn se muestra en la Fig.2-23. El origen de los dos ejes de coordenadas no
es el cero sino el uno, y representa una deformación cero en la cual el elipsoide sería una esfera.
En lugar de elipsoides se han dibujado paralelepípedos rectángulos, pudiendo el lector imaginarse
el elipsoide inscrito en cada uno de ellos. Los 5 tipos de elipsoides que se definen a partir del
parámetro K de Flinn se han representado en la Fig.2-24, junto con las líneas sin deformación

Figura 2-24- Los cinco tipos de elipsoide con las líneas sin deformación longitudinal finita.
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longitudinal finita en ellos y la superficie que las contiene. Obsérvese que esas superficies no
siempre son cónicas, como en la Fig.2-22 y que en un caso, el de “plane strain” (tipo 3), son dos
planos que coinciden con las secciones circulares del elipsoide.

2.3.-TIPOS ESPECIALES DE DEFORMACION INTERNA

Según que los ejes de la deformación giren o no en el transcurso de la misma, la deformación
se clasifica en rotacional y no rotacional. Un ejemplo de deformación no rotacional es el de las
Figs.2-19 y 2-20. En la última puede apreciarse que el eje mayor de la elipse finita, por ejemplo,
tiene siempre la misma orientación a lo largo de la deformación progresiva. Obsérvese que las
líneas de la cuadrícula sí giran en todos los incrementos (Fig.2-19). Los ejes de la deformación,
en cambio, no giran y, además, son las únicas líneas que no lo hacen. Deformación rotacional
puede darse si existe una distorsión y, además, una rotación rígida simultánea. Sin embargo, la
rotación rígida no es imprescindible, como luego veremos, y existen deformaciones rotacionales
que no la incluyen.

La deformación interna puede clasificarse también en dos tipos según que los ejes de la
deformación permanezcan fijos o no a las mismas partículas materiales. Se define  deformación
coaxial como aquella en la que sí permanecen fijos y  deformación no coaxial como aquella en
la que no permanecen fijos. Para entender lo que ésto significa, supongamos que en una roca que
está sufriendo una deformación interna homogénea, existe un objeto pretectónico esférico, por

Figura 2-25- Tres casos de cizallamiento puro (a, b y c) y un cizallamiento simple (d). El estado inicial es el cubo
blanco y el estado deformado es el paralelepípedo sombreado.



Tema 2- Deformación
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-53-

ejemplo, un nódulo o un oolito. Desde el primer incremento
de deformación, el objeto se transforma en un elipsoide cuya
forma es la del elipsoide de deformación. La línea más larga
en él es paralela al eje X y la más corta al eje Z y ambas
líneas coinciden con unas partículas materiales determinadas.
Si a lo largo de los sucesivos incrementos, esas líneas
materiales son siempre la más larga y más corta
respectivamente, la deformación es coaxial, como en el
ejemplo de las Figs.2-19 y 2-20. En caso contrario, la
deformación es no coaxial.

Una deformación coaxial puede ser rotacional o no rotacional. En general, si una deformación
coaxial es rotacional, se debe a que va acompañada de una rotación rígida. Una deformación no
coaxial es, prácticamente siempre, rotacional, tanto si va acompañada de rotación rígida como si
no. Cualquier distorsión puede obtenerse por una combinación de dos mecanismos que se
denominan cizallamiento puro y cizallamiento simple y que vamos a describir con detalle.

El cizallamiento puro (“pure shear”) es una deformación coaxial y, en sí misma, no rotacional
(aunque puede existir una rotación rígida simultánea). El término deriva de un estado particular
de esfuerzo, que recibe el mismo nombre y que fue descrito en el capítulo anterior, que consiste
en que el esfuerzo mayor es compresivo y el menor tensional y de la misma intensidad en valor
absoluto, lo que provoca que los planos a 45° del esfuerzo mayor sólo sufran esfuerzos de cizalla.
En deformación, el término tiene otro significado: es cualquier deformación que produzca distorsión
sin pérdida de volumen y que sea coaxial. Se produce acortamiento al menos en una dirección
principal y alargamiento al menos en otra, estando éstas direcciones siempre fijas a las mismas
partículas materiales. La Fig.2-25 incluye tres tipos distintos de cizallamiento puro. En (a) hay
acortamiento en dos direcciones principales y alargamiento en una, en (b) hay acortamiento en
una dirección y alargamiento en dos y en (c) hay acortamiento en una y alargamiento en otra. Los
elipsoides de deformación correspondientes serían prolato en (a), oblato en (b) e intermedio de
tipo “plane strain” en (c). Obviamente, un estado de esfuerzo de tipo cizallamiento puro, con
esfuerzos de la intensidad suficiente y mantenido constante a lo largo de la deformación, daría
lugar a una  deformación de tipo cizallamiento puro, pero éste no es el único caso posible:
muchos otros estados de esfuerzo pueden dar lugar a una deformación de este tipo.

El cizallamiento simple (“simple shear”) es una deformación rotacional y no coaxial que
transforma un cubo en un paralelepípedo no rectángulo como el mostrado en la Fig.2-25 (d). En
una deformación de este tipo, todos los vectores desplazamiento son paralelos entre sí (ver Figs.
2-9 C y 2-10 C). La dirección de los vectores desplazamiento se denomina dirección de
cizallamiento. De los tres ejes de la deformación, el eje intermedio Ψ (λ2 en la Fig.2-25), no sufre
elongación a lo largo del proceso deformativo. Es, por tanto, un caso de “plane strain”. El plano

Figura 2-26- Cizallamiento simple de una
cabaña. El ángulo de cizalla es de 20°.
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que contiene a la dirección de cizallamiento
y al eje intermedio Y se denomina plano de
flujo del cizallamiento simple o plano de
cizallamiento. Sólo dos caras del
paralelepípedo han girado, siendo el ángulo
que han girado el ángulo de cizalla ψ (Fig.2-
26).

Este mecanismo puede ser simulado por medio de un paquete de tarjetas contenidas dentro
de una caja llamada caja de cizallamiento (Fig.2-27), que se deforman con la mano o con la ayuda
de una cuñas. Las tarjetas representan los planos de flujo y al deslizar unas junto a otras se produce
un cizallamiento simple. Dado que las tarjetas no sufren distorsión al deslizarse, el plano de flujo
es un plano sin distorsión y, por tanto, todas las líneas contenidas en él son líneas sin deformación
longitudinal, ni finita ni infinitesimal. Hay que señalar, no obstante, que las tarjetas proporcionan
un modelo geométrico de un cizallamiento simple, pero no un modelo mecánico. En efecto, los
cizallamientos simples naturales se producen por deformación dúctil y, por tanto, continua, mientras
que las tarjetas, al resbalar unas junto a otras, producen una deformación discontinua. La
deformación natural se modelaría mejor, desde el punto de vista mecánico, poniendo un cubo o
paralelepípedo de arcilla o plastilina en la caja de la Fig.2-27 y, después, comprimiéndolo

Figura 2-27- Simulación de un cizallamiento simple
mediante un paquete de tarjetas. Las cuñas de madera
se usan para inducir una deformación con un ángulo
de cizalla determinado. A la derecha estados
deformado e indeformado , en los que se puede
apreciar la transformación de una circfunferencia en
la elipse de deformación. Debajo, distintas formas de
cuña para inducir deformación homogénea (izda.) o
heterogénea (centro y dcha.).
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lateralmente con las cuñas
o deslizando uno de los
bordes de la caja hacia un
lado en relación al otro.
Hay cajas de cizallamiento
que tienen acoplado un
motor y pueden cizallar
materiales dúctiles a una
velocidad constante.

Cuando el
cizallamiento simple es
homogéneo, una esfera que
estuviera inscrita dentro de
las tarjetas se transformaría
en un elipsoide. Su eje intermedio, Y, tendría la dirección perpendicular a la dirección de
cizallamiento y estaría contenido en el plano de cizallamiento. Una circunferencia contenida en el
plano perpendicular al de flujo que contiene a la dirección de cizallamiento se transforma en una
elipse, cuyos ejes mayor y menor son los ejes X y Z del elipsoide de deformación (Fig.2-27).
Dado que el eje intermedio no sufre elongación a lo largo del proceso, los cizallamientos simples
se suelen representar dibujando sólo el plano XZ. La deformación por cizallamiento simple puede
ser heterogénea, para lo cual basta que el ángulo y cambie de unos puntos a otros. En el modelo
con tarjetas, ésto puede imponerse utilizando para deformarlas cuñas de bordes no rectos, como
dos de las representadas en la parte inferior de la Fig.2-27. Cuando la deformación es heterogénea,
pequeñas circunferencias dibujadas en el estado indeformado darían elipses distintas en el
deformado.

La Fig.2-28 muestra la diferencia entre un cizallamiento simple (izda.) y un cizallamiento
puro (dcha.). En ambos casos se ha representado el plano XZ en el estado inicial, representado
por un cuadrado y una circunferencia en su interior, y en tres estadios sucesivos. En el caso del

Figura 2-28-Cizallamiento simple
(izda.) y cizallamiento puro (dcha.)
progresivos representados en tres
estadios sucesivos de la
deformación. Observese como en
ambos casos la elipse de
deformación se va haciendo cada
vez más aplastada, con su eje X
cada vez mayor y el eje Z cada vez
más corto.
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cizallamiento simple, se indica el ángulo de cizalla, ψ, y los valores de las elongaciones cuadráticas
de los ejes de la deformación finita en cada caso. Para el cizallamiento simple, se ha representado
el aplastamiento (“flattening”), que es la elongación del eje Z expresada como porcentaje.

Puede apreciarse a primera vista que el cizallamiento puro es coaxial y no rotacional, y que
el cizallamiento simple es rotacional, pues el eje mayor de la elipse, p. ej., se va tumbando a
medida que la deformación progresa. El ángulo que forma el eje X con el plano de flujo se denomina
θ, y es, respectivamente, de 39°, 36° y 32° en la figura. Que el cizallamiento simple es no coaxial
es algo menos evidente. Para apreciarlo, se ha dibujado en la Fig.2-28 la prolongación hacia
arriba del eje X, hasta el borde superior del paralelogramo. Puede verse que después del primer
incremento, el eje está muy cerca de la esquina superior derecha y que en los sucesivos incrementos
se va alejando de ella. Es obvio que no siempre coincide con las mismas partículas materiales y,
por tanto, la deformación es no coaxial.

La Fig.2-29 muestra 6 estadios sucesivos en una deformación por cizallamiento simple.
Los ejes X y Z de la elipse de deformación se han dibujado en el estadio final (g) y son, por
supuesto, perpendiculares entre sí. En los demás estadios se han representado esas mismas líneas

Figura 2-29- Seis estadios de un cizallamiento simple. Las líneas representan las posiciones sucesivas de las dos
rectas perpendiculares entre sí inicialmente que van a coincidir con ejes de la deformación finita.
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materiales, que no coinciden en ninguno de ellos con los ejes de la elipse finita para ese estadio y
que, además, no son perpendiculares entre sí. Se han representado también esas líneas en el estado
inicial, donde se ve que ahí sí eran perpendiculares. Esto es debido a que las líneas materiales que
coinciden con los ejes de la deformación también eran perpendiculares entre sí antes de la
deformación y, además, eran las únicas líneas perpendiculares antes que lo son también después,
aunque por el camino hayan podido no serlo, lo que sucede cuando la deformación es no coaxial.

En principio, la elipse o el elipsoide de una deformación por cizallamiento puro no tiene
por qué ser diferente de la de un cizallamiento simple y, aunque los elipsoides de cizallamiento
simple son de tipo “plane strain”, los de cizallamiento puro pueden serlo también. Una deformación
puede combinar los dos mecanismos de cizallamiento en distintas proporciones. Un objeto esférico
deformado homogéneamente se transformaría en un elipsoide en todos los casos, siendo muy
difícil saber si sólo actuó uno de los dos mecanismos o los dos y en qué proporción actuaron
ambos.

Sin embargo, un estudio detallado de las estructuras de una región puede dar una idea del
mecanismo predominante, debido a que no sólo cuenta la forma del elipsoide, sino que éste se
puede subdividir internamente en una serie de zonas que indican diferentes historias de las líneas
con orientaciones diferentes. En la Fig.2-30, arriba, se ha representado una deformación progresiva
por cizallamiento puro y la posición y longitud de 4 líneas, a, b, c y d, en cuatro estadios de la
deformación. Debajo se han dibujado 4 gráficos, uno para cada línea, con su historia a lo largo de

Figura 2-30- Cambio de longitud de cuatro líneas a lo largo de la deformación progresiva.
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los diferentes intervalos. Cuando una línea sufre acortamiento, puede tender a plegarse, y un
estrato, filón o dique paralelo a ella lo hará  si se dan determinadas condiciones que estudiaremos
en un capítulo posterior. Si la línea sufre alargamiento, se estirará, y si se trata de un estrato, filón
o dique con esa orientación, puede tender a romperse separándose en varios fragmentos en
determinadas condiciones, dando lugar a una estructura llamada “boudinage”.

La línea a se ha acortado durante todo el
proceso, mientras que la línea b se ha alargado
continuamente. Sin embargo, las líneas c y d se
acortaron al principio y se alargaron después y la
línea c, en concreto, tiene la misma longitud al
final y al principio. Es, por tanto, una línea sin
deformación longitudinal finita. Como se aprecia
en la Fig.2-21, hay dos líneas sin deformación
longitudinal finita (“finite longitudinal strain” ó
f.l.s. = 0) y, además,  dos líneas sin deformación
longitudinal infinitesimal (infinitesimal
longitudinal strain ó  i.l.s. = 0) para cada
incremento infinitesimal de deformación interna.

Figura 2-31- Subdivisión en zonas de la elipse de deformación finita en un cizallamiento puro.

Figura 2-32-Estructuras menores en un par de
pliegues, correspondientes a distintas zonas de la
elipse de deformación finita.
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Se subdivide la elipse en varias zonas escogiendo
los tres pares de líneas siguientes: las que no tienen
deformación longitudinal finita (f.l.s. = 0), las que no
tuvieron deformación longitudinal infinitesimal (i.l.s. = 0)
en el primer incremento de la deformación  y las que no
tuvieron deformación infinitesimal (i.l.s. = 0) en el último
incremento. Las zonas obtenidas son las siguientes (Fig.2-
31):

Zona 1: Todas las líneas se han alargado y,
por tanto, la deformación finita es positiva (+f.l.s.) y la
infinitesimal en el último incremento también (+i.l.s.). Sin
embargo, las líneas con i.l.s. = 0 del primer incremento
separan dos subzonas dentro de ella. En la Subzona 1a las
líneas siempre se han alargado (+i.l.s), como la línea b de
la Fig.30. Por tanto, las capas o filones que tuvieran esa
orientación sólo han podido sufrir fragmentación o
boudinage. En las Subzona 1b, en cambio, las líneas se
acortaron al principio, (-i.l.s.) aunque luego se alargaron
tanto que su longitud final es mayor que la inicial. Sería el
caso de la línea d de la Fig.2-30. Capas o filones con esa orientación han podido sufrir plegamiento
al principio, pero luego éste puede haber sido desplegado e incluso pueden mostrar boudinage.

Zona 2: Está separada de la anterior por las líneas de f.l.s. = 0. Son, por tanto líneas
más cortas de lo que eran al principio (-f.l.s.), pero al final se estaban alargando (+i.l.s.). Capas o
filones con esa orientación pueden por tanto mostrar pliegues parcialmente desplegados o bien
boudinados.

Zona 3: Está separada de la anterior por las líneas sin deformación longitudinal
infinitesimal en el último incremento (i.l.s. = 0) y representa las líneas que siempre se han acortado
(-i.l.s., -f.l.s), como la línea a de la Fig.2-30. Las capas o filones con esa orientación mostrarán
sólo pliegues.

Las distintas estructuras que pueden aparecer en las diferentes zonas han sido ilustradas
como estructuras menores dentro de dos pliegues mayores en la Fig.32. En el caso ilustrado en la
Fig.31, correspondiente a un cizallamiento puro, las líneas que separan zonas no coinciden nunca
entre sí y las zonas se distribuyen simétricamente a ambos lados de los ejes de la deformación.

En un cizallamiento simple, en cambio, ésto no sucede. Las líneas paralelas a la dirección
de cizallamiento nunca sufren elongación y, por tanto, son a la vez líneas sin deformación
infinitesimal en todos y cada uno de los incrementos (i.l.s. = 0) y líneas sin deformación finita
(f.l.s. = 0). Por tanto, de las seis líneas que separaban zonas y subzonas, tres coinciden, con lo que
la zonación de la elipse es asimétrica en relación con los ejes de la deformación (Fig.33). Además,

Figura 2-33-Subdivisión en zonas de la
elipse de deformación finita en un
cizallamiento simple. La dirección de
cizallamiento está indicada por el par de
flechas inclinadas.
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las líneas paralelas a la dirección de cizallamiento separan la Zona 1a, donde siempre ha habido
alargamiento, de la Zona 3, donde siempre ha habido acortamiento, sin una zona intermedia con
líneas acortadas al principio y alargadas al final. Esta distribución asimétrica de las zonas permite
diferenciar deformaciones por cizallamiento simple de otras por cizallamiento puro en áreas donde
hay capas, diques o filones con muchas orientaciones distintas antes de la deformación.
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La deformación en la  WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el
tema tratado:

Programas y documentación acerca del método de Fry (1979) para cuantificar la deformación.
Por Laurent Aillères y Michel Champenois

http://www.earth.monash.edu.au/~laurent/jsg.html

Centre for Deformation Studies in the Earth Sciences
http://craton.geol.BrockU.CA/guest/jurgen/centre.htm
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3.-REOLOGÍA, COMPORTAMIENTO
MECÁNICO DE LAS ROCAS

3.1.-CUERPOS TEÓRICOS Y ANALOGÍAS MECÁNICAS

Este capítulo trata del comportamiento de las rocas al serles aplicado un campo de esfuerzos. El
comportamiento se estudia en el laboratorio en condiciones muy variadas, algunas de las cuales pretenden
simular las condiciones naturales, y se lleva a cabo sometiendo a las rocas a esfuerzos suficientes como
para producir deformación interna. En el capítulo anterior mencionábamos que la deformación dúctil
podía subdividirse en elástica y permanente y esta última, a su vez, en viscosa y plástica. En realidad, las
clases de deformación elástica, viscosa y plástica son tipos de comportamiento de los cuerpos ante los
esfuerzos, que se pueden considerar como puros o ideales, siendo el comportamiento común de las
rocas una combinación de estos tipos.

Cada uno de los tipos de deformación dúctil puede compararse con un determinado elemento
mecánico y, a partir de esa comparación, establecer ecuaciones que relacionen en cada caso el esfuerzo
aplicado con la deformación obtenida. Son las denominadas analogías mecánicas de la deformación.
Las ecuaciones que relacionan el esfuerzo y la deformación para un determinado material en unas
condiciones dadas se denominan ecuaciones constitutivas o modelos reológicos. La reología es el
estudio de la deformación y el flujo de la materia y deriva de reodo (“rheid”), una substancia que puede
fluir deformándose por debajo de su temperatura de fusión y que no es exactamente ni un sólido ni un

Cilindros de mármol
deformados en un
experimento de
deformación triaxial
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líquido, sino algo intermedio entre estos dos estados. Las deformaciones naturales pueden compararse
con combinaciones de los elementos mecánicos de los tipos ideales, lo que permite obtener ecuaciones
constitutivas aproximadas también para ellas.

Comportamiento elástico

El comportamiento elástico, también denominado Hookeano o de Hooke, en honor al físico
que lo investigó, es aquel en el cual existe una relación linear, es decir, de proporcionalidad directa, entre
el esfuerzo aplicado y la deformación obtenida y, además, la respuesta es instantánea. Un cuerpo
perfectamente elástico que se deformase una cierta cantidad al serle aplicado un esfuerzo, se deformaría
exactamente el doble al serle aplicado un esfuerzo doble del anterior. Además, la deformación se alcanzaría
instantáneamente en cada caso. Si el esfuerzo dejase de aplicarse, la deformación desaparecería,
recuperando de nuevo el cuerpo su forma original.

El elemento mecánico que muestra un comportamiento similar es un muelle perfecto. La ecuación
constitutiva es en este caso:

σ = E . e
donde σ es el esfuerzo aplicado en una dirección, e la elongación en esa dirección y E una constante

de proporcionalidad característica de cada cuerpo elástico denominada módulo de Young. La relación
esfuerzo-deformación es linear y en un gráfico vendría representada por una recta que pasa por el origen
(Fig.3-1 A). La tangente de esa recta es el módulo de Young. Las relaciones esfuerzo-tiempo y
deformación-tiempo están representadas en la Fig.3-2a y, como puede apreciarse, son semejantes. Es
importante destacar que  la capacidad de deformación elástica de las rocas es muy limitada, por lo que
las elongaciones que pueden obtenerse mediante este comportamiento son mínimas, del orden de e =
0’001 (0’1%) como mucho.

Figura 3-1- Los cuerpos teóricos elementales y sus analogías mecánicas. A- comportamiento elástico. B-
comportamiento viscoso. C- comportamiento plástico.
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En la Fig.3-3 puede apreciarse lo que le sucede a un bloque de roca elástica sometida a un
esfuerzo  σ. La elongación longitudinal, es decir, en la dirección de aplicación del esfuerzo, es:

el = (l - lo) / lo     , mientras que la transversal, perpendicular al esfuerzo, es:
et = (w - wo ) / wo . La relación entre la elongación transversal y la longitudinal se denomina

coeficiente de Poisson:
υ =  et / el . Para rocas absolutamente incompresibles, el coeficiente de Poisson vale 0’5,

pero en las rocas reales su valor es siempre menor de esa cantidad.

Figura 3-2- Relaciones esfuerzo-tiempo y deformación-tiempo para los comportamientos elástico, viscoso,
elastoviscoso y viscoelástico (o firmoviscoso).
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Anteriormente, hemos definido la ecuación constitutiva para el caso de una deformación por
cizallamiento puro causada por la aplicación de un esfuerzo normal. Si lo que aplicamos es un esfuerzo
de cizalla, obtendremos una deformación por cizallamiento simple cuya ecuación es:

τ = G . γ
donde  τ  es el esfuerzo de cizalla, γ  el valor de la cizalla y G la constante de proporcionalidad

que, en este caso, se denomina módulo de rigidez o módulo de cizalla.

Las ecuaciones anteriores se aplican sólo para el caso sencillo de un esfuerzo. Para estados de
esfuerzo, que es el caso normal en la naturaleza y en el laboratorio, con infinitos esfuerzos actuando en
cada punto,  es necesario definir las 9 componentes del esfuerzo que actúan sobre tres planos
perpendiculares (σij, ver Fig.5 del capítulo 7) y las 9 elongaciones en esas direcciones (eij). Ambas
cantidades se relacionan por constantes de proporcionalidad de la forma siguiente:

σij = cijkl . ekl    , o bien,      eij= sijkl .  σkl   .  Las constantes de proporcionalidad cijkl se
denominan “stiffnesses” (rigidezes) , y las sijkl, “compliances” (sumisiones). Obsérvese que las letras
están bastante mal elegidas. En el caso general, existen 36 stiffnesses y otras tantas compliances, que se
agrupan en una matriz de 36 (6 x 6)  elementos, aunque si el material es homogéneo, p. ej., 24 de ellas
valen cero.

Si se somete a la roca a una determinada presión confinante o un incremento de la misma, la
relación entre este incremento, ∆P, y la dilatación experimentada, ∆, se denomina “bulk modulus” o
incompresibilidad (K), siendo la compresibilidad su inverso (1/K):

∆P / ∆ = K .

Comportamiento viscoso

El comportamiento viscoso se caracteriza por una relación de proporcionalidad directa entre el
esfuerzo aplicado y la velocidad de deformación obtenida. En este caso, la deformación es permanente,
es decir, no desaparece si se elimina el esfuerzo. Se define expresamente para un esfuerzo de cizalla y
una deformación por cizallamiento simple:

)(
·

tf=γ

 donde  
·
γ  es la velocidad de deformación por cizalla ( 

·
γ  = γ / t, siendo t el tiempo) y  τ  el

esfuerzo de cizalla (un punto encima del signo que indica un parámetro suele indicar velocidad de ese
parámetro). Si la relación es linear, se denomina comportamiento viscoso linear o Newtoniano, en
honor de Newton. En este caso, la ecuacion constitutiva es:

τ  = µ . 
·
γ  ,

donde µ se denomina viscosidad. La viscosidad es, por tanto, la relación entre el esfuerzo de
cizalla aplicado y la velocidad de deformación por cizallamiento simple obtenida. El inverso de la viscosidad
se denomina fluidez (=1/ µ). La unidad más empleada para medir la viscosidad es el poise, correspondiente
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al sistema c.g.s. Un poise es la viscosidad de un material que sometido a
un esfuerzo de cizalla de una baria se deforma por cizallamiento simple a
una velocidad de 45° de cizallamiento (Ψ = 45°, γ = 1) cada segundo.
Otra unidad que se utiliza a veces es el bar-millón de años:

1 bar . m.a. =  3’1536 . 1019 poises. En el Sistema
Internacional se usa el pascal-segundo: 1 Pa . seg = 10 poises.

El comportamiento Newtoniano es típico de los líquidos y la
viscosidad, un término del lenguaje común, expresa la dificultad que un
líquido opone a fluir y es lo contrario de su fluidez. En determinadas
condiciones, las rocas sólidas se comportan de hecho como reodos, es
decir, de forma similar a los líquidos de viscosidad muy grande. Eso quiere
decir que pueden deformarse con velocidades proporcionales a los esfuerzos
aplicados. Si los esfuerzos no son muy grandes, la deformación será muy
lenta, lo que es el caso de la mayor parte de las deformaciones naturales. Para dar una idea, la viscosidad
del agua a 30°C es de 0’008 poises, la del aceite de oliva 1 poise y la del aceite de motor unos 6 poises.
La viscosidad de las lavas basálticas es de unos 103 poises y la de las lavas riolíticas (ácidas), de 109

poises. La sal tiene una viscosidad de 1017 poises y la viscosidad de las rocas cristalinas oscila entre 1019

y 1024 poises en la mayor parte de los casos. A diferencia del comportamiento elástico, el comportamiento
viscoso permite acumular grandes cantidades de deformación.

El elemento mecánico que muestra un comportamiento viscoso es un émbolo o pistón que se
mueve dentro de un cilindro lleno de un líquido perfecto, es decir, incompresible y de viscosidad linear,
de forma que existe una pequeña holgura entre ambos y el líquido puede pasar de un lado a otro del
pistón. Al serle aplicado un esfuerzo al pistón, éste se mueve debido a que el líquido pasa de una parte a
otra del pistón. De hecho, el líquido sufre un cizallamiento al atravesar el pequeño espacio entre el pistón
y el cilindro, y la velocidad a la que pasa es función del esfuerzo aplicado. Este es el principio de los
amortiguadores hidráulicos. La Fig.3-1 B muestra la analogía mecánica y la recta deformación-tiempo
para un cuerpo Newtoniano. Su pendiente es proporcional al esfuerzo aplicado. La Fig.3-2 b muestra
las relaciones esfuerzo-tiempo y deformación-tiempo; puede observarse que aunque se suprima el esfuerzo
(tiempo t2), la deformación permanece.

La ecuación  τ  = µ . 
·
γ    se aplica sólo para el caso sencillo de un esfuerzo. Para estados de

esfuerzo, que es el caso normal en la naturaleza y en el laboratorio, con infinitos esfuerzos actuando en
cada punto, hay que definir un tensor, denominado de velocidad de deformación, cuyos 9 componentes
se relacionan con los nueve componentes del tensor de esfuerzos (σij, ver Fig.1-5 del capítulo 1) mediante
los llamados coeficientes de viscosidad.

Figura 3-3-  Deformación
elástica de un bloque de roca.
El estado deformado está
dibujado a trazos.
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Muchos cuerpos vicosos no siguen una ley linear, sino que el esfuerzo y la deformación están
relacionados por una ecuación más compleja. En las rocas, es frecuente un comportamiento viscoso
determinado por lo que se denomina una ley de potencia:

·
γ  = f(τn) , ó , p. ej.,  τn  = k .

·
γ  , es decir, la deformación por cizalla es proporcional al

esfuerzo de cizalla elevado a una potencia, n, que puede ser o no un número entero.

Comportamiento plástico

Se denomina comportamiento plástico perfecto o de Saint Venant, al de los materiales que
no se deforman en absoluto hasta que el esfuerzo aplicado alcanza un cierto valor. Una vez alcanzado
ese valor o esfuerzo de cesión, el cuerpo se deforma de manera continua hasta que el esfuerzo sea
retirado o disminuya, en cuyo caso, la deformación alcanzada permanece, es decir, el cuerpo no se
recupera en absoluto.

El elemento mecánico que simula un comportamiento plástico es un peso apoyado sobre una
superficie (Fig.3-1 C). Si se le aplica una fuerza pequeña, el rozamiento de su cara inferior con la
superficie crea una fuerza igual y de sentido contrario que se opone al movimiento y que es consecuencia
de la fuerza de rozamiento. La fuerza de rozamiento es igual al peso del cuerpo multiplicado por  el
coeficiente de rozamiento entre él y la superficie y por su superficie basal. Una vez que la fuerza aplicada
iguala a la fuerza de rozamiento, el cuerpo empieza a moverse con movimiento uniforme, es decir, a
velocidad constante, y sigue haciéndolo mientras la fuerza aplicada mantenga su valor.

Figura 3-4- Analogías mecánicas de comportamientos teóricos muy realistas. Los dos inferiores corresponden
acuerpos de Bingham.
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En el caso de estados de esfuerzo triaxiales, el esfuerzo de cesión es un esfuerzo diferencial, y la
ecuación constitutiva elemental es:

(σ1 - σ3) = k ,
donde k es una constante para el material perfectamente plástico. Si se alcanza este valor, la

deformación procede de tal forma que los ejes principales del elipsoide de deformación incremental son
paralelos a los del elipsoide de esfuerzo, y las relaciones entre los ejes del primero son proporcionales a
las de los esfuerzos principales. El factor de proporcionalidad que relaciona esfuerzo y deformación no
es una constante física y varía de unos puntos a otros dentro del material, por lo que no es comparable
a la viscosidad.

A diferencia de los dos comportamientos descritos previamente, el comportamiento plástico no
implica que para cualquier esfuerzo se produzca una deformación interna. En detalle, las ecuaciones
constitutivas para casos tridimensionales son complicadas en cualquiera de los comportamientos anteriores
y para calcularlas y aplicarlas se utiliza el álgebra tensorial. Las más complicadas son, no obstante, las del
comportamiento plástico, debido a la falta de relación  entre esfuerzo y deformación cuando no se
alcanza el esfuerzo diferencial necesario para la cesión y a que, cuando éste se alcanza, el factor de
proporcionalidad varía a lo largo del cuerpo, incluso si este es inicialmente homogéneo, y es necesario
efectuar una serie de asunciones o suposiciones para calcularlo.

Otros comportamientos teóricos

Algunos comportamientos que simulan con realismo los de las rocas pueden obtenerse combinando
varios de los comportamientos descritos hasta ahora. La Fig.3-2 c muestra un émbolo y un muelle en
serie, que es la analogía de un comportamiento elastoviscoso  o de Maxwell. Un comportamiento de
este tipo implica que el material admite una cierta cantidad de deformación elástica, que desaparecerá al
quitar el esfuerzo, y una deformación de tipo viscoso que será permanente (ver gráficos esfuerzo-tiempo
y deformación-tiempo). Los materiales elastoviscosos son esencialmente líquidos y para un esfuerzo
dado la deformación puede alcanzar cualquier valor, dependiendo del tiempo de aplicación. Esto es
consecuencia del émbolo en la analogía mecánica. Sin embargo, no son líquidos perfectos puesto que
tienen un cierto comportamiento elástico, condicionado en el modelo por el muelle. Si una vez alcanzado
un cierto valor de la deformación, ésta se mantiene constante, el esfuerzo se disipa gradualmente hasta
desaparecer: si una vez alcanzada una cierta elongación, se fijase el extremo exterior del muelle, éste se
acortaría hasta su longitud inicial mientras el cilindro se alargaría para suplir el acortamiento del muelle. El
tiempo en el que esto sucede, durante el cual existen esfuerzos en el interior del sistema que van decreciendo
progresivamente hasta anularse, se denomina tiempo de relajación.

Los mismos elementos colocados en paralelo (Fig.3-2 d) simulan un comportamiento
viscoelástico (o firmo-viscoso), llamado también de Kelvin-Voigt. Este comportamiento implica que
para un esfuerzo dado, la deformación no puede superar cierto valor, controlado por el muelle en la
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analogía mecánica, y que este valor tarda un tiempo en alcanzarse, lo que es causado por el émbolo. Este
tiempo se denomina tiempo de retardo. Los materiales viscoelásticos son esencialmente sólidos elásticos
en los que la deformación no se produce instantáneamente al aplicar el esfuerzo ni se recupera
instantáneamente al suprimirlo (ver gráficos esfuerzo-tiempo y deformación-tiempo). Este tipo especial
de comportamiento elástico (s.l.) se denomina anelasticidad y es común en muchos de los sólidos
reales.

La Fig.3-4 muestra otras combinaciones posibles de los elementos mecánicos que simulan muy
bien los comportamientos naturales de las rocas. La Fig.3-4 A consiste en un elemento viscoelástico
intercalado en serie en medio de una configuración elastoviscosa. Las curvas deformación-tiempo para
el muelle de la derecha (1), la unidad viscoelástica (2) y el émbolo de la izquierda (3) están dibujadas en
la Fig.3-5 con las ecuaciones constitutivas correspondientes. La suma de las tres curvas (línea gruesa)
expresa el comportamiento de todo el sistema.

Las Figs.3-4 B y C incluyen un peso, lo que introduce una componente plástica en el sistema: la
deformación no progresará más allá de cierto límite (y será, además, recuperable) salvo que el esfuerzo
supere un valor determinado (esfuerzo de cesión). Estas analogías son las que mejor simulan el
comportamiento natural de las rocas. Se denomina comportamiento plástico general al representado
por este modelo y materiales de Bingham a los materiales que lo exhiben. La diferencia entre B y C es
que en C, la parte elástica muestra elasticidad linear perfecta, mientras que en B tiene una cierta componente
anelástica. En C, además, el peso va apoyándose progresivamente en la superficie, con lo que el esfuerzo
necesario para producir deformación no tiene un valor único, sino que va aumentando a medida que se
produce la deformación. Esto simula un fenómeno que se da a menudo en las rocas, consistente en que

Figura 3-5- Curvas deformación tiempo del modelo A de la figura 3-4.



Tema 3- Reología, comportamiento mecánico de las rocas
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-73-

éstas se hacen más resistentes a medida que se deforman y hay que suministrar esfuerzos cada vez
mayores para que la deformación progrese. Este fenómeno se denomina endurecimiento por
deformación (“strain hardening” o “work hardening”).

3.2.-COMPORTAMIENTO DE LAS ROCAS EN EL LABORATORIO

Los ensayos de deformación de rocas se realizan con un aparato llamado prensa triaxial (Figs.3-
6 y 3-7). Consiste en una cámara hermética llena de un líquido que puede someterse a presión y en la
cual se introduce la muestra, un pistón, que suele moverse de abajo arriba empujado por un líquido a
presión, y un yunque o tope superior. La muestra suele tener una forma cilíndrica y dimensiones del
orden de unos pocos centímetros. Se la protege con una especie de chaqueta metálica, en general de
cobre, para aislarla del líquido que llena la cámara y para evitar que se disgregue cuando se rompe. El
líquido que llena la cámara confiere a la muestra una presión que se suele llamar de confinamiento (si bien
en el caso de los estados de esfuerzo naturales se suele denominar presión de confinamiento al esfuerzo
medio). El pistón es accionado hidráulicamente y transmite un esfuerzo variable en la dirección vertical.
El estado de esfuerzo creado artificialmente es, por tanto, triaxial de tipo axial, es decir, su elipsoide de

esfuerzo es de revolución, con los
esfuerzos horizontales iguales en todas
direcciones.

La presión confinante y el esfuerzo
vertical, llamado carga, se leen en sendos
manómetros (Fig.3-7). El desplazamiento
del pistón es mostrado por un indicador
y, a partir de él, conociendo la longitud
inicial de la muestra, pueden calcularse
las elongaciones, que se suelen proyectar
como porcentajes. Muchas prensas
realizan directamente una proyección
carga-desplazamiento en registradores
gráficos incorporados (Fig.3-8). Los
aparatos más completos incluyen la
posibilidad de medir también cambios en

Figura 3-6- Fotografías de una prensa biaxial
(arriba) y de una prensa triaxial (abajo). La
muestra a deformar se coloca en el hueco que
se observa en el centro, y se comprime con el
pistón inferior.
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la anchura, por medio de sensores  eléctricos muy sensibles llamados transductores. Además, algunos
aparatos permiten calentar la muestra a distintas temperaturas e incluso conectar la muestra con fluidos
de distintas composiciones que pueden influir en la deformación.

Los experimentos suelen agruparse en dos grandes categorías, de corta y de larga duración. Los
primeros duran desde segundos hasta algunas horas como mucho y, aunque pretenden simular los
parámetros naturales en que se produce la deformación, no incluyen uno fundamental en los procesos
geológicos: el tiempo. Los del segundo tipo duran varios días o meses y, excepcionalmente,  unos pocos
años. Intentan introducir la variable tiempo en el proceso deformativo, si bien las deformaciones naturales
son en general más lentas que las de los experimentos de larga duración en varios órdenes de magnitud
.

Ensayos de corta duración

La Fig.3-9, en el dibujo de la izda. muestra la gráfica esfuerzo-deformación típica de una roca
sometida a un ensayo de este tipo. Al principio, el esfuerzo aumenta mucho y la deformación muy poco,
dando una recta casi vertical. La relación esfuerzo-deformación es linear y, además, si  en esta parte del
experimento retirásemos el esfuerzo, la deformación desaparecería, es decir, la muestra volvería a alargarse
hasta adquirir su longitud inicial. El comportamiento hasta el esfuerzo  σY de la figura es de tipo elástico
y, comparando con la analogía mecánica de la Fig.3-4 C, correspondería al alargamiento del muelle. Ese
esfuerzo se denomina esfuerzo límite de elasticidad, y se suele denotar como  σE. A partir de ese
esfuerzo, la gráfica cambia de pendiente, y con pequeños incrementos de esfuerzo se consiguen grandes

Figura 3-7- Funcionamiento de la prensa triaxial. La presión confinante es transmitida por un líquido que rodea la
muestra, la cual está aislada del líquido por una lámina metálica (jacket).
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incrementos de deformación.  Se obtiene una línea de pequeña pendiente, pero, en general, hay que
aumentar el esfuerzo para que la deformación continúe, debido al fenómeno del endurecimiento por
deformación.

Si en un momento dado, como p.ej., después de alcanzar el esfuerzo  σY’  de la gráfica, se retira
el esfuerzo, éste decae internamente en el intervalo correspondiente al tiempo de relajación, y la
deformación permanente, e2, es menor que la que se había llegado a alcanzar. La curva esfuerzo-
deformación seguida es casi una recta paralela a la del comportamiento elástico inicial, de forma que la
deformación recuperada es casi igual a la elongación elástica inicial. A partir del esfuerzo límite de elasticidad
la roca cede ante los esfuerzos y se produce deformación permanente. Por eso, ese esfuerzo se conoce
también como esfuerzo de cesión o resistencia a la cesión (“yield strength”). La deformación a partir
de ese punto es de tipo plástico y corresponde al peso en las Figs.3-4 B y C (en esta última cuando
muestra “strain hardening”). Sin embargo, el comportamiento en este tramo no es perfectamente plástico,

Figura 3-8- Registrador gráfico de la prensa triaxial. Los esfuerzos se registran en ordenadas y los desplazamientos
en abscisas. La seating position o asiento marca el momento en que el tope superior del pistón entra en contacto
con la muestra.
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y si representáramos la velocidad de deformación
en relación al esfuerzo observaríamos que ambos están ligados, por lo que existe una componente
viscosa,  simulada por al émbolo de la izquierda de las Figs.3-4 B y C.

Normalmente, si se continúa aumentando el esfuerzo, la roca acaba por romper, dando a menudo
una o varias fracturas orientadas a unos 30 ó 40° del esfuerzo vertical (Fig.3-10). El esfuerzo al cual se
produce la fracturación, σR se llama resistencia final, esfuerzo de rotura o resistencia a la rotura.

Figura 3-9- Dos ejemplos de curvas esfuerzo-deformación.

Figura 3-10- Cuatro ejemplos de probetas de roca sometidas a deformación en una prensa triaxial hasta alcanzar
el límite de rotura.
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Cuando el esfuerzo se ha retirado y vuelto a aplicar varias veces, como en la parte de la izda. de la Fig.3-
9, la resistencia final es menor y, en cambio, se alcanza una deformación dúctil mayor antes de la rotura
(línea de trazos).

Algunos ensayos muestran comportamientos algo diferentes. A la dcha. de la Fig.3-9 se muestra
un caso en el que después de mostrar endurecimiento por deformación en el campo plástico, con una
pendiente ascendente (a trazos) de la gráfica, se produce el fenómeno contrario: la curva desciende, es
decir, la roca sigue deformándose pero precisa (y soporta) cada vez menores esfuerzos. Este fenómeno,
que se da a veces cuando las rocas ya han sido bastante deformadas, se conoce como debilitamiento
por deformación (“strain softening”). El máximo esfuerzo que pueden soportar las rocas con
comportamientos de este tipo es mayor que la resistencia a la rotura y se denomina resistencia extrema
(“ultimate strength”) o resistencia a la compresión. Otros comportamientos pueden verse en la
Fig.3-11.  Las curvas inferiores muestran una fuerte  caida del esfuerzo al superarse el esfuerzo de
cesión, debida a un fuerte debilitamiento por deformación, pero luego se estabilizan en un comportamiento
casi perfectamente plástico. Las curvas superiores muestran una parte plástica casi horizontal. Cuando la
curva es perfectamente horizontal pero hay una deformación elástica inicial se dice que el material es
elasto-plástico y si no hay componente elástica se dice que es perfectamente plástico o rígido-plástico
(Fig.3-1 C).

Figura 3-11- Diagramas de diferentes ensayos de corta duración para la misma caliza a diferentes presiones de
confinamiento.
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Ensayos de larga duración

Cuando se hacen ensayos de este tipo se observa que esfuerzos pequeños, inferiores al esfuerzo
de cesión, aplicados durante largo tiempo pueden dar lugar a deformaciones permanentes considerables.
Este fenómeno es apreciable a veces en losas de mármol y paredes de edificios, que se comban por
efecto de su propio peso a lo largo de los años, y se conoce como “creep” o reptación. Los experimentos
de larga duración o de creep se hacen aplicando a la muestra un esfuerzo constante y proyectando su
evolución en un gráfico deformación-tiempo como el de la Fig.3-12. La curva obtenida puede subdividirse
en tres tramos o estadios que se conocen como creep primario, secundario y terciario respectivamente.

Figura 3-12- Gráfica deformación-tiempo de un experimento de larga duración.

Figura 3-13- Seis ensayos de creep realizados con la misma arenisca y distintos esfuerzos.
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El primario, también llamado creep transitorio o elástico diferido, se caracteriza por un aumento
rápido de la deformación. En la figura aparece como una línea vertical seguida de una curva y corresponde
a la deformación elástica inicial. Si se suprime el esfuerzo en un punto de la parte curva, la deformación
se recupera en parte instantáneamente (t1) y totalmente al cabo de un tiempo (t2), por lo que se denomina
creep elástico diferido.

El secundario, llamado también creep estacionario o pseudoviscoso, se caracteriza por una
velocidad de deformación lenta pero constante, que en la gráfica se representa por una recta de escasa
pendiente. Si en un punto de este estadio se suprime el esfuerzo, la deformación se recupera en parte
instantáneamente (t3) y en parte al cabo de un tiempo (t4), pero la recuperación nunca es total, quedando
siempre una deformación permanente. La pendiente de la recta expresa la velocidad de deformación y
depende del esfuerzo aplicado (Fig.3-13), de ahí que se denomine pseudoviscoso a este estadio.
Finalmente, se produce una aceleración de la deformación, indicada por la curva cóncava hacia arriba
de la derecha y la roca puede llegar a romper (t5). Este tercer estadio se conoce como creep acelerado.

Obsérvese que todos estos fenómenos se producen a lo largo del tiempo sin que el esfuerzo
aumente en absoluto. El esfuerzo suele ser muy inferior al esfuerzo de cesión del ensayo de corta duración
para la misma roca y se mantiene constante en el experimento. Sin embargo, se pueden hacer experimentos
con la misma roca y distintos esfuerzos. Esto es lo que representa la Fig.3-13, seis experimentos distintos
de creep, hechos con la misma roca, una arenisca, con distintos esfuerzos constantes. El esfuerzo en
cada caso está expresado en las curvas como un porcentaje del esfuerzo de rotura. Puede verse que la
velocidad de deformación del creep estacionario, indicada por la pendiente de la recta, es muy baja para
esfuerzos bajos. Si se hace una gráfica velocidad de deformación-esfuerzo (parte dcha. de la Fig.3-13)
se observa que los datos se disponen aproximadamente según una recta que corta al eje de abscisas en
el punto correspondiente al 21% aproximadamente. Ese esfuerzo (el 21% del esfuerzo de rotura para
esa roca en un experimento de corta duración) se denomina umbral de esfuerzo o resistencia al
creep, y es el esfuerzo por debajo del cual la roca no se deforma permanentemente por mucho tiempo
que el esfuerzo sea aplicado.

Figura 3-14- Curvas esfuerzo-deformación para distintas litologías a diferentes temperaturas.
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3.3.-FACTORES QUE INFLUYEN EN EL COMPORTAMIENTO DE LAS
ROCAS

Obviamente, el primer factor importante es la
litología. Rocas diferentes se comportan de manera muy
diferente, sobre todo en experimentos de corta duración.
Otros factores son la temperatura, la presión confinante, la
velocidad de deformación y la presencia de fluidos. La
Fig.3-14 muestra el comportamiento de un mármol
sometido a dos velocidades de deformación diferentes (A
y B), un granito (C) y una piroxenita (D), en ensayos de
corta duración a diferentes temperaturas. Los puntos al final
de las curvas implican que se alcanzó el límite de rotura y

las flechas, que este límite no fue alcanzado en el experimento. Puede observarse que a temperatura
ambiente (25°C) el granito tiene un esfuerzo de cesión
superior (20 Kbars) al de la piroxenita (15 Kb) y al
del mármol (4’6 Kb), pero tiene un campo de
deformación plástica más limitado. A temperaturas
mayores, el mármol muestra endurecimiento por
deformación mientras que el granito sufre
debilitamiento por deformación desde que se supera
el esfuerzo de cesión. Por otra parte, a 300°C, p.ej.,

granito y
piroxenita se rompen después de sufrir una elongación algo
menor del 10% mientras que el mármol exhibe un
comportamiento mucho más dúctil, con elongaciones
superiores al 15% sin rotura. Es importante señalar que en
los experimentos de larga duración, rocas muy diferentes tienen
comportamientos parecidos. Por tanto, en las deformaciones
naturales, los contrastes de litología no suelen determinar un
comportamiento muy diferente de unas rocas y otras (p.ej.,
que unas se rompan y otras adyacentes se deformen
dúctilmente, aunque a veces eso sucede). No obstante, las
velocidades del creep secundario sí son diferentes de unas
rocas a otras para el mismo esfuerzo, por lo que unas rocas
suelen ser más deformadas que otras en los procesos
naturales.

Figura 3-15- Influencia de la temperatura.

Figura 3-16- Influencia de la presión confinante.

Figura 3-18-  Efecto de la velocidad de
deformación.
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La misma Fig.3-14 y la Fig.3-15 muestran la influencia de la temperatura. El aumento de
temperatura disminuye la resistencia a la cesión y, por tanto, el campo de la deformación elástica,
aumentando en cambio el de deformación plástica. El esfuerzo de rotura disminuye pero la deformación
que se consigue antes de la rotura aumenta mucho. A temperaturas elevadas, puede que la roca no llegue
a romper nunca, ni siquiera después de una deformación muy grande, comportándose siempre de manera
dúctil.

La influencia de la presión confinante puede apreciarse en la Fig.3-11, correspondiente a una
caliza, y en la Fig.3-16, que representa un mármol. Al aumentar, aumenta el campo elástico y el esfuerzo
de cesión, pero también lo hace el esfuerzo de rotura y el campo plástico, de forma que a grandes
presiones las rocas tienden a comportarse muy dúctilmente. Como la presión y la temperatura aumentan
con la profundidad en la Tierra, las rocas profundas suelen ser más dúctiles que las próximas a la superficie.

Figura 3-17- Efecto de la velocidad de deformación.
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La principal diferencia entre el aumento de la presión y el
de la temperatura es que para conseguir una determinada
deformación se necesita un mayor esfuerzo cuanto mayor
es la presión confinante y un menor esfuerzo cuanto mayor
es la temperatura.

La velocidad de deformación puede controlarse
en algunos experimentos, como el representado en la Fig.3-
17 en un mármol muy utilizado en este tipo de experiencias,
el mármol de Yule. Cuanto mayor es la velocidad de

deformación (e expresa la velocidad de elongación), la roca
se comporta como más fuerte, siendo su esfuerzo límite de

cesión y el de rotura mayores. La parte superior de la Fig.3-18 muestra cinco ensayos distintos, también
con mármol de Yule en los que la velocidad de deformación varió de forma que se consiguió una elongación
del 20% en un tiempo comprendido entre 100 segundos y 12 días. El efecto de creep se aprecia aquí
muy bien: la elongación del 20% en 12 días (curva e) se consigue con esfuerzos muy inferiores al esfuerzo
necesario para producir cesión a velocidades mayores (curvas a, b, c y d). La velocidad representada
por la curva e es todavía muy rápida si se compara con las velocidades naturales. Para calcular las
curvas esfuerzo-velocidad de deformación a velocidades naturales se dibujan las curvas correspondientes
a un material para distintas temperaturas en condiciones de laboratorio (líneas continuas en la parte
inferior de la Fig.3-18) y se extrapolan a las velocidades naturales (líneas a trazos).

La presencia de fluidos influye de una forma parecida a como lo hace la temperatura, disminuyendo
los esfuerzos límite de elasticidad (o de cesión) y el de rotura (Fig.3-19): comparar las curvas para
900°C en seco (“dry”) y para 950°C en húmedo (“wet”), es decir, con agua en estado de vapor. Aunque
la composición de los fluidos en la naturaleza puede ser muy variada, el agua suele ser siempre el
componente mayoritario de los mismos. Sin embargo, en el caso de los fluidos, el campo de deformación
plástica no suele aumentar, sino disminuir, debido a que a altas temperaturas los fluidos suelen ser gaseosos
y la existencia de gases a presión favorece la fracturación de las rocas.

Figura 3-19-  Efecto de la presencia de fluidos.
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La reología en la  WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el tema
tratado:

En la Universidad de Manchester (Reino Unido) existe un grupo de trabajo que se dedica a
realizar experimentos sobre deformación de distintos tipos de rocas (Rock Deformation and Structural
Geology Group at Manchester):

http://www.man.ac.uk/Geology/research/rockdef/rockdef.htm

La Sociedad Gofísica Americana tiene una página con enlaces y características físicas de los
materiales terrestres (AGU-Physical Properties of Earth Materials):

http://geoweb.tamu.edu/tectono/ppem/
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4.-DEFORMACIÓN A ESCALA
CRISTALINA

4.1.-INTRODUCCION A LOS MECANISMOS DE DEFORMACION

Las rocas están compuestas, por lo general, por fragmentos minerales llamados granos, que
tienen estructura cristalina. La excepción la constituyen algunas rocas sedimentarias formadas por
acumulación de partículas coloidales o de fragmentos orgánicos y algunas rocas volcánicas enfriadas tan
rápidamente que los granos no han tenido tiempo de formarse y que, por tanto, tienen una textura
peculiar llamada vítrea. Pero incluso esas rocas especiales, si son sometidas a esfuerzos suficientes como
para deformarlas en condiciones dúctiles, suelen cristalizar formando granos de uno o varios tipos de
minerales. La deformación dúctil de las rocas es posible cuando sus granos pueden deformarse dúctilmente
y, por eso, el conocimiento de los mecanismos que pueden dar lugar a la deformación de los granos
cristalinos y de los agregados de granos es esencial para entender la deformación de las rocas.

Si se somete a un cristal a unos esfuerzos que aumentan progresivamente, al principio se obtiene
una pequeña deformación de tipo elástico, debido a que los enlaces entre átomos admiten una cierta
distorsión (Fig.4-1 A). Los ángulos de la red cristalina se modifican ligeramente mientras se mantenga el
esfuerzo, pero cada átomo sigue unido a los mismos átomos que lo rodeaban inicialmente. La deformación
suele ser aproximadamente proporcional al esfuerzo aplicado y su máximo valor es siempre muy pequeño.
Además, los distintos enlaces recuperan su geometría inicial si el esfuerzo se suprime.

Representación tridimensional de una
dislocación recta en una red cristalina
cúbica
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Si el esfuerzo supera la resistencia a la cesión, el cristal adquiere una deformación permanente
pero, para que esto suceda, las posiciones relativas de algunos o de todos sus átomos deben ser
modificadas. Existen varios mecanismos de deformación posibles, que pueden ser clasificados en dos
grandes grupos: primarios y secundarios. Se llaman mecanismos o modos primarios de deformación
a aquellos en los que se preserva la continuidad de la red cristalina. Eso no quiere decir que todos los
enlaces se mantengan sin cambios, pues eso es imposible cuando existe deformación permanente. Por el
contrario, algunos enlaces resultan modificados. P. ej., en la Fig.1 B se muestra un deslizamiento
intracristalino en el cual algunos enlaces se han roto pero los átomos se han unido a otros átomos. El
cristal se ha deformado, pero la red cristalina no muestra discontinuidades. La Fig.1 C muestra otro
modo primario de deformación, el maclado, que consiste en que una parte de la red sufre un cambio de
orientación que es como la imagen especular de la red cristalina no modificada. En este caso, es la
orientación de algunos de los enlaces la que se ha modificado sustancialmente, lo que ha permitido el
cambio de forma del cristal. Los modos primarios de deformación se subdividen en dos tipos: translación
y  difusión. Los mecanismos por translación son el maclado y el deslizamiento intracristalino. Los
mecanismos de difusión son los llamados creep de Nabarro-Herring y creep de Coble y pueden
incluirse dentro de ella los mecanismos denominados de disolución-cristalización.

Los mecanismos o modos secundarios de deformación son los que introducen discontinuidades
en la red cristalina, es decir, que ésta resulta parcialmente destruida. Si las discontinuidades son irregulares
y separan el primitivo cristal en dos o más fragmentos que no comparten ningún átomo, se denominan
microfracturas y suelen ser irregulares. Se producen cuando se alcanza el esfuerzo límite de rotura o al
final de un proceso de creep acelerado. El mecanismo de fracturación natural de los granos y rocas se
denomina cataclasis, término derivado del griego que significa rotura producida a cierta profundidad,

Figura 4-1- A-Deformación elástica de una red cristalina. B- Deformación plástica por deslizamiento intracristalino.
C- Deformación plástica por maclado.
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es decir, en el interior de la Tierra. Otro modo secundario es el mecanismo denominado “kinking”, que
consiste en la formación de kink-bands en los granos. La superficie axial de cada kink, llamada límite de
kink (“kink band boundary”) es un plano de discontinuidad que separa dos fragmentos del grano
primitivo con su estructura cristalina continua (Fig.4-2). La discontinuidad suele ser plana, o casi, y
pueden existir algunos átomos comunes a la red de los dos flancos del kink.

Además de los modos de deformación mencionados, existen mecanismos que no son propiamente
de deformación, pero que contribuyen a que ésta se lleve a cabo. Estos mecanismos son la recuperación
y la recristalización. El primero de ellos está muy relacionado con la formación de kink-bands y el
segundo induce la formación de nuevos granos en la roca, a partir de los existentes.

4.2.-DEFORMACION POR TRANSLACION

El maclado es el mecanismo de deformación dúctil que opera cambiando la orientación de partes
enteras de un cristal, formando maclas. Un cristal maclado se considera un sólo elemento cristalino con
varios elementos. Las maclas se pueden crear durante la formación del cristal, sin ninguna relación con
esfuerzos ni procesos deformativos, pero a menudo se forman durante la deformación. La creación de
un elemento de macla en un cristal equivale a un mecanismo de cizallamiento simple (Fig.4-3), con
translación de los átomos que lo constituyen en una misma dirección. El valor de la cizalla correspondiente
no es cualesquiera, sino que está condicionado por la estructura de la red. P. ej., en las Figs.4-1 C y 4-
3, el elemento maclado se ha cizallado de manera que las líneas inclinadas de la red forman con las
horizontales el mismo ángulo que en los elementos que no han sido modificados, aunque su sentido es

Figura 4-2- Kink-band desarrollado en un grano mostrando los distintos elementos geométricos (izquierda) i la
red cristalina a ambos lados del límite del kink (derecha).



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-88-

distinto. Esas líneas han sufrido un cambio de orientación, pero las
horizontales no. Las superficies de límite de la macla son planos principales
de la red cristalina, es decir, planos densamente poblados, y los átomos
en ellos son comunes a la macla y a la parte no maclada.

No todos los minerales tienen facilidad para deformarse por
maclado, pero en algunos, como la calcita y los feldespatos, las maclas de
deformación son muy comunes. En general, cuando se generan maclas
por deformación, se producen muchas y regularmente espaciadas. Se
llaman en este caso maclas polisintéticas y su existencia permite
sospechar que su origen es deformativo. Algunos minerales pueden

desarrollar maclas de deformación en varias direcciones, aunque siempre los planos de macla son planos
principales de la red cristalina. Un grano cristalino afectado por muchas maclas de deformación ha
experimentado con toda probabilidad un cambio de forma importante, como puede apreciarse en la
Fig.4-4: a la izquierda, el grano antes de la deformación, con los futuros planos de macla a trazos; a la

derecha, el grano aparece maclado polisintéticamente
y deformado. Si buen número de granos ha sufrido
cambios de forma, el agregado cristalino, es decir, la
roca, habrá cambiado también de forma.

El deslizamiento intracristalino consiste en
que una parte del cristal desliza sobre otra parte del
mismo a lo largo de una superficie densamente poblada
de la red y en una dirección que es también una línea
principal del cristal. Esto se debe a que, para deslizar,

los enlaces entre los átomos a un lado y otro de la superficie de deslizamiento, deben romperse y volver
a reconstruirse de nuevo con otro átomo (Fig.4-1 B) y este proceso es más fácil cuando los átomos
entre los cuales se producen los nuevos enlaces están próximos. Un plano de un cristal en el cual el
deslizamiento puede producirse con relativa facilidad se llama un plano de deslizamiento. Dentro de él
puede definirse de forma similar una dirección de deslizamiento. El conjunto de un plano y una dirección
de deslizamiento se denomina un sistema de deslizamiento (“slip system”).

Incluso en planos densamente poblados, el deslizamiento no se produce instantáneamente por
rotura de todos los enlaces y reconstrucción de los mismos. El esfuerzo necesario para lograr  romper
todos los enlaces a lo largo de un plano de deslizamiento es similar al necesario para romper el cristal por
cualquier otra superficie y, por tanto, un esfuerzo similar induciría la aparición de discontinuidades, es
decir, provocaría un proceso cataclástico. En realidad, el deslizamiento intracristalino se efectúa con
esfuerzos menores, debido a que los cristales no son perfectos, sino que tienen defectos que ayudan a la
deformación.

Figura 4-3- Translación por
maclado. El ángulo de cizalla está
condicionado por la red
cristalina.

Figura 4-4- Deformación por maclado polisintético
de un grano de forma original aproximadamente
equidimensional.
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Los defectos cristalinos pueden ser puntuales o adimensionales, lineares o unidimensionales y
planares o bidimensionales. Los defectos puntuales son las vacantes,  los átomos intersticiales y
los átomos impureza (Fig.4-5). Las primeras son huecos en la red, los segundos son átomos que
ocupan posiciones que no son nudos de la red y los últimos son átomos en nudos de la red pero que son
diferentes del elemento al que correspondería ocupar esa posición. Los defectos lineares  son las
dislocaciones, alineaciones rectas, quebradas  o curvas de átomos en los cuales uno de los enlaces
posibles no existe. En la Fig.4-6, el bloque de la izquierda tiene un plano (de átomos en negro)  en cuya
fila inferior falta un enlace. Esa fila inferior es la línea de dislocación y el plano, en negro, que no existe en
la parte inferior del cristal se denomina semiplano suplementario o medio plano extra.

Las dislocaciones se representan a menudo con símbolos parecidos a la letra T, normal o invertida
(Figs.4-2, 4-15 y 4-16). Los defectos planares principales son las superficies de borde del cristal, las
maclas y las paredes de dislocación. Las superficies de borde se denominan límites de grano,
aunque a veces ese término se reserva para cuando los cristales en contacto son del mismo mineral y se
llaman entonces interfases a los que son de minerales distintos. Las superficies de dislocación son
superficies con una gran concentración de dislocaciones que dividen al grano en dos partes denominadas
en general subgranos.

Las dislocaciones son esenciales en
la deformación dúctil de los cristales porque
permiten que los enlaces vayan rompiéndose
y volviéndose a unir poco a poco a lo largo
de una superficie de deslizamiento. La Fig.4-
7 muestra un símil con la translación de una
alfombra. La translación simultánea de toda

Figura 4-5- Los tres tipos de defectos puntuales: vacantes, átomos intersticiales y átomos impureza.

Figura 4-6- Cristal perfecto (derecha) y cristal con un defecto
linear (izquierda).
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la alfombra con los muebles que tiene encima exige un esfuerzo instantáneo muy grande. Sin embargo,
puede hacerse un bucle en ella e ir desplazándolo a lo largo de la habitación, levantando un poco cada
mueble cuando el bucle deba pasar por debajo. El esfuerzo es pequeño en cada momento. Cada vez
que un bucle atraviesa la alfombra de un lado a otro, ésta se ha movido una pequeña distancia. En la
parte inferior de la Fig.4-7 se muestra una sección de la alfombra y la creación de una dislocación en un
cristal. La dislocación es la línea inferior de la fila de átomos en negro, la cual representa el semiplano
suplementario. Ni éste ni la dislocación coincide con los mismos átomos a lo largo del proceso. La línea
de dislocación separa siempre la parte transladada de la que aún no ha sido afectada por la translación.

Figura 4-7- Movimiento de una alfombra con esfuerzos pequeños (arriba) y movimiento de un cristal por migración
de dislocaciones (debajo).

Figura 4-8- Dislocación de tipo filo.
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Al final (derecha), la dislocación y el medio plano extra han ido
pasando de unos átomos a otros y han atravesado todo el cristal
y la parte superior de éste se ha movido una distancia
equivalente a la celdilla unidad.

Algunas dislocaciones existen antes de la deformación,
pero la inmensa mayoría son creadas durante la misma y,
además, muchas de ellas, al emigrar por dentro del cristal,
acaban saliendo del mismo y desapareciendo, como la de la
Fig.4-7. La unidad de translación de una dislocación se llama
vector de Burgers y normalmente es la distancia más corta
de la célula cristalina en la dirección de deslizamiento. Su
movimiento se denomina migración de dislocaciones. Las
dislocaciones pueden ser de tres tipos, de filo, helicoidales y de lazo. Las dislocaciones de filo (“edge”)
son rectas y perpendiculares a la dirección de translación de los átomos, que coincide con la de movimiento
de la propia dislocación. La Fig.4-8 muestra la creación, movimiento y eliminación de una de ellas en una
sección transversal de un cristal (izda.) y un esquema tridimensional de la misma (dcha.). La Fig.4-9
muestra un esquema tridimensional del movimiento y la comparación con el movimiento de una oruga,
otro símil ilustrativo de cómo pequeños desplazamientos, causados por pequeños esfuerzos y repetidos
muchas veces, pueden dar lugar a grandes translaciones.

Las dislocaciones helicoidales (“screw”) son rectas y paralelas a la dirección de translación de
los átomos, pero la propia dislocación avanza en una dirección perpendicular a sí misma (Fig.4-10). El
símil en este caso es un fajo de hojas de papel que son cortadas poco a poco. La mitad superior del fajo
avanza poco a poco hacia la derecha mientras la línea que separa la parte ya rota de la entera (equivalente
a la dislocación), avanza hacia el fondo. Cuando la dislocación
ha atravesado el cristal, el resultado es el mismo que en el
caso de las dislocaciones de filo. La Fig.4-11 muestra un
semianillo de dislocación, formado por dos dislocaciones
de filo unidas por una helicoidal (al fondo). El semiplano
suplementario superior, a la izquierda, está unido al inferior, a
la derecha,  de forma continua gracias a la distorsión de los
planos reticulares. En este caso, la dislocación es una línea
quebrada que está formada por una combinación de
dislocaciones de los tipos anteriores.

Las dislocaciones de lazo (“loop”), son líneas curvas
y, por tanto, con cualquier orientación con respecto a la
dirección de translación. Ellas mismas se mueven en una
dirección más o menos radial y, una vez que han atravesado

Figura 4-9-Dislocación de filo.

Figura 4-10-Dislocación helicoidal.
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todo el cristal, su efecto es similar al de los dos tipos anteriores (Fig.4-12). Muchas dislocaciones son de
este tipo, y tanto las de filo como las helicoidales pueden ser estar unidas por dislocaciones curvas. A
menudo los distintos tipos y, especialmente, las curvas, se cierran formando anillos de dislocación que
empiezan en una zona del cristal y se van extendiendo a lo largo de él (Fig.4-13).

Un mecanismo muy común de generación continua de
anillos de dislocación es el denominado “Frank-Read
source” o fuente de Frank-Read (Fig.4-14). Se crea primero
una dislocación recta entre dos puntos, la cual avanza en
forma radial dando un lazo que acaba cerrándose sobre sí
mismo y transformándose en un anillo que emigra hacia el
exterior del cristal. Pero, como puede verse en el dibujo nº
7, a la izquierda, parte del lazo queda en el interior del anillo
y su avance acaba dando una nueva dislocación recta entre
los mismos dos extremos del principio. Entonces, el proceso
se repite, de forma que a partir de una dislocación original

se generan continuamente anillos de dislocación. En un cristal no deformado hay ya muchas dislocaciones,
del orden de 1010 por metro cuadrado, causadas por errores de crecimiento y concentraciones de
esfuerzos en límites de grano,  grietas, etc. En un cristal muy deformado, la cantidad de dislocaciones es
del orden de 1015 por metro cuadrado, es decir, unas cien mil veces mayor. La fuente de Frank-Read es
el mecanismo causante de la inmensa mayoría de esas dislocaciones asociadas a la deformación.

Figura 4-11-Semianillo de dislocación.

Figura 4-12- Dislocación de tipo lazo y microfotografía de dislocaciones de este tipo desarrolladas en feldespato
deformado.
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Dos dislocaciones de signo opuesto que se mueven en dirección contraria (Fig.4-15) pueden
anularse dando un cristal perfecto (arriba) o un cristal con una fila de vacantes (debajo). Las dislocaciones
pueden, además, moverse hacia afuera del plano de deslizamiento a base de que una fila reticular de
átomos desaparece (Fig.4-16, arriba) o se une (debajo) al semiplano complementario. El primer caso
está representado en detalle en la Fig.4-17 y, como puede verse, aprovecha la existencia de vacantes en
la red. Este proceso se denomina “climb” o “climbing” (escalar, trepar) y en la Fig.4-17 se ha producido
dos veces, primero entre los planos horizontales de la red cuarto y tercero y luego entre el tercero y el
segundo. Al “trepar” o saltar la dislocación, cambia también el plano de deslizamiento.

Figura 4-13- Desarrollo de una anillo de dislocación.

Figura 4-14- Generación de dislocaciones por el mecanismo de Frank-Read.
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La Fig.4-18 ilustra cómo un
grano de forma cuadrada con un
sistema de deslizamiento se
transforma en un grano aplastado al
aplicarle un esfuerzo suficiente. Los
planos de deslizamiento, llamados en
la figura [0001] en la notación
cristalográfica, giran a la vez que
actúan, de forma que tienden a
ponerse perpendiculares a la
dirección de acortamiento, marcada
por λ. La deformación está indicada
como porcentaje de acortamiento.

La Fig.4-19 muestra dos
modelos de deformación teórica de

un agregado equigranular en el que los
granos tienen un sólo sistema de deslizamiento (línea en el centro de los hexágonos) orientado en cada
grano al azar. A la izquierda se muestra el caso de un cizallamiento puro y a la derecha un cizallamiento
simple (la deformación progresa de los dibujos inferiores a los superiores; el estado inicial para ambos
casos se muestra abajo a la derecha). En el modelo se producen
huecos (rayas paralelas) y solapamientos (punteado). En la realidad
los solapamientos son imposibles y los huecos raros.  Se  produce
una compatibilidad casi perfecta entre los granos debido a que
éstos suelen tener más de un sistema de deslizamiento intracristalino
y a que éste no es el único mecanismo de deformación que
interviene, sino que puede actuar en combinación con otros. Para
deformar homogéneamente un agregado cristalino  por translación,
manteniendo los límites de grano originales y unidos, se necesitan
5 sistemas de deslizamiento independientes en cada grano, sean
de maclado o de deslizamiento intracristalino. Esta regla se conoce
como criterio de Von Mises.

Como varios sistemas de deslizamiento actúan
simultáneamente en la deformación de un cristal, las dislocaciones
de unos y otros se cruzan con mucha frecuencia, y cada una estorba el movimiento de las otras. Cuanto
mayor es el número de dislocaciones, más se estorban y, por tanto, mayor es el esfuerzo que hay que

Figura 4-15- Interacción de dos dislocaciones de signo opuesto.

Figura 4-16- Ascenso (arriba) y
descens0 (debajo) por climbing de una
dislocación..
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aplicar para que la deformación intracristalina continúe. La multiplicación de dislocaciones
correspondientes a sistemas oblicuos entre sí es la causa del endurecimiento por deformación  (“strain
hardening”).

Figura 4-17- Climb de una dislocación aprovechando vacantes en la red.

Figura 4-18- Deformación por deslizamiento intracristalino de un grano y reorientación de los planos de
deslizamiento.
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4.3.-DEFORMACION POR DIFUSION

La difusión es un mecanismo de deformación consistente en que numerosos átomos o iones de los
cristales cambian de posición moviéndose, bien por el interior del cristal, bien por los límites de grano.
Esta migración de iones permite a los granos deformarse y al agregado fluir lentamente (creep) en respuesta
a los esfuerzos. Cuando la difusión se realiza por el interior de los granos se denomina creep de Nabarro-
Herring y cuando lo hace por los límites de grano, creep de Coble.

La Fig.4-20 muestra esquemáticamente el creep de Nabarro-Herring. Los átomos emigran
desde las zonas sometidas a los esfuerzos mayores (caras superior e inferior del cristal en este caso)
hacia las caras sometidas a los esfuerzos menores (caras derecha e izquierda). Esa migración, causada
por la actuación de un esfuerzo diferencial (de un estado de esfuerzo no hidrostático) va acompañada

Figura 4-19- Deformación de un agregado de granos con un sistema de deslizamiento. A la izquierda, por cizallamiento
puro y a la derecha por cizallamiento simple.
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por la migración de huecos o vacantes en sentido contrario y, juntas,
pueden provocar un cambio de forma importante. Los mecanismos de la
difusión por el interior del cristal son complejos e incluyen movimiento de
vacantes y saltos de dislocaciones de unos planos a otros.

El creep de Coble es en general mucho más lento y, por tanto, no
suele llegar a producir cambios notables en la forma de los granos. Sin
embargo es muy importante en un proceso denominado deslizamiento
intercristalino, es decir, entre unos cristales y otros (a diferencia del
intracristalino, descrito anteriormente, en el cual el deslizamiento se produce
en el interior de cada cristal). En algunas rocas de grano muy fino con

granos equidimensionales se da a veces un fenómeno, conocido también en algunas aleaciones metálicas,
que se denomina superplasticidad o flujo superplástico. Consiste en que los granos deslizan unos
sobre otros como lo haría la arena suelta en un saco, con lo cual, aunque cada grano no se deforma, el
agregado puede deformarse mucho (Fig.4-21). Debido a la presión confinante, los granos no están
sueltos, como en un saco de arena, sino comprimidos unos contra otros, y las pequeñas irregularidades
que pueda haber en sus bordes son un obstáculo para el deslizamiento por límites de grano. El creep de
Coble actúa borrando esos pequeños obstáculos al deslizamiento y permitiendo la deformación del
agregado (Fig.4-22).

Un tercer tipo de difusión se produce cuando existen fluidos en la roca, bien en microfracturas,
bien simplemente en los intersticios entre granos. El componente mayoritario de los fluidos suele ser el
agua y por pequeña que sea la cantidad de ella existente, a las elevadas presiones y temperaturas del
interior de la corteza terrestre, el agua y los fluidos que la acompañan tienen una gran capacidad para
disolver los cristales. Ello da lugar a un mecanismo denominado disolución por presión que, junto con
la cristalización posterior a partir de los mismos fluidos, es uno de los más importantes en la deformación
de las rocas en la naturaleza: el mecanismo de disolución-cristalización.

Figura 4-20- Creep de Nabarro-
Herring.

Figura 4-21- Deformación de un agregado por deslizamiento intercristalino.
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La disolución actúa selectivamente y se rige por un principio según el cual
el potencial químico de un sólido sometido a un esfuerzo diferencial en contacto
con una solución que está sometida a un esfuerzo de tipo hidrostático, aumenta
al aumentar el esfuerzo compresivo normal a la superficie del sólido. Por otra
parte, la solubilidad está directamente relacionada con el potencial químico, de
forma que en un sólido policristalino con un estado de esfuerzo poliaxial en el
que hay fluidos intersticiales, el potencial químico será máximo en las caras de
los granos orientadas perpendicularmente al esfuerzo principal mayor, por lo
que esas caras tenderán a disolverse. En cambio, en las caras perpendiculares
al esfuerzo menor, el potencial químico será mínimo y los iones disueltos podrán
precipitarse. La Fig.4-23 muestra esquemáticamente este proceso, que equivale
en muchos casos a una difusión
por los límites de grano asistida
por los fluidos y que se conoce
con el nombre de principio de
Riecke. La Fig.4-24 muestra
la forma aplastada que
adquieren los granos como
consecuencia del mismo. En
general, el crecimiento en las

caras perpendiculares al esfuerzo menor se realiza en
continuidad cristalográfica con el grano primitivo, cuya
forma puede a veces apreciarse por la presencia de
impurezas en el límite primitivo, que quedan englobadas
en el nuevo grano.

La cristalización no siempre se produce
sobre el mismo grano que se ha disuelto
parcialmente. En la Fig.4-25 puede verse que
a veces se forman cristales en fracturas
abiertas durante la deformación o en el borde
de otros minerales y a veces el material disuelto
puede escapar fuera de su área de origen. La
cristalización alrededor de minerales diferentes
da lugar a unas microestructuras denominadas
colas de presión o de cristalización.

Figura 4-22- Defor-
mación super-plástica
asistida por creep de
Coble

Figura 4-23- Esquema del proceso de disolución
cristalización y su relación con el estado esfuerzo.

Figura 4-24- Granos de cuarzo deformados por disolución
por presión y cristalización. El contorno inicial de los granos
está señalado port una orla de impurezas (punteado).



Tema 4- Deformación a escala cristalina
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-99-

4.4.-RECUPERACION Y RECRISTALIZACION

El deslizamiento intracristalino provoca una acumulación progresiva de dislocaciones que dificulta
el progreso de la deformación dúctil (Fig.4-26). Sin embargo, en determinadas condiciones, existen
procesos que tienden a eliminar muchas de las dislocaciones existentes en el cristal. Estos procesos
operan sobre todo a temperaturas elevadas y producen el efecto de debilitamiento por deformación
(“strain softening”), contrario al endurecimiento por aumento de dislocaciones. Los dos procesos que
eliminan dislocaciones son la recuperación o restauración y la recristalización.

Si un cristal no ha sido deformado, su red cristalina no ha sido distorsionada, y observado al
microscopio con luz polarizada con los nícoles cruzados, debe presentar dos posiciones de extinción al
girar la platina y en cada posición de extinción el cristal estará totalmente extinguido (Fig.4-27). Un
cristal que ha sido combado o doblado, como el de la parte inferior de la Fig.4-27, tiene su red
distorsionada y al microscopio se observará que no se extingue todo a la vez sino que la extinción se
produce en distintos momentos para unas partes del cristal que para otras al girar la platina. Este efecto
de llama extinción ondulante y es una prueba de que el cristal ha sido deformado. Un cristal así debe
tener muchas dislocaciones distribuidas en su interior, como el de la Fig.4-28 y los de la parte superior
de la Fig.4-29. La recuperación consiste en la migración de dislocaciones para concentrarse a lo largo
de determinadas superficies y su efecto puede apreciarse en la parte inferior de la Fig.4-29. Las
dislocaciones se han concentrado en planos y han dejado el resto del cristal libre de ellas pero dividido
en fragmentos cuya red cristalina está orientada de forma diferente.

Los fragmentos están separados por superficies de dislocación, que se llaman  subjuntas. Al
microscopio, los fragmentos se extinguen en distintas posiciones de la platina, pero los fragmentos
adyacentes se extinguen en posiciones próximas. Eso se debe a que la red cristalina ha girado poco de
unos a otros. Cuando han girado menos de 5°, raramente se individualizan nuevos elementos. Cuando el
giro es de entre 5° y 7°, los elementos se llaman bandas de deformación, y cuando el giro es de entre

Figura 4-25- Los tres estadios del mecanismo de disolución-cristalización y los diferentes lugares de destino del
material disuelto.
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7° y 10° aproximadamente se denominan
subgranos. Dos bandas de deformación o dos
subgranos adyacentes forman un kink-band y, de
hecho, este es un mecanismo muy común de
formación de kinks en los granos: primero la red
cristalina se distorsiona curvándose y luego las
dislocaciones emigran a las subjuntas y los subgranos
quedan con su retículo rectilíneo (Fig.4-30).

Las subjuntas se denominan límites de bajo
ángulo. Cuando el giro de unos elementos con
respecto a los adyacentes supera unos 10°, la
superficie de contacto se denomina límite de alto
ángulo y los fragmentos se denominan y consideran
nuevos granos. El proceso de formación de nuevos
granos se conoce como recristalización, y también
como poligonización, pues se forman nuevos granos

poligonales a partir de los
existentes. El dibujo inferior a
la derecha de la Fig.4-29
muestra en realidad nuevos
granos y es un ejemplo de
poligonización, mientras que el
de la izquierda muestra
subgranos. La Fig.4-31 muestra
la poligonización de un gran
cristal de mica plegado.

La recristalización,
palabra que significa creación
de nuevos cristales, puede ser
de dos tipos diferentes. Puede
producirse exclusivamente de
manera estática como
consecuencia de la elevación de
la temperatura en rocas que no

están deformándose. Se denomina en este caso templado o recocido (“annealing”) y es similar al
proceso de igual nombre al que se somete al acero para aumentar su resistencia. El templado consiste en

Figura 4-26- Endurecimiento por deformación debido al
aumento de la densidad de dislocaciones.

Figura 4-27-  Extinción recta (arriba) en un cristal no deformado y extinción
ondulante (debajo) en uno deformado.
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calentar el material sin someterlo a esfuerzos, con lo
cual aumenta el tamaño de sus granos y, además, éstos
no contienen dislocaciones debidas a deformación.
El tamaño de grano aumenta debido a que algunos
límites de grano emigran a través de otros y algunos
granos son incorporados a otros.

Cuando la recristalización es de este tipo, los granos suelen tener bordes planos o ligeramente
curvados. Los límites de grano se unen entre sí de tres en tres formando lo que se denominan juntas o
uniones triples (Fig.4-32 a). La recristalización procede en estos casos de forma comparable a como
evolucionan las burbujas de espuma que se forman a veces en los cuellos de las botellas de cerveza: cada
burbuja está en contacto con otras por bordes planos o casi que se juntan de tres en tres. Con el tiempo
algunas burbujas crecen a expensas de otras, por migración de sus límites y algunas van siendo siendo
cada vez más pequeñas y pueden llegar a desaparecer. En general, las burbujas finales son mucho más
grandes que las iniciales, lo que también sucede en la recristalización estática por templado, que se
caracteriza por el crecimiento del tamaño de grano. Las observaciones anteriores pueden hacerse
cuantas veces se quiera, agitando cada cerveza antes de abrirla o poco después, para que se forme
espuma. Las observaciones de detalle, no obstante, conviene hacerlas con la primera cerveza.

La formación de nuevos granos puede producirse también a la vez que la deformación, llamándose
en este caso recristalización dinámica o sintectónica. La formación de límites de alto ángulo y nuevos
granos es uno de los procesos principales y da lugar a granos de menor tamaño que los originales, es
decir, conlleva una reducción del tamaño de grano. No obstante, también se pueden producir
migraciones de los límites de grano y nucleación de nuevos granos.

Figura 4-28- Combadura de un cristal por
deslizamiento intracristalino y acumulación de
dislocaciones en su interior.

Figura 4-29- Combadura y distorsión de la red cristalina con acumulación de dislocaciones (derecha, arriba) y
migración de las mismas hacia límites de bajo ángulo (izquierda) y alto ángulo (derecha). En el primer caso se
forman subgranos y en el segundo nuevos granos. En este último, el  proceso se describe también como
poligonización.
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La Fig.4-32 b muestra la migración del límite entre los granos A y B: A crece a expensas de B. El
límite es en este caso irregular o dentado, una forma muy típica en los límites formados en condiciones
dinámicas. La Fig.4-32 d muestra la nucleación de nuevos granos (A y B) en el borde de dos granos pre-
existentes (C y D). La Fig.4-32 c muestra, a trazos, 5 diferentes posiciones del límite entre A y B y de los
bordes de dos nuevos granos, C y E nucleados en el curso de la deformación. El grano C se nucleó entre
el instante 3 y el 4, y el grano E entre el 4 y el 5. La Fig.4-33 muestra los mecanismos dominantes en el
caso de que la temperatura y el esfuerzo sean  suficientemente grandes como para producir recristalización.
La nucleación predomina a altos esfuerzos y bajas temperaturas, mientras que la migración de los límites
de grano predomina a altas temperaturas.

Algunos granos tienen su red cristalina
orientada de forma favorable con respecto al
campo de esfuerzos y pueden crecer
rápidamente, mientras que otros,  orientados
en una posición desfavorable, tienden a ser
absorbidos y desaparecer. Por eso, aunque la
recristalización dinámica suele implicar una
reducción del tamaño de grano, los procesos
de migración de límites y de nucleación y
crecimiento de nuevos granos contribuyen a
aumentar el tamaño de los mismos. Durante
una deformación progresiva en condiciones
constantes, se alcanza un tamaño de grano que
está en equilibrio termodinámico con las
condiciones (esencialmente presión,
temperatura y esfuerzo). Entonces, la
recristalización dinámica procede por una

Figura 4-30- Kink-band formado por migración de
dislocaciones a límites alto ángulo.

Figura 4-31- Poligonización de un gran cristal de
mica plegado.

Figura 4-32- Migración de límites de grano (a, b y c) y nucleación
de nuevos granos (c y d) durante la recristalización. “a”
corresponde a una recristalización estática. Observense las
uniones triples. “b, c y d” corresponden a recristalizaciones
dinámicas. Obsérvense los bordes de grano irregulares.
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combinación de mecanismos que
incluye formación de nuevos granos
más pequeños que los originales y
crecimiento de algunos de ellos a
expensas de los otros, con lo que el
tamaño de grano se mantiene
estacionario. En condiciones de
temperatura elevada, la recristalización
dinámica suele dar lugar a límites de
grano planos o casi y a uniones triples,
es decir, genera una textura idéntica a
la de la recristalización estática.

4.5.-MECANISMOS QUE OPERAN EN DIFERENTES CONDICIONES
AMBIENTALES

La deformación de los agregados cristalinos suele llevarse a cabo por una combinación de varios
de los mecanismos descritos. No obstante, algunos mecanismos contribuyen más que otros en
determinadas condiciones, siendo los factores que más influyen la temperatura, el esfuerzo diferencial y
el tamaño de grano. Según sea la temperatura de deformación, se habla de deformación a baja T o a alta
T. El límite se establece en una temperatura que es entre 1/2 y 1/3 de la temperatura de fusión del mineral
en cuestión. La deformación de baja T se llama a menudo “cold working” (trabajo en frío), una
denominación extraida de la terminología metalúrgica, al igual que muchos otros en lo que a deformación
a escala cristalina se refiere. La de alta T se denomina “hot working”.

A bajas temperaturas (0° a 350°C
aproximadamente) y grandes esfuerzos
diferenciales predomina la cataclasis o
rotura, el maclado, el kinking, la
disolución-cristalización y el deslizamiento
intracristalino por migración de
dislocaciones, acompañado de
endurecimiento por deformación. A
temperaturas mayores (350° a 550°C)
predomina el deslizamiento intracristalino
acompañado de recuperación y
recristalización y si las temperaturas son
aún mayores (550° a 800°C), la difusión
por el interior del cristal o creep de
Nabarro-Herring pasa a ser dominante.

Figura 4-33- Diagrama esfuerzo-temperatura esquemático mostrando los
distintos dominios de recuperación y recristalización.

Figura 4-34- Mapa de deformación para el olivino.
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Algunos minerales son más frágiles que otros, por lo que en una roca compuesta por varios  tipos
de minerales, en unas condiciones dadas, unos pueden deformarse dúctilmente y otros romperse. El
maclado por deformación es común en algunos minerales, como calcita y feldespatos, pero es raro en
otros, como el cuarzo. Según el mineral, el maclado puede ser el mecanismo dominante a baja temperatura
y altos esfuerzos diferenciales, o no darse en absoluto. El kinking es muy común en minerales con planos
de deslizamiento muy favorables, como las micas. Los mecanismos de disolución-cristalización son
comunes a temperaturas bajas, aunque afectan de manera desigual a unos minerales que a otros. Cuarzo
y calcita, p. ej., son fácilmente disueltos, pero las micas son más difíciles de deformar por este mecanismo.
El creep de Coble es casi siempre un mecanismo poco importante, salvo en el caso del flujo superplástico,
que se da esencialmente por deslizamiento intercristalino en rocas de grano muy fino, menor de 10
micras, deformadas por grandes esfuerzos diferenciales y a altas velocidades de deformación.

En la Fig.4-33 se aprecia la necesidad de una cierta T y un cierto valor de los esfuerzos para
producir recristalización. Con esfuerzos bajos la recistalización no llega a producirse, aunque sí
recuperación. Con temperaturas próximas a la de fusión, el creep de Nabarro-Herring (N.H.) es importante
para esfuerzos pequeños. Esta figura es un gráfico esquemático, no específico de ningún mineral
determinado. Se pueden construir gráficos más exactos de los mecanismos de deformación para un
determinado mineral y de un determinado tamaño, por medio de experimentos y cálculos que permiten
extrapolarlos a las condiciones naturales. Estos gráficos se denominan mapas de deformación y varios
de ellos se muestran en las Figs.4-34, 4-35 y 4-36.

Figura 4-35- Mapas de deformación para cuarzo seco con distintos tamaños de grano.
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Los mapas de deformación suelen llevar en abscisas la temperatura y en ordenadas el esfuerzo
diferencial (σ1- σ3), frecuentemente en una escala logarítmica (Fig.4-34). El interior del gráfico aparece
subdividido por líneas gruesas en una serie de campos que representan los diferentes mecanismos de
deformación dominantes en esas condiciones. Se completan los mapas de deformación con unas líneas
finas que representan velocidades de deformación. Las velocidades de deformación naturales más comunes
oscilan entre 10-13 seg-1 y 10-15 seg-1. Dado que en un año hay 3’1536.107 seg, en tres años hay
aproximadamente 108 seg. Una velocidad de 10-13 seg-1 implica una elongación igual a 1 (100%) en
3.105 años, es decir, en 300.000 años, y una de 10-15 seg-1, una elongación del 100% en 30 millones de
años.

La Fig.4-34 es un mapa de deformación del olivino y sólo se han representado las curvas de
velocidad de deformación geológicamente realistas. Se puede apreciar que, para este mineral, a baja T
y altos esfuerzos diferenciales, el mecanismo dominante de deformación es el deslizamiento (“glide”)
intracristalino. A mayor T y menor esfuerzo, el deslizamiento se acompaña de climbing hasta un cierto
límite de ambos parámetros en el que el mecanismo dominante pasa a ser el creep de Coble. A T muy
alta, finalmente, la deformación procede por creep de Nabarro-Herring con esfuerzos diferenciales
sumanente pequeños.

La Fig.4-35 muestra cuatro mapas para el cuarzo seco (sin posibilidad de disolución- cristalización,
por tanto) con distintos tamaños de grano (1 mm, 100 m,10 m y 1 m). En las curvas de velocidad de
deformación se ha escrito únicamente el exponente de 10. Puede apreciarse cómo el creep de Coble
adquiere importancia a medida que el tamaño de grano es menor, debido al fenómeno de la

Figura 4-36- Mapa de deformación para cuarzo en presencia de agua. Los números en las curvas de velocidad dee
deformación son el exponente de 10 cambiado de signo. Observese la importancia de la presión de disolución por
presión como mecanismo de deformación a temperaturas bajas y medias.
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La deformación a escala cristalina en la  WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el tema
tratado:

En la Universidad de Manchester (Reino Unido) existe un grupo de trabajo que se dedica a
realizar experimentos sobre deformación de distintos tipos de rocas (Rock Deformation and Structural
Geology Group at Manchester):

http://www.man.ac.uk/Geology/research/rockdef/rockdef.htm

La univrsidad de Cambridge (Reino Unido) ha desarrollado un grupo de trabajo (The Mechanical
Properties Group) acerca de la deformación a escala cristalina:

http://www.msm.cam.ac.uk/mech-prop/
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5.-COMPORTAMIENTO FRÁGIL

Para completar el aprendizaje de este tema es imprescindible el conocimiento en su totalidad del
TEMA 2.6  FALLAS de la asignatura Cartografía Geológica que se imparte en el primer curso de la
Licenciatura en Geología en la Univesrsidad de Salamanca. Para su repaso podeis consultar las páginas
65 a 98 de los apuntes de la mencionada asignatura.

-Definición de falla.
-Reconocimiento de los elementos geométricos que las caracterizan.
-Clasificación de las fallas.
-Criterios de reconocimiento.
-Representación cartográfica.
-Asociaciones de fallas.

-Fallas inversas y cabalgamientos.
-Fallas normales.
-Fallas de desgarre.

Efecto de una falla en la superficie de la tierra
(antes de ser erosionada o de roturar nuevamente el

campo de cultivo). California, USA.
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Figura 5-1- Planos de fractura y su relación con los esfuerzos principales. A la derecha, proyección estreográfica
de las fracturas y esfuerzos principales.

5.1.-CRITERIOS TEORICOS DE FRACTURACION DE COULOMB Y
GRIFFITH

Esencialmente, existen dos tipos de fracturas en las rocas: las producidas por esfuerzos tensionales
y las producidas por esfuerzos de cizalla. Las primeras se llaman fracturas de tensión y se producen
según superficies aproximadamente perpendiculares a la dirección de aplicación del esfuerzo tensional.
Una vez creadas, las dos partes del cuerpo a ambos lados de la fractura tienden a separarse, dejando un
hueco que puede ser ocupado por precipitados minerales o por material fundido que se encuentre en las
proximidades. Cuando no se rellena, la fractura se denomina grieta si es grande y fisura si es pequeña.
Si se rellena de material por precipitación a partir de fluidos se llama filón, si es grande, y vena si es
pequeña. Cuando es ocupado por un magma da lugar a un dique.

En las producidas por esfuerzos de cizalla, denominadas fracturas de cizalla, los labios no
tienden a separase, sino que deslizan uno sobre otro. Parece lógico, a primera vista, que una roca
sometida a un estado de esfuerzo triaxial podría romperse si se alcanza el esfuerzo de rotura, que es un
determinado valor del esfuerzo diferencial (σ1- σ3) y que se rompería por los planos que están sometidos
al máximo esfuerzo de cizalla (τmáx= (σ1- σ3)/2), que son los que están a 45° de los esfuerzos mayor y
menor y que contienen al esfuerzo principal intermedio. Esto daría lugar a dos familias de fracturas
conjugadas perpendiculares entre sí. Sin embargo, esto no sucede ni en la naturaleza ni en el laboratorio
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y cuando se producen dos
familias de fracturas
conjugadas, el ángulo menor
que forman es de entre 50° y
70°,  siendo la bisectriz de este
ángulo la dirección de
aplicación del esfuerzo principal
mayor (Fig.5-1).

La razón de que esto
suceda es que los planos
sometidos al máximo esfuerzo
de cizalla, están sometidos,
también, a un esfuerzo normal
bastante fuerte, en general, y
que ese esfuerzo, actuando
perpendicularmente al plano de
posible fractura, tiende a
impedir su movimiento, debido
al rozamiento. En efecto, la
fuerza de rozamiento que hay
que superar para deslizar un
labio de la falla sobre el otro
depende del coeficiente de rozamiento, un parámetro característico del material, y del esfuerzo que
tiende a juntar ambos labios. En la Fig.5-2 A puede apreciarse que para un estado de esfuerzo con  σ1 =
107 y  σ3 = 30 (el mayor de los círculos de Mohr dibujados), el plano a 45° de σ1,  representado por el
punto 1 en el diagrama, sufre un τ = 40 y un σ = 68, mientras que el plano a 33° de σ1, representado por
el punto 2, tiene un τ = 37 y un σ = 53. En el plano a 33°, el esfuerzo de cizalla es 3 unidades de esfuerzo
menor que en el situado a 45°, pero el esfuerzo normal es 15 unidades menor. Aunque el plano a 45°
sufre un esfuerzo de cizalla mayor, la roca tenderá a romper por el otro, debido a que el esfuerzo normal
que se opone a su deslizamiento es mucho menor.

Una teoría o modelo de fracturación que se basa en las consideraciones anteriores fue propuesta
por los físicos Coulomb y Navier, por lo que recibe el nombre de criterio de Coulomb o de Navier-
Coulomb. Esta teoría o criterio propone que las rocas se rompen por planos en los que se cumple la
ecuación:

 τ  = Co + µ σ

 donde τ y σ son las componentes de cizalla y normal sobre el plano.

Figura 5-2- Criterio de Coulomb representado en un diagrama de Mohr.
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Co se denomina resistencia cohesiva o cohesión primaria, y es el esfuerzo de cizalla necesario
para romper una roca por un plano en el cual el esfuerzo normal es cero. A veces se denota como τo o
como S ó So (de “shear”: cizalla).

µ es el llamado coeficiente de rozamiento interno  o  coeficiente de fricción (y no tiene nada
que ver con la viscosidad, pese a utilizarse el mismo signo). Multiplicado por el esfuerzo normal da el
esfuerzo de rozamiento que hay que superar para producir deslizamiento.

El significado del criterio es el siguiente: si en un plano de una roca el esfuerzo de cizalla supera la
resistencia que la roca opone a la rotura, debida a la cohesión entre las partículas que la componen y,
además, es capaz de vencer la fuerza de rozamiento que se opone al deslizamiento de los dos bloques de
roca a ambos lados de dicho plano, la roca se romperá por él. La ecuación es la de una recta, llamada
línea de fracturación y representada en la Fig.5-2 A como la tangente a los círculos de Mohr.
Supuestamente, cada roca estará caracterizada por una recta de ese tipo. La pendiente de la recta es el
coeficiente de fricción, y su ordenada en el origen es la resistencia cohesiva. Si en un determinado estado
de esfuerzo, el círculo de Mohr para los esfuerzos mayor y menor no toca a la recta, como en el caso del
círculo negro de la Fig.5-2 B, no se producirán fracturas. Si el círculo toca a la recta, como en el caso del
círculo gris, la roca se romperá por planos que forman con la dirección del esfuerzo mayor un ángulo θ.
Puede producirse rotura en un plano o en varios y, en este último caso, los planos pueden ser todos
paralelos o pertenecer a dos familias distintas (conjugadas) que formarían entre sí un ángulo igual a 2θ.
En ningún caso el círculo de Mohr puede cortar a la recta en dos puntos, pues cuando es tangente en un
punto, la roca rompe y no puede sostener esfuerzos diferenciales mayores. Por tanto, ningun plano de la
roca puede soportar esfuerzos de cizalla y normales que se proyecten por encima de la recta de
fracturación.

Aunque a menudo se representa sólo la parte superior del
diagrama de Mohr cuando se trata de la fracturación, hay que señalar
que el diagrama completo incluye dos rectas simétricas con respecto
al eje de abscisas. Eso se debe a que la ecuación se cumple tanto
para valores de τ positivos (senestros, según nuestro convenio de
signos) como negativos (dextros). De hecho, las dos familias de
fracturas conjugadas que pueden desarrollarse corresponden cada
una a uno de los dos signos posibles deτ. La Fig.5-3 muestra lo que
sucede en dos experimentos diferentes con arena seca no consolidada,
que es un material que se adapta perfectamente al criterio de Coulomb
pero que carece de cohesión primaria. En el dibujo superior, se han
fijado σ1 y σ3 y se ha ido disminuyendo  σ3 (sucesivos círculos a trazos)
hasta que el círculo de Mohr toca a la línea de fracturación definida
por el criterio de Coulomb. En ese momento, se producirán fracturas.
En el dibujo inferior, se han fijado σ1 y σ3 y se ha ido aumentando  σ1

hasta que el círculo de Mohr toca a la recta, produciéndose tambiénFigura 5-3- Experimentos de
fracturación realizados con arena
seca (resistencia cohesiva nula).
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fracturación. Como puede verse aquí y en la Fig.5-2, hay infinitos estados de esfuerzo posibles que
pueden provocar rotura en una roca determinada. Pero en una roca que se adapte perfectamente al
criterio de Coulomb, los planos de rotura por cizalla siempre forman el mismo ángulo con σ1: el ángulo 2θ
es siempre el mismo porque el radio del círculo de Mohr que pasa por el punto que representa el plano
de rotura es perpendicular a la línea de fracturación (Fig.5-2A). El ángulo que forma la recta con el eje
de abscisas se suele denotar como Φ y se denomina ángulo de fricción o rozamiento interno. Su
tangente es µ, y se relaciona con los
planos de rotura por:  Φ = 90 - 2θ
(Fig.5-4) . Los valores típicos de Φ en
las rocas oscilan entre 30° y 40°.

Para un comportamiento
perfecto de tipo Coulomb, como el
ilustrado en la Fig.5-4, se producirán
fracturas de cizalla siempre que el
círculo de Mohr sea tangente a la línea
de fracturación y esto puede darse tanto
si los esfuerzos principales mayor y menor son compresivos como si son tensionales o si uno es compresivo
y el otro tensional. Una situación especial se daría en el caso de un esfuerzo de tipo hidrostático tensional
con σ1= σ3 (= T). En este caso podrían producirse fracturas tensionales en cualquier dirección, puesto
que ese punto representa un estado de esfuerzo con esfuerzos tensionales iguales en todas direcciones y
está en la línea de fracturación, es decir, cumple las condiciones de rotura. T se denomina resistencia
tensional y es el esfuerzo normal necesario para romper una roca por un plano en el cual el esfuerzo de
cizalla es cero. Se denota también como σo y To. Como puede verse, en una roca que siga perfectamente
el criterio de Coulomb, T = S /tang Φ , lo que, para los valores de Φ normales significa que T es del
orden del doble o el triple de S (S = Co, es la resistencia cohesiva).

Cuando se llevan a cabo experimentos de fracturación con las rocas se observa que éstas no
siguen siempre el criterio de Coulomb. En general, cuando el esfuerzo menor es tensional, los ángulos
que las fracturas forman con el esfuerzo mayor se apartan bastante de los previstos por el criterio.
Además, la resistencia tensional no es del orden del doble o triple de la resistencia cohesiva sino, por el
contrario, aproximadamente la mitad. Es decir, se necesita mucho menos esfuerzo tensional para romper
las rocas del que predice el criterio de Coulomb. Un modelo más válido para cuando existen esfuerzos
tensionales es el denominado criterio de Griffith, que tiene en cuenta la existencia de pequeñas
imperfecciones en las rocas, generalmente huecos o  grietas microscópicos. Aunque el esfuerzo principal
tensional medio a lo largo de la roca tenga un determinado valor, en detalle se producen concentraciones
de esfuerzos tensionales anormalmente altas en los extremos de grietas o huecos aproximadamente
normales al esfuerzo mayor (Fig.5-5). Esa concentración de esfuerzos hace que la grieta se propague en

Figura 5-4- Significado de Φ, T y S.
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esos extremos cuando el esfuerzo  en ellos es suficiente, aunque
el esfuerzo tensional medio en la roca sea mucho menor. La
propagación de varias grietas o imperfecciones microscópicas
hace que se unan unas con otras provocando fracturas
macroscópicas.

El cálculo del esfuerzo medio crítico necesario para que
los esfuerzos anómalos puedan hacer que el defecto inicial se
propague es complicado, por lo que no lo vamos a deducir.
Una de las ecuaciones que expresan el criterio de Griffith y
que más se adaptan a la realidad es:

     τ2 + 4Tσ - 4T2 = 0 ,

 donde T es la resistencia tensional. Esta ecuación
es la de una curva parecida a una parábola (Fig.5-6) y
representa el criterio de fracturación cuando al menos uno
de los esfuerzos principales es tensional. Como puede
apreciarse, la resistencia tensional es del orden de la mitad
de la resistencia cohesiva.

La Fig.5-7 muestra cuatro estados de esfuerzo en los
cuales el esfuerzo principal menor coincide con la resistencia
tensional. En todos esos casos, se producirán fracturas
tensionales, es decir, con separación de los dos labios. El
ángulo de las fracturas con el esfuerzo mayor será cero, pues
el punto de contacto entre el círculo de Mohr y la curva está
en el eje de abscisas. Eso implica que serán perpendiculares
al esfuerzo menor. La componente de cizalla en los planos de
rotura será cero y la normal igual a σ3. La principal diferencia,

en lo que respecta a las fracturas tensionales, con el criterio de Coulomb es que éste sólo predice tal tipo
de fracturas en estados de esfuerzos tensionales hidrostáticos y, en las condiciones adecuadas, se
producirían en todas direcciones. El criterio de Griffith, por el contrario, predice también fracturas
tensionales en estados triaxiales con un esfuerzo tensional y, dadas las condiciones adecuadas, se produciría
uno sólo sistema de fracturas orientadas perpendicularmente al esfuerzo menor. Si el esfuerzo menor
está muy próximo a la resistencia tensional, el circulo de Mohr puede cortar a la curva en dos puntos
próximos al eje de abscisas. En ese caso, el criterio predice que las fracturas se formarán en dos sistemas
conjugados a muy pocos grados de la dirección del esfuerzo mayor.

Figura 5-5- Concentración local de esfuerzo en
los extremos de un hueco microscópico

Figura 5-6- Expresión gráfica del critero de
Griffith.

Figura 5-7- Relación entre el criterio de Griffith
y distintos estados de esfuerzo.
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5.2.-ENVOLVENTE DE MOHR O CURVA  INTRÍNSECA

Si se somete a una determinada roca a una serie de experimentos de corta duración en una prensa
triaxial, puede obtenerse una línea de fracturación empírica, es decir experimental.  Normalmente se fija
la presión confinante, o sea, la presión del líquido que rodea a la muestra, que representa el menor de los
esfuerzos principales, y se va aumentando el esfuerzo en la dirección vertical hasta que la roca rompe. El
esfuerzo en el momento de la rotura queda registrado en un gráfico y con él y la presión confinante puede
dibujarse el círculo de Mohr. El ángulo que las fracturas forman con el esfuerzo mayor permite dibujar un

punto en el círculo de Mohr (o dos simétricos, si las fracturas se han producido en dos sistemas conjugados)
que representa el plano de fractura. Repitiendo el experimento con muestras diferentes de la misma roca
para distintas presiones de confinamiento, se obtienen varios puntos y uniéndolos se obtiene la línea de
fracturación.

Figura 5-8- Envolventes de Mohr de una diabasa



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-118-

La mayor parte de las rocas dan una línea de fracturación como la mostrada en la Fig.5-8, que
corresponde a una diabasa (roca básica). La línea de fracturación empírica se denomina envolvente de
Mohr o curva intrínseca y es la línea que separa los estados de esfuerzos posibles de los imposibles
para esa roca: ninguna roca puede soportar esfuerzos cuyo círculo de Mohr caiga en parte por fuera de
la curva. La curva intrínseca consiste, en la mayor parte de los casos, en una especie de parábola muy
parecida a la curva que expresa el criterio de Griffith, que corta al eje de abscisas en su parte negativa,
y que se abre hacia su parte positiva, donde se continúa por dos rectas simétricas. Esto quiere decir que
cuando al menos uno de los esfuerzos principales es tensional, el criterio de Griffith es una buena
aproximación al comportamiento de las rocas ante la fracturación y que cuando todos los esfuerzos
principales son compresivos, la mejor aproximación la suministra el criterio de Coulomb.

La Fig.5-9 muestra tres campos posibles de fracturación a lo largo de la envolvente de Mohr: las
ramas rectas corresponden a las fracturas de cizalla, que siguen el criterio de Coulomb, y el punto
donde la envolvente corta al eje de abscisas representa las fracturas tensionales puras, que se forman
a 90° del esfuerzo menor (tensional) y en las que los dos labios se separan en una dirección perpendicular
al plano de fractura. El tercer campo, llamado tensional transicional, corresponde a la parte curva de
la envolvente y, en él, se producen fracturas que en parte son de cizalla y en parte de tensión, es decir,
con separación de los dos labios y, además, movimiento lateral relativo de uno respecto al otro. El
ángulo que esas fracturas forman con el esfuerzo principal mayor es siempre menor que el del campo que

Figura 5-9- Los tres campos de la envolvente de Mohr
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sigue el criterio de Coulomb, y se acerca a cero a medida que el esfuerzo menor se acerca al valor de la
resistencia tensional. Dicho más sencilamente: para esfuerzos principales compresivos, las rocas pueden
fracturarse según dos familias conjugadas de fracturas sin separación de sus labios, que forman con el
esfuerzo mayor un ángulo de entre 25° y 35°; si al menos uno de los esfuerzos principales es tensional,
pueden darse fracturas con separación, que forman con el esfuerzo mayor ángulos menores de 25°,
llegando a darse a 0° de él, o a 90° del esfuerzo menor, cuando éste iguala la resistencia tensional.

Se han realizado muchos experimentos de fracturación de diversos tipos de rocas, observándose
que sus comportamientos no son tan diferentes como en principio pudiera parecer. La Fig.5-10 muestra
un gráfico realizado por Byerlee, que relaciona el esfuerzo normal y el de cizalla máximo, aquel para el
que se produce deslizamiento en las fracturas, para muchas rocas previamente fracturadas. La relación

Figura 5-10- Cálculo del coeficiente de fricción para distintas rocas.
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entre τ y σ es µ, es decir, el coeficiente de fricción, pues al estar las rocas ya fracturadas, el esfuerzo de
cizalla no tiene que superar la resistencia cohesiva.  La mayor parte de las rocas se adaptan
aproximadamente a una recta cuya ecuación es:

τ = 0’85 σ.
Por tanto, un valor del coeficiente de fricción de µ = 0’85 (Φ = 40°) es común para muchos tipos

de rocas naturales. La Fig.5-11 muestra distintos puntos de fracturación en arenisca y argilita no fracturadas
previamente. Los puntos definen aproximadamente una recta de ecuación:

τ = 10 Mpa + 0’85 σ,

siendo 10 MPa el valor de la resistencia cohesiva. Los valores típicos de la resistencia cohesiva
para las rocas oscilan entre 5 y 200 MPa (0’05 a 2 Kb aproximadamente).

Los experimentos muestran que valores de 0’85 para el coeficiente de fricción son válidos cuando
el esfuerzo normal que actúa sobre los planos de fractura es menor de 200 MPa (2 Kb). Cuando el
esfuerzo normal es mayor, se observa un cambio en el comportamiento de muchas rocas, que se rigen
también por el criterio de Coulomb, pero con una ecuación diferente:

τ = 50 MPa + 0’60 σ, es decir, para grandes esfuerzos la pendiente de la línea de fracturación
es menor ( µ = 0’6, Φ = 31°).

Una consecuencia del comportamiento de Coulomb es que cuanto mayor es el esfuerzo menor,
más tiene que aumentar el mayor para producir rotura: el esfuerzo diferencial (σ1-σ3), equivalente al
diámetro del círculo de Mohr,  debe aumentar para que el círculo toque a la recta, que está cada vez más
lejos del eje de abscisas. Aplicado a las condiciones naturales, como con el aumento de profundidad en

Figura 5-11- Resistencia ala fracturación de areniscas y argilitas (sandstones y shales respectivamente) y cálculo
de la envolvente de Mohr.
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la Tierra el esfuerzo menor aumenta, debido a la carga litostática,  esto implica que se necesitan esfuerzos
diferenciales enormes para romper las rocas a grandes profundidades. Sin embargo, al aumentar la
profundidad, también lo hace la temperatura, y ésta favorece un comportamiento dúctil de las rocas. La
línea de fracturación es independiente (o casi) de la temperatura, pero la deformación dúctil es, por el
contrario, extremadamente dependiente. De hecho, la deformación por deslizamiento intracristalino con
migración de dislocaciones y acompañada de restauración o recristalización, es un mecanismo cuyo
comportamiento es parecido al perfectamente plástico: alcanzado un determinado esfuerzo, la deformación
progresa de manera continua a una velocidad constante. El esfuerzo para el cual se produce deformación
a una velocidad geológicamente razonable se denomina resistencia plástica de la roca (“plastic
strength”) y su significado es, para la deformación natural, parecido al del esfuerzo de cesión (“yield
strength”) para los experimentos de corta duración. Para cada roca, la resistencia plástica depende de
la temperatura y, en cambio, es bastante independiente de la presión.

La Fig.5-12 muestra la línea de fracturación de una diabasa y las líneas en las que se produce
deformación plástica para la misma roca a distintas temperaturas. Obsérvese que al aumentar la
temperatura, la resistencia plástica decrece fuertemente. Para 425°C, p. ej., se produce deformación
plástica a partir de un esfuerzo de cizalla de unos 500 MPa y para 400°, a partir de 750 MPa. Si el
esfuerzo menor es pequeño, p. ej., 40 MPa, se necesita un esfuerzo mayor igual a unos 760 MPa para
producir la fracturación (círculo de Mohr grande a la izda.). A una T de 475°C, con un esfuerzo máximo
de poco más de 400MPa, la misma roca no rompería, sino que se deformaría plásticamente (círculo
pequeño a la izda.). En teoría, podría llegar a aplicársele un esfuerzo máximo de 750 MPa y conseguir
romperla, pero antes se alcanzarían velocidades de deformación plástica muy superiores a las que se dan
en la naturaleza. Como esas velocidades tan rápidas no se producen en la naturaleza, salvo en casos

Figura 5-12- Línea de fracturación y resistencia plástica a varias temperaturas para una caliza.
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excepcionales, se deduce que cuando en una roca se alcanza la resistencia plástica, la roca se deforma
de manera dúctil y no resulta probable que rompa (salvo que contenga fluidos a presión, como más
adelante veremos).

Una temperatura de 450° a 500°C suele existir a una profundidad de entre 15 y 20 Km en los
continentes. La presión litostática a esas profundidades es de entre 380 y 530 MPa (3’8 y 5’3 Kb).
Suponiendo que el esfuerzo menor fuera de ese orden (p. ej. 500 MPa), se necesitaría un esfuerzo
mayor de unos 3000 MPa para romper la roca de la Fig.5-12 (círculo más grande, dibujado sólo
parcialmente), mientras que con menos de 900 MPa la roca se deformaría plásticamente a 475°C con
velocidad suficiente (círculo pequeño de la dcha.). Eso indica que existen dos formas esenciales de
deformar las rocas o dos tipos de comportamiento de las mismas ante la deformación: el comportamiento
frágil se da cuando las rocas alcanzan antes la línea de fracturación que la de resistencia plástica, lo que
ocurre cuando están frías. El comportamiento dúctil se da cuando las rocas están calientes y alcanzan
antes la resistencia plástica que la línea de fracturación. Entre uno y otro existe una zona de transición, en
la cual el comportamiento se denomina de transición frágil-dúctil en el cual pueden producirse estructuras
frágiles y dúctiles. Dado que la temperatura y la profundidad están íntimamente relacionadas, es obvio
que el comportamiento frágil es característico de las partes más superficiales de la corteza (hasta unos 10
ó 15 km) y el dúctil de las más profundas (más de 15 o 20 km), existiendo una banda de entre 10 y 25
km con comportamientos de transición.

En el comportamiento frágil se produce lo que se llama cesión o fallo frágil (“brittle failure”), es
decir, cuando las rocas no soportan más esfuerzo se rompen. Debido a que este comportamiento se rige,
esencialmente, por el criterio de Coulomb, a mayores profundidades se necesitan mayores esfuerzos
diferenciales para romper las rocas (el círculo de Mohr tiene que ser más grande para tocar la línea de
fracturación cuanto más a la derecha esté). En el comportamiento dúctil, se produce cesión o fallo
dúctil (“ductile failure”), es decir, cuando las rocas no soportan más esfuerzo se deforman dúctilmente.
Debido a que la resistencia plástica es una línea horizontal para cada temperatura, a T constante el

Figura 5-13- Línea de fracturación y resistencia plástica a varias temperaturas para una caliza.
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esfuerzo diferencial necesario es constante, con independencia de la profundidad. Pero como la T aumenta
con la profundidad, la resistencia plástica disminuye con la profundidad (Figs.12 y 13). Por tanto, a
mayor profundidad, el esfuerzo diferencial necesario para la cesión es cada vez menor (el diámetro de un
círculo de Mohr tangente a la línea de 600° es mucho menor que el de uno  tangente a la de 500° en la
Fig.5-13). Por tanto, los mayores esfuerzos diferenciales se dan en la Tierra cerca de la superficie y, a
profundidades elevadas, suelen ser mínimos.

Influencia de la presión de fluidos

Ya se ha mencionado que las rocas suelen tener poros o intersticios y que éstos suelen estar llenos
de fluidos. A cierta profundidad, la temperatura hace que estos fluidos estén en parte o totalmente en
estado gaseoso y dado el poco espacio que tienen, ejercen una presión sobre los granos que rodean los
intersticios. La Fig.5-14 muestra una serie de granos en contacto y los poros entre ellos (en punteado).
En el centro se aprecia un detalle con varios granos en contacto. Los granos en contacto se transmiten
esfuerzos externos(flechas) que en gran parte derivan de la presión litostática y en general tienden a
mantenerlos unidos. Si los poros contienen fluidos a presión (derecha) ésta, que es hidrostática y, por
tanto, igual en todas direcciones, se opone a los esfuerzos transmitidos por los granos y tiende a separarlos.

Parece claro que el esfuerzo que actúa entre dos granos es, por tanto, igual al que tiende a mantenerlos
unidos actuando perpendicularmente a la superficie de contacto menos la presión de fluidos. Este esfuerzo
se denomina esfuerzo normal efectivo y fue definido por Terzaghi en 1923.

El esfuerzo normal efectivo en una dirección, que se denota como σ*, es igual al esfuerzo normal
real en esa dirección menos la presión de fluidos (Pf):

Figura 5-14- Esfuerzos transmitidos por los granos y presión de fluidos
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σ* = σ - Pf  .  Terzaghi propuso, y después se ha comprobado experimentalmente, que el
esfuerzo que es útil para fracturar las rocas es, de hecho, el esfuerzo efectivo. En la Fig.5-15 puede verse
la influencia de la presión de fluidos. Si una roca está sometida a un estado de esfuerzos como el
caracterizado por σ1 y σ3, no se romperá, porque el círculo de Mohr cae lejos de la línea de fracturación.
Sin embargo, si contiene fluidos a presión, los esfuerzos principales efectivos serán:

σ1* = σ1 - Pf  y   σ3* = σ3 - Pf , es decir, el círculo de Mohr se desplaza hacia la izquierda,
aunque continúa con el mismo diámetro ( σ1* - σ3* =  σ1 - σ3). Si la presión de fluidos fuera un poco
mayor que la representada en la Fig.5-15, el círculo de Mohr se desplazaría aun más a la izquierda y
tocaría la envolvente de Mohr. En ese momento se producirían fracturas y, dependiendo del diámetro del
círculo, éstas serían de cizalla (σ1-σ3 grande), tensionales (σ1-σ3 pequeño) o de transición (σ1-σ3

intermedio).

La Fig.5-16 muestra la comprobación experimental de lo anterior para una arenisca. Los círculos
de Mohr representan estados de esfuerzo reales que dan lugar a fracturación en experimentos con la
roca seca (Pf = 0) y estados de esfuerzo efectivos (Pf > 0) con la misma roca roca húmeda y que
también producen fracturas. Tanto unos como otros son tangentes (dentro del margen de error
experimental) a la envolvente de Mohr definida para la roca seca. Otra comprobación de la teoría se ha

Figura 5-15- Influencia de la presión de fluidos sobre el círculo de mohr. El concepto de esfuerzo efectivo.
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obtenido en zonas de explotación petrolífera al inyectar fluidos a presión en el interior de la corteza para
recuperar hidrocarburos: a menudo se generan microsismos, lo que quiere decir que se ha producido
fracturación o que algunas de las fracturas ya existentes ha rejugado.

La teoría del esfuerzo normal efectivo suministra una explicación para la presencia de fracturas en
rocas deformadas dúctilmente a altas temperaturas, fracturas que generalmente son tensionales o tensionales
de transición y suelen estar rellenas de precipitados minerales. Supongamos una roca a gran profundidad,
sometida a un estado de esfuerzo como el de la Fig.5-15 a la derecha, suficiente para alcanzar su
resistencia plástica. Esa roca se está deformando dúctilmente. Si tiene fluidos, la deformación dúctil a
gran presión de confinamiento tiende a cerrar los poros, con lo que la presión de fluidos tenderá a
aumentar. El círculo de Mohr del estado de esfuerzo efectivo se desplazará hacia la izquierda y
cuando la presión de fluidos sea tal que el círculo toque a la envolvente, la roca se romperá. Como los
esfuerzos diferenciales en la deformación dúctil son pequeños, las fracturas serán de tensión o transicionales,
con una cierta separación entre los dos labios. Una vez abiertas las fracturas, el volumen que pueden
ocupar los fluidos es mayor, por lo que su presión cae. Además, al bajar la presión, disminuye el coeficiente
de solubilidad y parte del material disuelto en los fluidos se precipitará en las fracturas, formando venas
o filones rellenos de cristales. La presión de fluidos decrece y la deformación continúa produciéndose
dúctilmente hasta que un nuevo aumento de la misma de lugar a nuevas fracturas o abra más la ya
existentes.

Figura 5-16- Comprobación experimental de que el estado de esfuerzo efectivo es el que induce la fracturación.
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Frecuentemente, los cristales crecen tapizando las paredes de la grieta, formando lo que se
denominan drusas. Cuando los cristales son alargados y perpendiculares a las paredes dan lugar a las
llamadas texturas en peine, típicas p. ej., del cuarzo. Muchas veces la apertura de las fisuras y la
precipitación de cristales son procesos continuos y los cristales son aciculares y al crecer todos paralelos
dan agregados fibrosos con las fibras perpendiculares a la pared de la vena u oblicuas (Fig.5-17). Se
denominan fibras de crecimiento sintectónico a estos cristales, que pueden crecer desde las paredes
de la vena hacia el centro o al revés. A menudo las fibras son curvas, lo que indica que el movimiento
relativo de las paredes de la vena no ha sido siempre en la misma dirección sino que ha variado en
algunos de los incrementos de su apertura (Fig.5-17). Las fibras curvadas en forma de S se denominan
sigmoidales.

Figura 5-17- Apertura progresiva de venas (arriba) y crecimiento sintectónico de cristales fibrosos en ellas
(debajo). Obsérvese la curvatura de las fibras (por ejemplo, la a-a’) debida al cambio en la dirección de apertura
de la vena. A la derecha, detalle de los cristales fibrosos, curvados en este caso, crecidos en continuidad
cristalográfica con granos de roca de las paredes de la vena.
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5.3.-CREACION Y MOVIMIENTO DE LAS FALLAS

Las fallas son fracturas de cizalla con un movimiento relativo apreciable. En rocas que no están
fracturadas previamente, las fallas, como cualquier otro tipo de fracturas, se crean cuando el estado de
esfuerzo es tal que en planos determinados de la roca se cumple la condición de fracturación, que viene
dada por la envolvente de Mohr de esa roca. Como la superficie terrestre es siempre un plano principal
del elipsoide de esfuerzo y como aproximadamente es horizontal a gran escala, dos de los esfuerzos
principales cerca de la superficie deben ser horizontales y uno vertical.  Un modelo sencillo de generación
de fallas a poca profundidad es el conocido como la teoría de fracturación de Anderson. La teoría

Figura 5-18- Teoría de fracturación de
Anderson.

Figura 5-19- Experimento de fracturación con la caja de arena.
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asume un comportamiento de tipo Coulomb y predice que se formarán fallas normales allí donde el
esfuerzo vertical sea el esfuerzo máximo, fallas inversas donde el esfuerzo vertical sea el mínimo y fallas
de desgarre donde el esfuerzo vertical sea el intermedio (Fig.5-18). La teoría también predice que las
fallas se formarán en dos familias conjugadas, que las fallas de desgarre serán verticales y que las fallas
normales buzarán más que las inversas. Esto último se debe a que el ángulo que forman con el esfuerzo
mayor debe ser de entre 25° y 35°. Por tanto, el máximo buzamiento de las fallas inversas previsto es de
35° y el mínimo buzamiento de las normales será de 55°.

La Fig.5-19 muestra un experimento de fracturación con la denominada “caja de arena”, un
recipiente con paredes de cristal y con una lámina desplazable, que se llena de arena seca de distintos
colores imitando capas horizontales. El desplazamiento de la lámina vertical crea un esfuerzo horizontal
mayor que el vertical a la derecha y menor a la izquierda, formándose respectivamente fallas inversas y
normales. El comportamiento de la arena es de tipo Coulomb, aunque sin cohesión primaria, y su
coeficiente de fricción es igual a 0’58 (Φ = 30°, θ = 30°). El buzamiento de las fallas normales (60°) es
mayor que el de las inversas (30°).

La teoría se adapta bastante bien a la realidad para el caso de muchas fallas normales y desgarres.
Sin embargo, no explica las fallas inversas de alto ángulo, ni tampoco el hecho de que la existencia de
dos familias conjugadas no sea frecuente en el caso de los cabalgamientos. La existencia, común, de
fallas con buzamientos diferentes de los previstos, puede tener varias explicaciones. Una de ellas es
simplemente que las fallas hayan sufrido rotación después de su formación, p. ej., por basculamiento
debido a otra falla o por plegamiento. Otra causa posible es que sean fallas generadas en profundidad
que han sido exhumadas por la erosión. En profundidad, los esfuerzos principales ya no tienen por qué
ser horizontales o verticales y, de hecho, en general las trayectorias de esfuerzo se curvan hacia abajo.
La Fig.5-20 muestra las trayectorias calculadas para los esfuerzos principales mayor y menor en el caso
de un bloque paralelepipédico sometido a un esfuerzo horizontal que aumenta con la profundidad y es
mayor, para cada profundidad, a la izda. que a la dcha. Esta situación es similar a la de una corteza

Figura 5-20- Trayectorias de esfuerzo en un bloque empujado desde la izquierda (arriba) y fallas inversas que
pueden formarse (debajo).
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continental sometida a un empuje por parte de otra corteza, lo que ocurre p. ej. en el caso de las
colisiones continentales. La parte inferior de la figura muestra las trayectorias de las fallas inversas que
pueden producirse si los esfuerzos alcanzan el nivel adecuado. En una situación de ese tipo suelen
producirse cabalgamientos hacia la dcha. (buzamiento hacia la izda.) con geometría lístrica, es decir,
cóncava hacia arriba, siendo la  curvatura una consecuencia de la curvatura de las trayectorias de esfuerzo.

Las fallas no se crean en su totalidad en un instante dado. Por el contrario, primero se crea una
pequeña fractura que después se va propagando de forma más o menos radial. La zona donde se ha
producido translación es la falla y se termina en la línea terminación (ver Capítulo 2.6.3, de los apuntes
de Cartografía Geológica). La translación es mayor en el centro de la falla y se va amortiguando hacia la
línea terminación. La zona donde la falla se está propagando se adapta a la envolvente de Mohr, lo que
quiere decir que sigue el criterio de Coulomb de forma muy aproximada. Sin embargo, en la zona donde
la fractura ya se ha producido, los esfuerzos no tienen que superar la resistencia cohesiva. En esa parte
de las fallas y en fallas que se deslizan sin continuar propagándose en sus extremos, la condición de
movimiento viene dada por un criterio de Coulomb modificado:

Figura 5-21- Cálculo del coeficiente de fricción para rocas sedimentarias para esfuerzos bajos y altos según
Byerlee.
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 τ  = Ao + µ σ, donde Ao es la adherencia, es decir, la fuerza que tiende a mantener unidos
los dos labios de la falla una vez que ya se ha producido la rotura. De manera precisa, puede definirse
adherencia como el esfuerzo necesario para mover los dos labios de una falla previamente creada,
cuando el esfuerzo normal que actúa sobre ella es cero.

A poca profundidad la adherencia es prácticamente nula. Sin embargo, como ya hemos visto,
para valores del esfuerzo normal sobre el plano de rotura superiores  a 200 MPa (lo que equivale a
profundidades superiores a unos 7 u 8 Km), la ecuación empírica de deslizamiento es:

τ = 50 MPa + 0’60 σ  (ver Fig.5-21).

 Los 50 MPa de la derecha de la ecuación no equivalen a la resistencia cohesiva, puesto que
Byerlee realizó sus experimentos con rocas previamente fracturadas. La conclusión es que ese término
equivale a la adherencia, que tiene un valor diferente de cero a partir de cierta profundidad.

Otro aspecto del movimiento de las fallas es la existencia de fracturas o discontinuidades previas.
La Fig.5-22 muestra una roca que se rige por una ley empírica de fracturación:

Figura 5-22- Línea de fracturación y línea de deslizamiento friccional (roca ya fracturada) de uan
arenisca.Cualqioer fractura previa orientada entre los puntos 1 y 2 se moverá antes de que se produzca
fracturación según los planos f.
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τ = 70 MPa + 0’60 σ

Si la roca no está rota, el esfuerzo menor efectivo es σ2* y el mayor σ1*, la roca se romperá por
el plano f. Si esa misma roca está rota y el deslizamiento friccional en sus discontinuidades previas se rige
por la ecuación:

τ = 0’81 σ

,el estado de esfuerzo anterior corta a la recta que expresa esta última ecuación en los puntos 1 y
2 (y 1' y 2'). Esto implica que cualquier plano que tuviera una orientación comprendida entre la de esos
dos puntos ya se habría deslizado antes de que se produjera nueva fracturación según el plano f. Los
puntos 1 y 2 son extremos, en el sentido de que para ese estado de esfuerzo, hay iguales probabilidades
de producir deslizamiento en ellos que de crear nuevas fracturas (nótese que los ángulos dibujados
corresponden a  α, es decir, el ángulo entre el esfuerzo mayor y la normal al plano, en vez de a  θ). Por

Figura 5-23- Zonas de cizalla inversa (arriba) y normal (abajo) afectando a un basamento y su cobertera.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-132-

tanto, se necesita menos esfuerzo para producir
deslizamiento en una falla pre-existente que para
crear una nueva, y esa es la causa de que las fallas
rejueguen muchas veces a lo largo de la historia
geológica. Sin embargo, para que se produzca su
rejuego, es necesario que la orientación de las fallas
pre-existentes no difiera mucho de la que tendrían
las nuevas. En la Fig.5-22, que corresponde a un
caso real de una arenisca, puede apreciarse que la
diferencia de ángulo θ entre el plano f y el 1 es de
14°y entre el f y el 2 de 22°.

Lo mismo es válido para los casos en los que
las discontinuidades no son fracturas previas sino
cuerpos tabulares de rocas con menor resistencia a
la fracturación, p. ej., estratos blandos intercalados
entre otros más rígidos. También lo es para el caso
de las superficies de estratificación. Este tipo de
discontinuidades supone  la existencia de dos
litologías en contacto a menudo poco unidas entre

sí, por lo que su comportamiento es similar al de una fractura. Por eso, muchos cabalgamientos coinciden,
a lo largo de varios kilómetros, con superficies de estratificación o con niveles estratigráficos poco
resistentes y lo mismo sucede con algunas fallas normales lístricas en profundidad. Si el buzamiento que

Figura 5-24- Experimento de Riedel y tipos de fracturas
que se forman.

La falla de  Edrengiyn Nuruu
marca el límite entre las
estepas mongolas en el Norte
y los desiertos chinos en el
Sur. Foto Landsat 7 (NASA).
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cabe esperar para un cabalgamiento cerca de la superficie, de acuerdo con la teoría de Anderson, es de
unos 25°, y puede producirse deslizamiento en planos favorables a unos 20° del plano de rotura teórico,
los cabalgamientos que afecten a capas subhorizontales pueden, evidentemente, seguir a lo largo de
grandes distancias las superficies de estratificación o los niveles poco resistentes. Este es el origen de los
llanos (ver Capítulo 2.6.4.1 de los apuntes de Cartografía Geológica), siendo las rampas fracturas de
cizalla típicas que no aprovechan planos o niveles de debilidad de las rocas.

5.4.-ZONAS DE CIZALLA FRÁGILES Y FRÁGIL-DÚCTILES

Una zona de cizalla es un
volumen de roca deformado
esencialmente por esfuerzos de
cizalla y limitado por rocas que
no sufrieron deformación
contemporánea con la de la zona
de cizalla. La geometría más
común es aproximadamente
tabular, aunque muchas zonas de
cizalla no tienen sus límites
paralelos y, en otras, éstos no son
planos sino curvados. La
extensión de las zonas de cizalla
suele ser mucho mayor que su
espesor y su significado es el de
bandas en las cuales la roca ha

Figura 5-25- Orientación y movimiento de los sistemas de fracturas del experimento de Riedel.

Figura 5-26- Desarrollo de un experimento de Riedel.
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cedido ante los esfuerzos, deformándose,
mientras que fuera de ellas, la roca ha
resistido a los esfuerzos. Las zonas de
cizalla pueden ser de tamaños muy
variados, desde microscópicos hasta de
varios km de espesor y cientos o miles
de km de longitud. Según los mecanismos
de deformación dominantes en su interior,
es decir, según el tipo de “fallo” o cesión
que las caracterice, se clasifican en
frágiles, frágil-dúctiles y ductiles.

La Fig.5-23  muestra una serie de
estratos reposando discordantemente
sobre otros estratos previamente plegados
y metamorfizados, intruidos por granitos
y fracturados. El último conjunto se
compone de rocas cristalinas, ígneas y
metamórficas, y constituye lo que se
denomina el basamento o zócalo
(“basement”). Las rocas sedimentarias
superiores se denominan la cobertera
(“cover”). En los dos dibujos, ambos
conjuntos está afectados por una zona de
cizalla, inversa en el superior y normal en

el inferior. La cobertera ha sido afectada por una zona de cizalla
frágil, la cual pasa gradualmente a dúctil en la parte inferior de
la misma y continúa siendo ductil en el basamento.

En este capítulo trataremos de las zonas de cizalla frágiles
y de las transicionales. Ateniéndonos a la definición, una falla es
una zona de cizalla frágil, aunque si la falla fuese una superficie
neta, su espesor sería cero. La mayor parte de las fallas,
especialmente las de tamaños superiores a varios decímetros,
no son una superficie neta, sino una zona de roca afectada por
muchas fracturas menores y, a menudo, muy triturada. No
obstante, el término de zona de cizalla frágil se suele utilizar,
más que para una sóla falla, para una asociación de fallas
agrupadas en una banda.

Figura 5-27- Fracturas dispuestas “en escalon”.

Figura 5-28- Tipos de zonas de cizalla.

Figura 5-29- Zona de cizalla frágil-dúctil con venas sigmoidales.

Figura 5-30- Desarrollo de venas
sigmoidales.
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C u a n d o
una banda más o
menos tabular de
roca se deforma
frágilmente por
esfuerzos de
cizalla, suelen
d e s a r r o l l a r s e
varios sistemas de
fracturas que, en
general, son oblicuas a los bordes o límites de la zona, los
cuales por su parte son paralelos a la dirección de
movimiento relativo de los bloques. Los distintos sitemas y
la evolución general de la zona fueron estudiados por Riedel
en 1929 por medio de un artilugio como el dibujado en la
Fig.5-24. Se coloca una capa de arcilla húmeda sobre dos
bloques rígidos que pueden deslizar entre sí y que se mueven
como lo haría una falla. Al moverse, se generan una serie
de fracturas en la arcilla, distribuidas a lo largo de una banda
de anchura constante. El experimento de Riedel imita el
movimiento de una falla de desgarre en el basamento (los
bloques rígidos) y la creación de una zona de cizalla en la
cobertera (la arcilla). Los sistemas de fracturas que se
forman está dibujados en las Figs.5-24 y 5-25, y se
denominan R, R’, P y T.Figura 5-31- Desarrollo de venas sigmoidales.

Figura 5-32-  Representación tridimen-
sional de dos zonas de cizalla
conjugadas con venas sigmoidales.

Figura 5-33- Representación tridimensional de estilolitos (arriba) y secciones de los mismos (debajo).
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Las fracturas R, también llamadas Riedels, se forman a unos12° a 18°  del límite de los bloques
y de la dirección de movimiento y tienen el mismo sentido de movimiento que los bloques. Las R’ o
Riedel conjugadas se forman a unos 72° a 78° y su movimiento es al contrario de las R. Se supone que
cuando se forma una zona de cizalla, lo hace en la dirección del máximo esfuerzo de cizalla, es decir, a
45° del esfuerzo mayor. Las fracturas R y R’ representan fracturas de cizalla que se adaptan al criterio de
Coulomb y forman con el esfuerzo mayor ángulos de entre 33° y 27°. Las fracturas P se forman a unos
10° a 12° de los límites de la zona y tienen el mismo sentido de movimiento que ésta, pero el ángulo que
forman con los límites (o con la dirección de movimiento) es de sentido contrario que el de las fracturas
R. Finalmente, las fracturas T son grietas de tensión que se forman aproximadamente a 45° de los límites
de la zona, es decir, coincidiendo con la dirección supuesta para el esfuerzo mayor.

La Fig.5-26 muestra la secuencia de desarrollo de los distintos sistemas en un experimento de
Riedel (las líneas de puntos son superficies de referencia y equivalen, p. ej., a la estratificación). Al
principio se forman las R y puede que algunas R’. Las R formadas al principio giran unos pocos grados
y se vuelven inactivas, pasando a ser cortadas por un nuevo sistema de fracturas R. Dado que las
fracturas R no atraviesan toda la zona de cizalla a lo largo, sino que se forman con una disposición “en
escalón” (Fig.5-27), no pueden permitir grandes desplazamientos relativos de los bloques a ambos
lados de la zona. Se desarrollan entonces las fracturas P, con el mismo sentido de movimiento que las R
y orientadas también “en escalón”, pero al revés (Fig.5-26c). Se forman entonces grandes fallas que a
menudo recorren toda la zona de cizalla a lo largo y que están compuestas por fragmentos de fallas R y
fragmentos de fallas P (Fig.5-26d y e). Estas grandes fallas permiten grandes desplazamientos y, si éstos

Figura 5-34- Formación de estilolitos por disolución de un volumen de roca (gris). A la derecha, relación de
perpendicularidad con una vena de tensión (rayas) y desplaxzamiento aparente de un marcador a ambos lados de
la junta estilolítica (j.e.).
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se producen, pueden perder parte de su forma escalonada por trituración. La intensa fracturación puede
dar lugar a la trituración generalizada o por zonas, originando algunos de los tipos de rocas de falla. Las
grietas (T) no se han desarrollado en este ejemplo.

Las zonas de cizalla frágil-dúctiles o transicionales son las que exhiben comportamientos de
ambos tipos. Un caso muy común es el de las fallas con arrastre. La falla es la estructura frágil y el
arrastre o pliegue causado por cizallamiento, que afecta a un cierto volumen de roca a ambos lados, es
la estructura dúctil (Fig.5-28B). Uno de los tipos más comunes de zonas de cizalla transicionales se da
en rocas que pueden sufrir disolución por presión, como calizas y cuarcitas y en las que existen fluidos.
Si los fluidos están a presión, se forman abundantes grietas de tensión (T) de forma lenticular y dispuestas
“en escalón” dentro de la zona de cizalla y en ellas se precipitan materiales disueltos dentro de la propia
cizalla. La Fig.5-29 muestra una zona de cizalla de este tipo y la Fig.5-30 el desarrollo progresivo de una
de ellas. Obsérvese que las grietas se forman a 45° de los límites de la cizalla pero posteriormente giran,
a medida que la deformación progresa. Además, en algunos casos continúan propagándose en sus
extremos. La propagación se hace a 45° de la dirección de movimiento y, por tanto, la parte nueva de las
grietas forma un cierto ángulo con la parte vieja, girada, lo que da a las grietas una forma de S. Como las
grietas suelen ser centimétricas a decimétricas y suelen estar rellenas, se denominan venas de tensión
(“tension gashes”) y, si tienen forma de S, venas sigmoidales. El relleno consiste a menudo en un
agregado de cristales fibrosos (Fig.5-17) que suelen ser, a su vez, sigmoidales.

La Fig.5-30 muestra que mientras algunas venas se propagan, otras nuevas pueden nuclearse,
superponiéndose a las anteriores. Es muy común el desarrollo de cizallas de este tipo conjugadas. Las
zonas suelen formarse perpendiculares entre sí (Figs.5-31 y 5-32) a 45° del esfuerzo mayor. La
deformación dúctil en el interior de la zona de cizalla se lleva a cabo esencialmente por disolución por
presión, que es lo que permite el giro de las venas formadas. La disolución se efectúa a menudo entre los
límites de grano, pero a veces se produce a lo largo de superficies muy irregulares denominadas estilolitos.
Los estilolitos son estructuras aproximadamente planares, con superficies rugosas compuestas por una
especie de conos de punta redondeada o picos que, en sección, pueden mostrar perfiles diversos (Fig.5-
33). Su formación está esquematizada en la Fig.5-34 y consiste en que un volumen de roca

Figura 5-35- Esilolito perpendicular al esfuerzo mayor (izquierda) que pasa gradualmente hacia la derecha a un
estilolito oblícuo y a una falla con estrías, escalones y fibras.
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aproximadamente tabular (en gris en la figura) es disuelto de forma que las partes no disueltas se
interpenetran en una serie de picos. La superficie resultante contiene residuos insolubles, como óxidos o
arcillas y se denomina también junta estilolítica. A menudo los estilolitos tienden a ser perpendiculares
a la dirección del esfuerzo mayor, pero a veces son sumamente oblícuos. Sin embargo, los picos tienen

Figura 5-36- Desarrollo de venas y estilolitos en diferentes condiciones de deformación. Las flechas a la derecha
indican la importancia del estiramiento (vertical) y del acortamiento (horizontal). En A sólo hay estiramiento, lo
que implica un aumento de volumen. En E sólo se produce acortamiento, lo que implica pérdida de volumen. En
C no hay cambio de volumen, puesacortamiento y estiramiento son iguales. B y D son casos intermedios.
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siempre su eje orientado paralelamente al esfuerzo mayor (Fig.5-35). Frecuentemente, los estilolitos se
anastomosan, es decir, se unen unos con otros y, cuando intersectan a otras estructuras, producen en
ellas desplazamientos aparentes, como si se tratara de microfallas (Fig.5-34).

Estilolitos y venas de tensión aparecen a menudo asociados entre sí y con fracturas de cizalla en
zonas de cizalla en calizas y cuarcitas. No obstante, venas y estilolitos no son exclusivos de las zonas de
cizalla. Pueden darse también en pliegues y en rocas deformadas en su totalidad y no sólo en determinadas
bandas. Hay excelentes ejemplos de venas de tensión en escalón, aunque no sigmoidales, encima de la
puerta de acceso al Decanato y a la Secretaría de la Facultad de Ciencias. Estilolitos muy buenos se
pueden ver en los alféizares de las ventanas de algunas aulas de Ciencias. La Fig.5-36 muestra el desarrollo
de venas y estilolitos asociados para distintos tipos de deformación. En A sólo hay estiramiento, vertical,
y sólo se forman venas, mientras que en E sólo hay acortamiento, horizontal, y sólo se han formado
estilolitos. En ninguno de los dos casos se han formado zonas de cizalla. En C, donde estiramiento
vertical y acortamiento  horizontal son equivalentes, se forman dos zonas de cizalla frágil-dúctiles a 45°
del esfuerzo mayor,  en cada una de las cuales hay muchas venas y estilolitos perpendiculares entre sí
(ver el dibujo de la izda.). B y D representan casos con estiramiento dominante (B) y acortamiento
dominante (D). En el primer caso predominan las venas y en el segundo los estilolitos, formándose en
ambos casos zonas de cizalla. Cuando las juntas estilolíticas son muy abundantes y están estadísticamente
paralelas entre sí constituyen lo que se llama un clivaje estilolítico.

5.5.-DIACLASAS

5.5.1 INTRODUCCIÓN

¿Para que necesitamos estudiar las fracturas de las rocas y, más concretamente, las del tipo que
conocemos como diaclasas?. Las fracturas de la corteza terrestre pueden tener una gran influencia en
nuestra vida cotidiana. En la mayoría de los casos la presencia de fracturas trae beneficios a las distintas
sociedades, aunque en ocasiones también tienen desventajas para el desarrollo de las distintas comunidades.

Por ejemplo, una buena parte del agua de origen subterráneo que se utiliza en el mundo está
almacenada en fracturas abiertas que hacen que las rocas sean lo suficientemente permeables como para
suministrar agua rápidamente y que provocan la existencia de una porosidad suficiente como para albergar
cantidades de agua aptas para su explotación. Además, la recarga de aguas subterráneas, analizada a
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escala de cuenca, es mucho más rápida si se realiza a través de rocas fracturadas. Además del agua,
muchas reservas de petróleo y de gas se encuentran en rocas fracturadas, permitiendo su almacenamiento
y extracción de manera comercial. Otros aspectos positivos relacionados con la existencia de fracturas
son, por ejemplo, que permiten realizar excavaciones con más facilidad para establecer cimientos para
obras públicas o el importante papel que juegan en la recuperación de la energía geotérmica al permitir
la rápida circulación del agua y un eficiente intercambio térmico.

Como ya se ha mencionado, no todo son factores positivos, un tema de candente actualidad, el
almacenamiento de residuos peligrosos, radiactivos, químicos o biocontaminados se ve muy dificultado
por la presencia de fracturas en las rocas, que impiden su aislamiento de la biosfera con el consiguiente
peligro de contaminación. Otro inconveniente es el efecto negativo que tienen en la explotación de rocas
industriales, donde disminuyen en gran manera el rendimiento de los volúmenes de roca extraídos. Algunas
obras civiles, túneles o presas, requieren sostenimientos especiales en el caso de que la roca en que estén
excavados o sobre la que se asienten, respectivamente, se encuentre fracturada.

En otras ocasiones, el hombre necesita crear fracturas de manera que le permitan obtener mayor
rendimiento en algunos procesos como pueden ser la recuperación de hidrocarburos, donde las fracturas
hidráulicas artificiales pueden ser generadas con una determinada longitud y apertura para optimizar los
procesos de extracción.

El término fractura, viene del latín fractus que quiere decir rotura. En geología llamamos fractura
a una discontinuidad planar o curviplanar que se forma como resultado de un proceso de deformación
frágil en la corteza terrestre. El conocimiento que tenemos de las fracturas en la actualidad parte de una
mezcla entre las observaciones que se realizan en el campo y los conocimientos obtenidos a partir de los
ensayos que se realizan en los laboratorios de mecánica de rocas. Además los estudios generales de
fracturación de materiales sintéticos como vidrio, cemento, cerámicas o metales han ayudado en gran
manera a entender el origen y propagación de las fracturas en materiales naturales.

Figura 5-37- Tipos de fracturas según Anderson
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Podemos distinguir varios tipos de fracturas
dependiendo del movimiento relativo que tiene
lugar entre las rocas situadas a un lado u otro de
la misma; podemos distinguir tres tipos de
fracturas de acuerdo con el tipo de movimiento
(Fig. 5-37):

Fracturas de tensión (Modo I).- El
movimiento es perpendicular a la superficie de
fractura.

Fracturas de cizalla (Modo II).- El
movimiento es paralelo a la superficie de fractura
y perpendicular al borde de propagación de la
misma.

Fracturas de cizalla (Modo III).- El
movimiento es paralelo a la superficie de fractura
y también paralelo al borde según el que se propaga
la misma.

A las fracturas de cizalla (Modos II y III), las denominamos generalmente fallas, mientras que a las
de tensión, cuando su desplazamiento es nulo o mínimo las llamamos diaclasas. En la figura 5-38 se
muestran los círculos de Mohr que representan las condiciones bajo las cuales se pueden originar estos
tipos de fracturas.

Los trabajos de campo de un gran número de geólogos pusieron de manifiesto, ya al principio de
este siglo, la importancia de las diaclasas (Sheldon, 1921 y Leith, 1913) y otros científicos se centraron
en los estudios de laboratorio enfocados a conocer los mecanismos y magnitudes involucrados en los
procesos de rotura de las rocas (Griggs, 1935 y Handin y Hager, 1957) en condiciones próximas a las
naturales, es decir, en situaciones en que la presión de confinamiento (litostática) es importante. Como
hemos visto en el tema anterior, los estudios y ensayos de laboratorio producían generalmente la existencia
de fracturas de cizalla y se llego a la conclusión de que éstas se desarrollaban en planos donde se
concentraba el esfuerzo de cizalla, mientras que las fracturas de extensión se desarrollaban en planos
principales del elipsoide de esfuerzo. Los científicos prestaron poca atención a las fracturas de tensión en
los laboratorios dado que se pensaba que no podían generarse en condiciones profundas, sin embargo
se ha probado que las condiciones en que se producen estas estructuras son más frecuentes de lo que
cabía esperar.

Los trabajos recientes de reconocidos geólogos, Engelder (1987) o Pollard y Aydin (1988) han
puesto de manifiesto que las fracturas de tensión son más abundantes en la corteza que las fracturas de
cizalla. De hecho estos y otros autores (Lacazette, 1991) postulan que muchas de las fracturas de cizalla
que se reconocen en las rocas se originaron como fracturas de tensión y que estas han sido reactivadas
posteriormente como fracturas de cizalla.

Figura 5-37- Círculos de Mohr en los que se muestran
los estados de esfuerzos en los que se generarán
fracturas tensionales, fracturas de cizalla y fracturas
que participan de los dos tipos. Se representan,
asimismo, los sentidos de movimiento en ellas
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Podemos definir una diaclasa como una discontinuidad planar visible a escala mesoscópica que
separa dos cuerpos rocosos sin que se aprecie un movimiento de cizalla (Bankwithz, 1966). Dependiendo
de las rocas en que las diaclasas se produzcan tienen una orientación general determinada, por ejemplo
en las rocas sedimentarias, las diaclasas son, por lo general, perpendiculares a la superficie de
estratificación, es decir verticales si se toma ese plano de referencia como horizontal, mientras que en las
rocas ígneas pueden tener cualquier orientación. Utilizando el mismo sistema de referencia para las
diaclasas en rocas sedimentarias se puede decir que su mayor dimensión es siempre horizontal, mientras
que en rocas ígneas, por lo general no tienen una dimensión preferente.

Las diaclasas se propagan durante un proceso de fractura continuo o mediante una serie de
rupturas sucesivas. A menudo se reconocen en familias con espaciados regulares que pueden ser
reconocidos en áreas con poca deformación (Nickelsen y Hough, 1967), aunque en otras ocasiones,
pueden tener un espaciado irregular (Segall y Pollard, 1983). En rocas sedimentarias bien estratificadas,
las diaclasas suelen tener un patrón bien definido, compuesto por diaclasas sistemáticas tempranas y
diaclasas cruzadas (cross-joints). Las características de estas estructuras seran, por tanto, el objetivo
de este tema.

5.5.2 ALGUNAS CONSIDERACIONES SOBRE LAS DIACLASAS

Muchas fracturas de las rocas, visibles a varias escalas, muestran desplazamientos en los que no
se aprecian movimientos de cizalla. Si estas fracturas no están rellenas, se conocen como diaclasas
(Badgley, 1965), fracturas de tensión (Griggs y Handin, 1960) o grietas de tensión (Blés y Feuge, 1986).
Se prefiere el término diaclasas para las estructuras desarrolladas en la naturaleza, mientras que las
originadas en ensayos de laboratorio bajo condiciones de pequeñas presiones de confinamiento se
denominan fracturas de tensión. Si estas fracturas están rellenas, reciben otros nombres como venas
(Ramsay, 1980), venas escalonadas (Beach, 1975, 1977) y diques (Anderson, 1951).

Las diaclasas han sugerido a los geólogos desde hace más de un siglo que las situaciones tensionales
eran comunes en la corteza terrestre. Algunos ejemplos que se han utilizado para ilustrar la existencia de
dichos esfuerzos tensionales son las crestas de los anticlinales (Van Hise, 1986), cuerpos ígneos enfriados
(Crosby, 1882), sedimentos desecados (Le Conte, 1882) y grietas de tensión en zonas de falla (Leith,
1913). Desde entonces se ha evidenciado que las diaclasas se generan propagándose perpendicularmente
a un esfuerzo principal (y por tanto paralelas a los otros dos). Las evidencias que ponen de manifiesto
este hecho son: (1) existen diaclasas que cortan granos de las rocas, fósiles u otros marcadores sin que
se produzcan desplazamientos de cizalla (Engelder, 1982 y Segall y Pollard, 1983); (2) el estudio análisis
dinámicos de la calcita, de la orientación de estructuras como los estilolítos y ensayos de relajación de
esfuerzos prueban que las diaclasas se desarrollan con una orientación que incluye σ1 (Friedman, 1964
y Engelder, 1962); y (3) las diaclasas se desarrollan perpendicularmente al campo de esfuerzos tectónico
existente tal y como se aprecia mediante el estudio de mecanismos focales de terremotos y de medidas
de esfuerzos in-situ (Engelder, 1982 y Hancock y Engelder, 1983).
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Además de esto debemos de recordar algún concepto de la génesis de fracturas frágiles para
poder entender las causas y los mecanismos que operan en la génesis y propagación de estas estructuras.
Sabemos del tema anterior, que una fractura de tensión se genera a partir de un punto en el cual existe un
defecto en la roca, denominado grieta de Griffith, y que a partir de su inicio esta crece siempre que se
cumpla la condición de que:

donde:
KI es el factor de intensidad de esfuerzo para fracturas de extensión (Modo I)
σσσσσt es el esfuerzo tensional remoto
Y es una variable adimensional que es función de la forma de la fractura
c es la semilongitud de la fractura
Cuando aumenta el esfuerzo tensional remoto (σt), KI alcanza un valor crítico, la resistencia a la

fractura, que es un parámetro propio de cada material y que, una vez alcanzado, permite que la fractura
se propague. Esta fórmula también nos indica que cuanto mayor sea la fractura (c) menor será el esfuerzo
necesario para alcanzar los valores críticos de KI y, por tanto, más fácil será que se propague.

5.5.3 GEOMETRÍA DE LAS
DIACLASAS

5.5.3.1 FORMA Y PARÁMETROS
DESCRIPTIVOS

La manera de describir una diaclasa
desarrollada en un medio isótropo, con la geometría
más simple posible, es decir que tiene la forma de
una moneda (Figura 5-39) en la cual, la dirección
perpendicular a la fractura es el eje y, y los ejes x y
z son paralelos a la misma. Este tipo de fracturas se
originan en un punto y se propagan en todas las
direcciones de manera radial. Otra convención usada

Figura 5-39- Geometría de una fractura con forma de
moneda y sistema de referencia utilizado.

KI=σtY(πc)
1
2
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es que el eje x es la dirección en que la fractura se propaga en el caso de que la propagación no se realice
de forma radial. Otros parámetros que se utilizan para describir las fracturas de extensión son la apertura
y la longitud, tal y como se muestra en la figura 5-39. Las diaclasas se caracterizan por tener aperturas
pequeñas en relación con las longitudes. En el caso de rocas anisótropas, como pueden ser las rocas
sedimentarias estratificaas, las diaclasa se propagan, desde su inicio de manera radial hasta que algunos
de sus puntos alcanza un límite de capa, un plano de estratificación que sirva como una barrera a la
propagación de la fractura. Si los planos de estratificación están relativamente próximos, se impedirá la
propagación de la fractura en dirección perpendicular a las capas, mientras que la fractura puede continuar
creciendo en una dirección contenida en los planos de estratificación. Este hecho condiciona que las
diaclasas en rocas sedimentarias tengan una geometría que se aleja de la forma de moneda, y que por el
contrario adquieren una geometría de lámina o «cuchilla» (blade) como se representa en la figura 5-40.

5.5.3.2 CARACTERÍSTICAS DE LA SUPERFICIE DE LAS DIACLASAS

Una vez descrita la geometría más común que pueden presentar las diaclasas individuales se
pueden describir las características que presentan las superficies de fractura. De acuerdo con la mecánica
de fracturación elástica linear, que es la que se utiliza normalmente para analizar desde el punto de vista

Figura 5-40- Geometría de una fractura  con forma de cuchilla y sistema de referencia utilizado.
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físico los procesos de fracturación, las diaclasas desarrolladas en un medio isótropo deberían de tener
una superficie plana y lisa como un espejo. Las observaciones en la naturaleza indican que esto no es
verdad, y que la morfología de la superficie de las diaclasas presenta numerosas irregularidades que
tienen su origen en diversas causas, fundamentalmente relacionadas con los procesos de propagación y
crecimiento de las fracturas y con la anisotropía de los materiales involucrados.

Una de las estructuras más comunes que se pueden apreciar en las superficies de las diaclasas es
la denominada ornamentación plumosa (Figura 5-41). En efecto, gran número de fracturas presentan
en su superficie una serie de rugosidades de escasa entidad que recuerdan la geometría de una pluma.
Este tipo de estructura se encuentra descrita desde muy antiguo (Woodworth, 1896) y ha sido objeto de
numerosos trabajos (Lutton, 1971 por ejemplo) y ha permitido interpretar los procesos de nucleación,
propagación y detención de las diaclasas (Kulander et al., 1979).

Las estructuras plumosas se forman a diversas escalas, y su tamaño se puede relacionar con el
tamaño de grano de las rocas afectadas. Por lo general en rocas de tamaño de grano menor las estructuras
plumosas son menores, mientras que en las de mayor tamaño de grano tienen un tamaño mayor. Dentro
de una estructura plumosa, podemos encontrar cuatro zonas bien definidas que se encuentran ilustradas
en la figura 5-41. Estas zonas se encuentran definidas a continuación.

NÚCLEO DE LAS ESTRUCTURAS PLUMOSAS
En estructuras plumosas bien desarrolladas y preservadas se pueden seguir las irregularidades

que definen esta estructura, generalmente llamadas barbas (Bahat y Engelder, 1984) hasta un punto
común a partir del cual se inician. En rocas relativamente homogéneas, como puede ser el caso de una
roca intrusiva sin deformar, este núcleo se genera en alguna de las microfracturas que pueden estar

Figura 5-41- Esquema de una estructura plumosa donde se indican las diferentes zonas que se pueden encontrar
en ella.
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distribuidas en toda la masa de rocas (Segall, 1984). Por el contrario, en rocas sedimentarias, por lo
general menos homogéneas las barbas se originan a partir de una discontinuidad de los planos de
estratificación o de una inclusión dentro de la capa como puede ser un fósil, un clasto o un nódulo (Figura
5-41) (Kulander et al., 1979). Si las diaclasas se nuclean en la superficie de los estratos, el origen suele
estar situado en ripples . En las rocas sedimentarias, la anomalía o inclusión a partir de la cual se desarrollan
las diaclasas suele ser mucho mayor que las microfracturas intergranulares a partir de las cuales se
desarrollan las diaclasas en rocas ígneas. Siempre existe una relación entre una pequeña fractura, una
irregularidad, un fósil u otra inclusión en el punto donde se originan las barbas, lo que deja poca duda
acerca del mecanismo que origina las diaclasas, es decir, estos son los lugares en los que un defecto
concentra los esfuerzos, de manera que se supera la resistencia a la rotura de la roca y se puede propagar
la fractura.

5.5.3.3 CARACTERÍSTICAS GEOMÉTRICAS RELACIONADAS CON LA
PROPAGACIÓN DE LAS DIACLASAS

Otras de las características de la ornamentación de las diaclasas son las estructuras relacionadas
con la propagación de las mismas. Se pueden encontrar hasta cinco diferentes tipos de estructuras
relacionadas con la propagación (Kulander y Dean, 1985). Muchas de las características de las diaclasas
tienen cierto parecido con las que se obtienen al fracturar vidrios o materiales cerámicos (Johnson y
Holloway, 1966; Bahat, 1979). Los tipos de estructuras que podemos encontrar son:

La zona de espejo (mirror zone): Esta zona se sitúa inmediatamente alrededor de del punto de
origen y es una zona plana y muy poco rugosa (de ahí su nombre). Esta zona se aprecia mejor en las
fracturas de extensión desarrolladas en vidrio o en otros materiales muy homogéneos o amorfos que en
rocas u otros materiales con un tamaño de grano relativamente grande. En este último caso, las
inhomogeneidades locales de escala de tamaño de grano curvan la fractura a pequeña escala impidiendo
la génesis de esta zona totalmente plana. Kulander et al. (1979) interpretan que si existe en las diaclasas
desarrolladas en las rocas una zona en torno al núcleo con rugosidades de menor amplitud que el tamaño
de grano de las mismas puede considerarse como la zona de espejo. Esta zona se interpreta como
originada por la propagación de la fractura de forma lenta pero con cierta aceleración. Esta propagación
se produce mientras que el esfuerzo en los extremos no ha crecido lo suficiente como para permitir la
rotura de enlaces en direcciones distintas a la de propagación de la fractura.

Las lineas de Wallner (Wallner lines): Son rugosidades que se observan en la región de espejo
en fracturas desarrolladas en vidrio se denominan lineas de Wallner. Estas rugosidades surgen de la
interferencia entre el frente de la fractura y las ondas sónicas que son más rápidas. En las diaclasas en
roca no se identifican estas líneas habitualmente, ya que las fracturas se desarrollan muy despacio y son
sobrepasadas inmediatamente por las ondas sónicas sin que se acoplen.
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La zona de niebla (mist zone): Alrededor de la zona de espejo, se sitúa una zona donde la
superficie de la fractura presenta cierta rugosidad. Esta rugosidad está formada por pequeñas estrías que
tienen la forma de cuchillas de escala microscópica con su dimensión mayor paralela a la dirección de
ruptura (Poncelet, 1958). Estas rugosidades se producen a medida que la fractura se propaga con
mayor velocidad y los esfuerzos existentes en el frente de fractura permiten romper el material en direcciones
oblicuas al plano de fractura.

La zona plumosa (hackle zone): La zona plumosa, que es la más evidente en las diaclasas
desarrolladas en rocas, es más rugosa que las anteriores y en ella se bifurcan las fracturas (Lawn y
Wilshaw, 1975). Las características más comunes de estas estructuras se pueden observar en la figura
5-41. Generalmente la superficie de la diaclasa muestra estructuras plumosas en las que las barbas
divergen de un eje (Woodworth, 1896; Kulander et al., 1979; Bahat, 1979 y Bahat y Engelder, 1984)
y se hacen más patentes y marcadas a medida que se van alejando del mismo. Hacia los bordes de la
diaclasa, esta se segmenta en una serie de planos ligeramente oblicuos a la orientación del plano principal
de fractura, formando lo que se denomina borde de pluma (hackle fringe). Este borde esta formado por
una serie de fracturas dispuestas escalonadamente (en echelon fringe cracks) a las que se denominan
de manera individual plumas giradas (twist hackles) y se forman generalmente cuando el frente de la
diaclasa se aproxima al límite de una capa (Hodgson, 1061). Las plumas giradas fueron inicialmente
interpretadas como correspondientes a fracturas de cizalla (Roberts, 1961 y Gash, 1971) pero otros
autores han presentado evidencias que indican que su origen responde a fracturas de extensión (Kulander

Figura 5-42- Geometría de las fracturas de borde escalonadas en relación con el plano principal de diaclasa..
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et al., 1979 y Engelder, 1982). Las estructuras plumosas varían su forma dependiendo de las condiciones
locales. Pueden ser rectas o curvadas (Bahat y Engelder, 1984) y en ambos casos pueden ser simétricas
o asimétricas a ambos lados del eje de la pluma.

Dentro de los bordes de fracturas escalonadas (Engelder, 1985; Pollard y Aydin, 1988 y Helgeson
y Aydin, 1992) se han descrito dos tipos distintos planares y ganchudas (Helgeson, 1990 y Younes y
Engelder, 1993) que se muestran en la figura 5-42.

La génesis de estas estructuras plumosas en general, se interpreta de dos maneras distintas: por un
lado se piensa que a altas velocidades de propagación del borde de las fracturas, el esfuerzo tensional
local en dicho borde adquiere una orientación oblicua a la normal al plano principal de la fractura,
originando de esta manera pequeñas fracturas de orientación diferente que dan lugar a las barbas y a las
plumas giradas; por otro lado se interpreta que el esfuerzo tensional local que se produce en el borde de
una fractura moviéndose a altas velocidades es tan alto que se generan gran cantidad de fracturas
secundarias. En todo caso el efecto de la génesis de nuevas fracturas es el resultado de la propagación
del frente de las diaclasas a velocidades críticas.

Por último, las líneas de parada (arrest lines): son marcas que aparecen en la superficie de las
diaclasas y que tienen forma de pequeños promontorios alargados y curvados, orientados de forma
perpendicular a la dirección de propagación de la diaclasa (Figura 5-41), que a veces se conocen con el
nombre de costillas. En ocasiones no son muy pronunciadas y se caracterizan por representar límites
entre zonas de la superficie de la diaclasa que poseen barbas y otras zonas que no. Los experimentos
realizados en vidrio demuestran que las lineas de parada se forman cuando la propagación de la fractura
de extensión se detiene o disminuye su velocidad mucho, causando una brusca disminución del esfuerzo
en el límite de la fractura. Otra posible causa invocada es el cambio brusco de la orientación del campo
de esfuerzos en que se esta generando la fractura de extensión. En las diaclasas desarrolladas en rocas
se pueden apreciar lineas de parada aisladas, situadas al final de la misma, o bien formando un conjunto
de ellas alineadas a lo largo de la diaclasa.

Figura 5-43- Diaclasas sistemáticas y no sistemáticas.
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5.5.4 ASOCIACIONES DE DIACLASAS.

Una característica bien establecida acerca de las diaclasas es el hecho de que no aparecen aislada,
sino que siempre se encuentran en grupos que pueden ser sistemáticos o no. De esta manera, las diaclasas
sistemáticas son aquellos grupos de diaclasas que son paralelas o subparalelas unas a otras y mantienen
un espaciado aproximadamente regular entre ellas como se muestra en la figura 5-43. No hay una regla
que determine cual es el espaciado mínimo o máximo para considerar sistemáticas a una serie de diaclasas,
pero por lo general se admite que deben de estar lo suficientemente juntas como para poder ver varias
de ellas en el mismo afloramiento. Las diaclasas sistemáticas pueden estar restringidas a una capa o
pueden afectar a varias de ellas. Por otro lado, las diaclasas no sistemáticas son menos planares que las
sistemáticas, tienen una distribución espacial irregular, no son paralelas a otras diaclasas vecinas y pueden
terminar contra otras diaclasas que las rodean. Tanto las diaclasas sistemáticas, como las no sistemáticas
pueden darse en el mismo afloramiento.

Desde el punto de vista de las relaciones que tienen las diaclasas con sus vecinas se pueden
diferenciar, además, familias de diaclasas y sistemas de diaclasas (no se deben confundir con diaclasas
sistemáticas).

Las familias de diaclasas son un grupo formado por todas las diaclasas sistemáticas que aparecen
en una región. Cuando existen dos o más familias de diaclasas que se intersectan formando ángulos más
o menos constantes se denominan sistemas de diaclasas. En función del ángulo diedro que formen las

Figura 5-44- Distintos tipos de sistemas de diaclasas en función de su geometría.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-150-

distintas familias, podemos clasificar los sistemas en ortogonales (diedro  90°) o en conjugados (si el
valor del diedro se sitúa entre 30° y 60°). En muchos casos el término sistema de diaclasas se utiliza para
decir que las familias existentes son coetáneas, lo que no es correcto. Un sistema de diaclasa solo se
refiere a la relación espacial entre las distintas familias de diaclasas y no a sus posibles relaciones genéticas.

La figura 5-44 ilustra la geometría que pueden tener distintos sistemas de diaclasas y su clasificación
en base al valor del diedro y a la naturaleza de las intersecciones entre las familias. Se puede apreciar
como, en algunos casos, una de las familias del sistema está formada por diaclasas más continuas, que se
denominan diaclasas maestras, mientras que otra familia esta formada por otras más cortas que terminan
contra las maestras y que se denominan diaclasas cruzadas (cross joints).

Especial mención hay que hacer a las familias de diaclasas existentes en las rocas isótropas como
granitoides o migmatitas. En estas rocas abundan las diaclasas no sistemáticas, aunque se suelen encontrar
familias de diaclasas que son aproximadamente paralelas a la topografía y se denominan diaclasas de
exfoliación o sheeting joints. Por último, las rocas ígneas extrusivas y las rocas hipoabisales (que se
cristalizan a muy poca profundidad, cerca de la superficie trerrestre) desarrollan un sistema de diaclasas
que se denomina disyunción columnar, este sistema está formado por tres familias de diaclasas cortas
que delimitan cuerpos rocosos que tienen geometría de prisma hexagonal.

5.5.5 RELACIONES TEMPORALES ENTRE DIACLASAS.

La existencia de distintos familias de diaclasas dentro de un sistema hace pensar en las relaciones
temporales posibles entre ellos. Por ejemplo, si las diaclasas de la familia A de la figura 5-45 terminan
contra las de la familia B de la forma ilustrada en dicha figura, podremos asegurar que las diaclasas de la
familia A son posteriores a las de la familia B. En efecto, una diaclasa no puede propagarse a través de
una superficie libre. Es decir, una superficie sin cohesión como es una diaclasa previa. Otra característica

Figura 5-45- Relaciones entre diaclasas maestras (B)  y cruzadas (A).
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de los sistema formados por familias de diaclasas que no son simultáneas es que, cuando no son ortogonales
las diaclasas formadas más tarde tienden a curvarse bien poniéndose perpendiculares o bien paralelas a
las diaclasas maestras.

El caso descrito es el más sencillo de todos, y el único en el que no existen ambigüedades. En
muchos otros casos es necesaria una observación muy detallada y completa para poder establecer las
relaciones temporales entre las diferentes familias de diaclasas.

En muchos casos las diaclasas describen un patrón de relaciones de corte que son difíciles de
interpretar. Existen varios casos en los que se pueden dar relaciones difíciles de resolver: (1) en el caso
de que una diaclasa antigua esté cementada y no actúe como una superficie libre, puede ser atravesada
por otra más joven; (2) si una diaclasa temprana no ocupa toda la capa en la que se desarrolla, una
posterior, oblicua a ella puede propagarse por el volumen de roca no afectado por la previa de la manera
que se muestra en la figura 5-46, en la que se puede apreciar como solamente la disposición de las
barbas de las estructura plumosa puede ayudar identificar la secuencia temporal de desarrollo; y (3) otra
posibilidad es que dos diaclasas se nucleen en el
mismo punto, y que este se sitúe en una diaclasa
previa, por lo que se generarían dos diaclasas que
podrían ser interpretadas como una sola (figura 5-
47) si no se pueden apreciar las estructuras
plumosas de cada una de ellas partiendo de un
mismo punto.

5.5.6 ESPACIADO DE
DIACLASAS.

Uno de los aspectos relacionados con las
diaclasas que ha llamado más la atención a los
estudiosos de estas estructuras es el hecho de que
las mismas se generan, si son sistemáticas, con
espaciados uniformes que son fácilmente
reconocibles en los afloramientos. Si ocurre esto,
se puede definir un importante parámetro que se
denomina espaciado como la distancia media entre
las diaclasas contiguas de una familia de diaclasas
medida en la dirección perpendicular a su superficie.
Por lo general, los geólogos se refieren a las diaclasas
como estructuras muy espaciadas o poco
espaciadas, pero se ha de ser más riguroso y dar un
valor que nos permita describir el espaciado con
precisión. En el caso en que se han medido con un

Figura 5-47- Otro caso en el que la geometría de
las barbas de la estructura plumosa muestra los
núcleos de las diaclasas donde se inician las
distintas generaciones de las mismas.

Figura 5-46- Un caso en el que la geometría de las barbas
de la estructura plumosa permite la distinción entre
diaclasas previas y posteriores.
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riguroso control geológico y no se han medido distintas familias de diaclasas el espaciado de las diaclasas
resulta es una distribución de tipo log-normal (Huang y Angelier,1989; Narr y Suppe, 1991 y Gross,
1993) que se explica como debida a la distribución no aleatoria de las irregularidades que nuclean a las
diaclasas y a los mecanismos que las generan.

Para entender esta distribución de las fracturas, sobre todo en rocas sedimentarias poco deformadas,
debemos de interesarnos primero en la manera que tienen de desarrollarse las familias de diaclasas.
Cuando nosotros observamos una capa con un número determinado de diaclasas paralelas y que muestran
un espaciado regular, podemos pensar que las diaclasas se desarrollaron al mismo tiempo o que unas se
han desarrollado a continuación de otras. Los trabajos experimentales (Rives et al., 1992) o teóricos
(Hobbs, 1967) indican que las diaclasas sistemáticas de una misma familia, dentro de una capa, se
desarrollan secuencialmente, es decir, unas después de otras. Este desarrollo se debe a los procesos de
reducción de esfuerzos alrededor de las diaclasas formadas que lleva al mecanismo de relleno secuencial
(sequential joint infilling).

Si consideramos una capa en la que se genera una diaclasa, en el entorno de la misma, los esfuerzos
tensionales a que esta sometida la capa se reducen como se muestra en la figura 5-48.  Esta reducción de
los esfuerzos hace que no se pueda desarrollar una nueva diaclasa en el entorno próximo de la que ya ha
sido formada, por lo que la siguiente en generarse lo hará a cierta distancia, fuera de la sombra de
reducción de esfuerzos (joint stress shadow). El tamaño de esta sombra controlará por tanto la distancia
mínima a la que se puede generar la siguiente diaclasa con lo que determinará el espaciado de las
mismas.

Figura 5-48-  Sombra de reducción de esfuerzos. Se representa una capa en la que se desarrollan diaclasas
perpendiculares a su superficie y las sombras generadas alrededor de ellas. Las capas mmás potentes desarrollan
diaclasas con sombras de reducción de esfuerzos más extensas.
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Uno de los hechos que se observan con más frecuencia en el campo es la relación existente entre
el espaciado de las diaclasas y la potencia de la capa en que se desarrollan (Figura 5-49). Los planos de
estratificación son anisotropías que transmiten los esfuerzos de manera muy poco eficiente, por lo que las
diaclasas se restringen a unidades mecánicas, que en las rocas sedimentarias, se identifican como capas.
Las capas mas gruesas tienen, por lo tanto diaclasas más espaciadas, mientras que las capas más finas
tienen, lógicamente, diaclasas más juntas. Esto es debido a que la sombra de reducción de esfuerzos se
hace mayor alrededor de las diaclasas de mayor tamaño, las desarrolladas en estratos más potentes. El
desarrollo mayor de la sombra de esfuerzos evita que se genere una nueva diaclasa en las proximidades
de una previa, lo que se traduce en que cuanto mayor sea la sombra de reducción de esfuerzos mayor
será el espaciado de las mismas.

Según lo expuesto se puede entender como las diaclasas se generan secuencialmente fuera del
ámbito de las sombras de reducción de los esfuerzos tal y como se puede observar en la figura 5-50.

Los factores que influyen en el espaciado de las diaclasas son variados. El más importante es,
como ya se ha apuntado, la potencia de la capa. También influye la litología, el módulo de Young varía
con la naturaleza de las rocas, por lo que los esfuerzos generados de acuerdo con la ley de Hooke para
un determinado estiramiento variaran dependiendo le la litología (Figura 5-51); por término general las
capas más resistentes tendrán diaclasas menos espaciadas que las menos resistentes, aunque no es un
ley, ya que el módulo de Young no es el único factor a tener en cuenta, sino que la resistencia a la fractura

Figura 5-49-  Espaciado de diaclasas frente a potencia de la capa en que se desarrollan, su relación es linear.
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juega además un papel importante. Por último, un
factor importante es la magnitud de la deformación
existente, las rocas que hayan sufrido un estiramiento
mayor tendrán un mayor número de diaclasas, y
por lo tanto estarán menos espaciadas, mientras que
las que estén menos estiradas mostrarán, un
espaciado mayor (Narr, 1991; Gross et al., 1995,
1997; Wu y Pollard, 1995; Becker y Gross, 1996).

El espaciado de las diaclasas es un aspecto
muy relevante en diversos aspectos de la geología,
por lo que su estudio debe de realizarse con cuidado.
Desde el punto de vista del transporte y acumulación
de fluidos en las rocas (ya sea agua o petróleo) se
puede predecir la porosidad de las rocas producida
por las fracturas si conocemos las características
de los espaciados de las diaclasas en las mismas.
Otro aspecto en el que conviene tener en cuenta
este hecho es el los estudios de evolución de los
relieves; es bastante patente la relación entre el
espaciado de las diaclasa y la facilidad que muestran

las rocas para erosionarse. Por último, en los estudios de carácter geotécnico nos permiten calcular
sostenimientos y perfiles de equilibrio de túneles o carreteras al conocer, a priori, el tamaño de los
bloques que se pueden desprender, con lo que se pueden optimizar mucho los presupuestos en este tipo
de obras.

5.5.7 MEDIDA DE DIACLASAS.

A lo largo de la descripción que hemos realizado a lo largo de este tema, se han apuntado una
serie de aplicaciones que puede tener el estudio estructural de las diaclasas en diferentes campos de la
geología. Es por ello que la toma de datos para su estudio es muy importante puesto que la calidad de los
mismos dependerán los resultados que obtengamos posteriormente.

Los datos que nosotros debemos de recoger y las preguntas que nos debemos de hacer durante
el estudio de las diaclasas son:

1.- ¿Son sistemáticas?; es decir, ¿podemos de definir una o varias familias de diaclasas planares
de igual orientación y espaciado regular?

2.- En el caso de que sean sistemáticas debemos medir las orientaciones de las familias y observar
si las relaciones angulares entre los mismos son constantes.

3.- ¿Que relaciones de corte existen entre las familias de diaclasas?. ¿Que geometría tienen las
intersecciones entre las mismas?.

Figura 5-50- Secuencia de formación de diaclasas por
relleno secuencial.
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4.- ¿Cual es la morfología de las superficie de las diaclasas? ¿Tienen estructures plumosas? ¿Tienen
lineas de avance?

5.- ¿Que medidas tiene la diaclasa? ¿Puede seguirse su traza durante centímetros o durante cientos
de metros?

6.- ¿Cual es el espaciado y la densidad de las diaclasas en el afloramiento?
7.- ¿Tiene alguna relación el espaciado y la densidad de las diaclasas con la litología?
8.- ¿Están unas diaclasas conectadas unas con otras?
9.- ¿Que relación tienen las diaclasas con otras estructuras?
Una vez respondidas estas preguntas, debemos de realizar medidas que cuantifiquen los parámetros

que nos permitan hacer una descripción formal de las familias y sistemas de diaclasas existentes en
distintos afloramientos. Para ello se utilizan generalmente dos métodos: (1).- Se realiza un censo de
todas las diaclasas en un sector que se considere representativo o a lo largo de una linea de muestreo.
Una vez descritas todas las diaclasas se puede establecer la densidad de fracturas y se puede analizar la
orientación dominante de las mismas utilizando métodos estadísticos, con el problema que supone la
existencia de diaclasas no sistemáticas que pueden enmascarar la existencia de familias o sistemas de
diaclasas sistemáticas. (2).- En el caso de que nos interesen más las diaclasas sistemáticas se debe de

Figura 5-51- Variaciones entre el espaciado de diaclasas frente a potencia de la capa en que se desarrollan para
distintas litologías.
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inspeccionar el afloramiento e identificar cuales son las familias de diaclasas sistemáticas y de esta manera
se puede establecer de manera directa su orientación y su espaciado aunque no podamos establecer la
densidad de fracturas, ya que filtramos las que no son sistemáticas.

Para el estudio de las diaclasas debemos determinar varias características de las mismas que se
encuentran resumidas en la figura 5-52. Estas características son: (1) la litología que se ve afectada por
las diaclasas; (2) la orientación de las diaclasas; (3) las relaciones entre diaclasas sistemáticas y cruzadas;
(4) la forma de las diaclasas, planas o curvadas; (5) la longitud de las diaclasas en el afloramiento; (6) la
altura de las diaclasas; (7) el espaciado de las mismas; (8) el material de relleno o las pátinas; y (9) la
geometría de su superficie.

Figura 5-52- Distintos aspectos a tener en cuenta durante la descripción de diaclasas.
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Por último, debemos de dar a los datos tomados un formato legible para la comunidad geológica,
para lo que se usan varias representaciones. Por un lado, se puede representar su orientación como un
plano en cualquier mapa, y preferentemente sobre un mapa geológico, También se puede representar el
conjunto de medidas mediante proyecciones estereográficas, diagramas en rosa o histogramas de rumbo
si las diaclasas son verticales. Un método muy efectivo de representar las diaclasas existentes en grandes
extensiones es reflejar las denominadas trayectorias de diaclasas, es decir dibujar líneas que nos muestren
la orientación de la misma familia de diaclasas en diversos puntos (Figura 5-53). Además, como se ha
mencionado al principio, se debe de hacer una detallada descripción de los aspectos que no puedan ser
cuantificados o de aquellos cuya cuantificación no sea susceptible de poderse representar en diagramas
comparativos y cuando sea necesario se deben de utilizar dibujos o fotografías para ilustrar aquellas
relaciones o características que sean más difíciles de describir por otros métodos.

5.5.8 ORIGEN E INTERPRETACIÓN DE LAS DIACLASAS.

Una vez descritas las diaclasas podemos acercarnos a los procesos que las originan y, por lo
tanto, podemos intentar inferir el significado de las mismas. Hemos estudiado en la introducción como las
diaclasas se forman cuando el esfuerzo tensional en la roca supera la resistencia a la rotura de la misma
y comienzan a propagarse las grietas de Griffith. Siempre se pensó que las diaclasas se formaban en la
parte más alta de la corteza, muy cerca de la superficie, donde es más fácil encontrar grandes esfuerzos
tensionales, aunque en la actualidad ya se piensa que las situaciones en que se forman estas estructuras
pueden ser más vairadas. Uno de los hechos a tener siempre en cuenta durante el estudio de estas
estructuras es el hecho de que un sistema de diaclasas puede estar formado por varias familias de
diaclasas que se hayan formado en distintas situaciones o que respondan a variaciones locales de los

Figura 5-53- Ejemplos de representación de diaclasas. Mapas de trayectorias, diagrama de frecuencias y rosa de
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campos de esfuerzos. Existen ciertos procesos bien
conocidos que dan lugar a la génesis de diaclasas, que
describiremos a continuación, además existen diaclasas
que no pueden correlacionarse con procesos conocidos,
por lo que su interpretación sigue siendo objeto de
estudio.

Los procesos que provocan la génesis de diaclasas
son:

1.- Levantamiento y descompresión.- La presión
litostática resultante de la carga que una roca soporta
por el peso de las supradyacentes, acompañada del
aumento de temperatura derivado del gradiente
geotérmico, hace que cuando una roca, por las causas
que sean, erosión, etc., se acerque a la superficie, esté
sometida a unos esfuerzos distintos que se derivan de
tres causas. La tres causas que hacen que se generen
esfuerzos tensionales en una roca que esta siendo
levantada o acercada a la superficie terrestre son:
perdida de calor que hace que las rocas se enfríen y

Figura 5-55-Relación entre diaclasas y pliegues,
según Hancock (1985).

Figura 5-54- Cambio en las condiciones de esfuerzo como resultado de la erosión de las rocas suprayacentes y
del enfriamiento asociado (20° C/km). Una roca en un estado inicial compresivo a 5 km de profundidad se
convierte en un estado litostático tras 1,7 km de erosión y se fractura tensionalmente cuando se encuentra a 1.8
km de la superficie.
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contraigan en todas las direcciones, lo que pueden hacer libremente en el la vertical, pero no en la
horizontal por lo que se generarán esfuerzos tensionales; el efecto producido por la pérdida de presión
litostática provoca una expansión de la roca en la vertical por la liberación de energía elástica, lo que se
resuelve asimismo con la génesis de esfuerzos compresivos horizontales, que no colaboran a la génesis
de las diaclasas, al no poder expandirse libremente en esta dirección ; por último, el efecto membrana
causa esfuerzos tensionales horizontales al aumentar el tamaño una superficie determinada de roca al
alejarse del centro de la tierra. Si los esfuerzos tensionales generados por estas causas son lo
suficientemente altos, la roca se fracturará dando lugar a diaclasas como se puede apreciar en el ejemplo
de la figura 5-54.

2.- Diaclasas laminares o descamaciones.- Además de las diaclasas descritas previamente, en los
centenares de metros más próximos a la superficie se suelen generar diaclasa paralelas a dicha superficie.
El origen de estas diaclasas es bastante problemático ya que no son fácilmente explicables como fracturas
tensionales debido a que cerca de la superficie suele haber esfuerzos verticales compresivos y la presión
de fluidos no es elevada. La mayoría de los autores consideran que estas diaclasas se generan donde los
esfuerzos compresivos horizontales son más importantes que los originados por la carga vertical, o

Figura 5-56-Relación de las diaclasas con fallas normales, inversas y de desgarre.

Figura 5-57-Ejemplo de diaclasas relacionadas con fallas normales (Gross et al., 1997).
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donde existen esfuerzos residuales que
se liberan durante la aproximación de
la roca a la superficie. Este ultimo caso
es el que se invoca con más frecuencia
para explicar la presencia de este tipo
de diaclasas en rocas intrusivas. En este
caso el enfriamiento de las rocas
intrusivas produce una contracción
mayor que la de las rocas del
encajante.. Esta contracción no puede
acomodarse hasta el momento que la
roca deja de ser sometida a esfuerzos
litostáticos, dando lugar a familias de

diaclasas paralelas a la superficie del
plutón o a la superficie topográfica.

Un hecho importante relacionado con este tipo de diaclasas y que aún esta sujeto a grandes
controversias es el hecho de que su disposición paralela a la topografía es su causa o si, por el contrario,
ellas son la causa de la topografía existente.

3.- Fracturación hidráulica.- Las diaclasas que se forman en profundidad donde no existen, en
principio, esfuerzos tensionales se deben al efecto de la actuación de los fluidos existentes en las rocas a
través de la presión de poro como ya vimos en el capítulo anterior. En efecto, si la presión de poro es lo
suficientemente elevada se generan esfuerzos de tensión que pueden causar la propagación de fracturas
tensionales debido al efecto poroelástico. Este mecanismo esta muy bien conocido y es aprovechado

Figura 5-59-Mapa de diaclasas en el Plateau de los Apalaches. Las lineas se han construido paralelas a las diaclasa
que se reconocen en afloramientos a lo largo de todo el estado de Nueva York (Engelder y Geiser, 1980).

Figura 5-58-Enjambre de diques al rededor de los Picos Españoles
(Johnson, 1961).
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para aumentar la porosidad de los acuíferos o almacenes de petróleo generando presiones elevadas de
los fluidos que causan la rotura de la roca y generan un mayor número de conductos por los que se
pueden desplazar los mismos.

4.- Diaclasas ligadas a procesos tectónicos.- Por lo general, se pueden relacionar diaclasas con
dos tipos de estructuras, pliegues y fallas. En el caso de pliegues, se pueden describir un gran número de
familias de diaclasas en relación con ellos. La clasificación de diaclasas relacionadas con pliegues más
común es la que propone Hancock (1985) que se muestra en la figura 5-55. En dicha figura se identifican
3 tipos de diaclasas dispuestas de manera simétrica respecto a la estratificación y al eje del pliegue,
aunque de todas ellas las más comunes son aquellas normales al eje (debidas a la extensión paralela al
mismo) y las paralelas al mismo y perpendiculares a la estratificación, generadas en el estrados de los
pliegues (originadas por los esfuerzos tensionales que se generan durante el proceso de plegamiento de
una capa).

Respecto a las fallas, se describen tres tipos de diaclasas relacionadas con ellas y que se muestran
en la figura 5-56:

I.- Aquellas diaclasas relacionadas con el mismo campo de esfuerzos en que se esta generando la
falla.

II.- Aquellas que estan asociadas a las tensiones locales que puedan estar relacionadas con los
movimientos de los bloques separados por las fallas.

III.- Diaclasas generadas en relación a los esfuerzos tensionales que se producen localmente
durante el movimiento de la falla. ( Figura 5-57, Gross et al., 1997)

Figura 5-60- Orientación de diaclasas paralelas a campo de esfuerzos actual en el NE de los Estados Unidos (Gross
y Engelder, 1991).
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Figura 5-61- Mapa de Alaska donde se muestra orientación de fisuras por las que asciende magma a los volcanes
de el Arco Aleutiano (Nakamura et al. 1977).

5.- Diaclasas debidas a la intrusión de rocas ígneas o diapiros salinos .- El emplazamiento de
rocas ígneas o salinas produce tensiones locales en sus alrededores que dan lugar a la génesis de diaclasas.
Dada la forma que tienen estos cuerpos de roca, aproximadamente circulares, se producen dos tipos de
diaclasas , unas de carácter radial y otras concéntricas alrededor de la intrusión o del diapiro si no existe
un campo de esfuerzos remoto. En el caso de que exista dicho campo de esfuerzos remoto, ese patrón
se ve distorsionado perdiendo la simetria radial perfecta como se aprecia en la figura 5-58. En ella se ve
como los diques, que pueden ser considerados como diaclasas o fracturas tensionales rellenas de material
fundido, que generalmente se propagan de manera radial alrededor de in volcan, se reorientanm hacia
una situacion paralela al esfuerzo máximo horizontal, que en el caso de este ejemplo sería aproximadamente
Este-Oeste.

Por último queda describir como se interpretan las diaclasas a escala regional. Hasta ahora hemos
hablado de las diaclasas como estructuras mesoscópicas que pueden estar relacionadas con otras
estructuras de escala más o menos grande. Sin embargo se han reconocido en diversos lugares del
mundo familias y sistemas de diaclasas que pueden ser reconocidos a lo largo de centenares de kilómetros.
Debido a la clara relación que tienen las diaclasas con el campo de esfuerzos son una herramienta muy
útil para describir la orientación de el campo de esfuerzos en grandes áreas para un momento determinado,
siempre que conozcamos la edad de las familias de diaclasas utilizados (figura 5-59). Además de lo
dicho, hay que destacar que por ser estructuras que pueden generarse cerca de la superficie, es posible
identificar las que se estén generando en el presente, y ha sido una herramienta muy utilizada para
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investigar las trayectorias de los esfuerzos que tienen lugar en la actualidad (Engelder, 1982; Hancock y
Engelder, 1985; Gross y Engelder, 1991) sobre todo en los lugares donde estas medidas no se pueden
realizar de manera instrumental (Figuras 5-60 y 5-61).

Un buen ejemplo de este caso es la representación del esfuerzo máximo horizontal en el Arco de
las Aleutianas, que está marcado por la orientación de las fisuras por las que se emplazan volcanes como
se muestra en la figura 5-61. Esa orientación es paralela a la dirección de movimiento relativo enttre las
placas Americana y Pacífica, por lo que es lógico pensar que tambien seran paralelas al esfuerzo máximo
horizontal.

5.6.-DIAPIROS

5.6.1.-DEFINICION Y TIPOS
PRINCIPALES

Un diapiro es un cuerpo de roca
que se ha movido hacia arriba
atravesando y desplazando las rocas
suprayacentes. La palabra deriva del
vocablo griego diaperein, que significa
perforar. La ascensión de tales cuerpos
de roca tiene una causa gravitatoria: la
menor densidad de las rocas que ascienden, en relación con la densidad de las rocas atravesadas, les
confiere una fuerza ascensional. Para que la ascensión se produzca se necesita, además de una menor
densidad, que proporciona la fuerza, la existencia de rocas sufucientemente dúctiles como para poder
fluir y la posibilidad de que las rocas superiores o suprayacentes puedan hacer sitio a la masa ascendente
deformándose.

Los diapiros más comunes son los de evaporitas, rocas formadas por concentraciones excesivas
de sales como clururos, sulfatos o nitratos, que precipitan formando capas de espesor a veces considerable.
Frecuentemente, tales concentraciones se dan en cuencas continentales endorréicas en las que la
evaporación de agua es superior a los aportes fluviales debidos a las precipitaciones. Se dan también
casos en mares interiores cuya comunicación con el mar abierto es interrumpida durante un cierto periodo
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de tiempo y en los que también la tasa de evaporación supera a la de aporte. Este fue el caso de
Mediterráneo hace 6 m.a. (millones de años), en el Mioceno Superior, cuando la comunicación con el
Atlántico quedó cortada por el cierre del Estrecho de Gibraltar. El episodio de desecación y depósito
debió durar medio millón de años y a lo largo de él se acumularon varios  cientos de metros (localmente
hasta 2000 m) de evaporitas sobre el fondo de la cuenca marina, a 3000 m de profundidad bajo el nivel
medio actual del mar.

También son comunes los diapiros de arcilla y barro, materiales muy plásticos y poco densos
cuando están empapados de agua. Estos y los salinos son característicos de depósitos sedimentarios en
la parte superior de la corteza terrestre, a profundidades menores de 15 km en general. A mayores
profundidades, todavía dentro de la corteza, se dan otro tipo de diapiros: las intrusiones graníticas.
Los granitos son masas de roca fundida cuya composición química es muy rica en óxidos de elementos

ligeros como SiO2, Na2 O, K2 O y CaO.
Debido a su composición y a encontrarse en
estado líquido o parcialmente líquido (más del
10% líquido), su peso específico es menor que
el de la mayor parte de las rocas que se
encuentran en la corteza continental media e
inferior, entre 10 y 30 km de profundidad, por
lo que ascienden, formando plutones
discordantes, llamados batolitos o stocks, que
son estructuras diapíricas.

Más abajo, en el manto de la Tierra, que
comprende las profundidades de entre 10 a 35
km y 2900 km , las rocas, muy densas, son en
general bastante dúctiles, y están en un continuo

Figura 5-62- Diapiro salino en forma de domo. Obsérvese el sistema de fallas normales conjugadas asociado. Este
de los Estados Unidos.

Figura 5-63- Diapiro en forma de pistón o cilindro. Obsérvese
el arrastre producido en las capas encajantes debido a su
ascenso.
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movimiento que transfiere calor de las parte
profundas a las superiores por medio del
ascenso de masas profundas calientes.
Aparentemente, parte de este proceso se
realiza por medio de estructuras similares a
las diapíricas que se llaman penachos
mantélicos (“mantle plumes”), que pueden
tener del orden de 100 km de diámetro y
ascender, a veces, desde la zona de contacto
entre el manto y núcleo terrestre, recorriendo
distancias de 2600 a 2800 km.

En este capítulo vamos a ocuparnos
esencialmente de los diapiros salinos, también
llamados domos de sal, describiendo su
estructura y evolución. La formación de

diapiros salinos y, en general, todo lo relacionado con los movimientos de rocas salinas, las estructuras a
que dan lugar y sus implicaciones estratigráficas, se engloban dentro del proceso denominado halocinesis,
palabra derivada del griego que significa movimiento de la sal. Los diapiros salinos son muy importantes
desde el punto de vista económico, no sólo como yacimientos de sal sino, sobre todo, porque muy a
menudo crean estructuras favorables para la acumulación de petróleo.

5.6.2.-MORFOLOGIA, EVOLUCION Y ESTRUCTURAS ASOCIADAS

Las diferentes formas de los diapiros dependen de la
ductilidad de las rocas encajantes y de las anisotropías que existan
en ellas pero, en gran medida, dependen también de la evolución
del diapiro en un momento dado, de manera que las diferentes
formas representan a la vez distintos estadios en su evolución. Las
formas más características son las de almohadilla, domo (Figs.5-
62 y 5-65), cilindro o pistón (Fig.5-63 y 5-65), cono (Fig.5-64),
tubo o espina (Fig.5-66) y champiñón u hongo (Fig.5-67). La
mayor parte de los diapiros responden a su nombre, es decir, son
perforantes, pero algunos no interrumpen la continuidad de las capas
encajantes, limitándose a deformarlas (Fig.5-65). Muchos diapiros
llegan a extruir, es decir, a atravesar toda su cobertera y aflorar en
superficie. A menudo, la erosión de la cobertera contribuye al
afloramiento de la masa salina. Como suelen dar un relieve elevado,

Figura 5-64- Diapiros cónicos en el Golfo de México.

Figura 5-65- Diapiro perforforante
(arriba) y no perforante (abajo).
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en forma de domo más o menos alargado, la masa salina puede desbordarse y descender por los lados
del domo formando lo que se han llamado flujos o glaciares de sal. Esto sucede en climas es áridos,
pues en los húmedos, la velocidad de disolución de la sal supera a la de extrusión y los flujos no llegan a
formarse.

Figura 5-66- Diapiros con morfología de espina en la costa sureste de los Estados Unidos, en el Golfo de México.

Figura 5-67- Diapiro con forma de champiñón en los Pirineos españoles. Este diapiro llegó a extruir.
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La Fig.5-68 muestra el caso de un diapiro que extruyó en tiempos cretácicos y la sal se desbordó

por los lados creando glaciares de sal. Posteriormente, fue cubierto por sedimentos más recientes
(Cretácico Superior y Terciario Inferior). En este caso, por tanto, la forma de champiñón no es debida a
la intrusión sino a la extrusión y su posterior fosilización por capas más modernas. La Fig.5-69 muestra
dos cortes transversales de un diapiro extruido actual, en Irán, y los glaciares de sal asociados. El
nombre de namakier (del farsi namak , sal) ha sido propuesto para estas estructuras. El diapiro mostrado,
llamado de Kuh-e-Namak, está constituido por la llamada sal de Hormuz, de edad Cámbrico Inferior
(590-550 m.a.), comenzó a intruir en el Jurásico (210-145 m.a.), extruyó en el Cretácico (145-65 m.a.)
y desde entonces ha seguido ascendiendo sal, manteniendo el domo topográfico y alimentando los
namakiers, hasta la actualidad. Arriba a la derecha de la figura, un esquema muestra un nivel de sedimentos
marinos (rayas oblicuas) y el perfil de la playa en aquel momento (línea de trazos), correspondientes al
Cuaternario y, como puede apreciarse, ya basculado por el continuo ascenso de la sal. Esto da una idea
de la duración de los procesos halocinéticos.

Las distintas formas de los diapiros representan, a menudo, distintos grados de evolución, como
puede verse en la Fig.5-70, que se basa en los análisis efectuados en la cuenca de Zechstein, en el NW
de Alemania. El nivel salino, también llamado Zechstein, se formó al final del periodo Pérmico (250 m.a.)
en un mar llamado con el mismo nombre que se extendía por Europa central y los Paises Bajos hasta
Inglaterra. La intrusión de los diapiros más antiguos comenzó hace unos 230 m.a., en el Triásico, y pasó

Figura 5-68- Diapiro con forma de champiñón causada por una extrusión de edad cretácica. el diapiro se desbordó
por los lados dando glaciares de sal que, luego, fueron cubiertos por sedimentos más recientes.
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por sucesivos estadios de almohadilla, domo y champiñón. Obsérvese cómo, al final, casi toda la sal se
halla en el diapiro, habiendo desaparecido del nivel en que originalmente se encontraba. La Fig.5-71
muestra el mismo tipo de evolución, obtenida en un experimento con líquidos viscosos de distinta densidad.

La evolución hacia una forma de hongo está condicionada por las características de las capas
encajantes, y no siempre se produce. A profundidades menores de 1 km, los sedimentos recién depositados
son tan porosos que su densidad es igual o menor que la de  la sal. Entonces, ésta no tiende a ascender
más, sino a extenserse lateralmente por ellos si son suficientemente blandos, formando los diapiros en
forma de hongo. Si los sedimentos no son tan dúctiles como para permitir la expansión lateral de la sal,
ésta continúa ascendiendo, empujada por la que hay a profundidades mayores, llegando a perforar toda
la cobertera. La forma de champiñón se puede ver favorecida, además,  cuando hay una alternancia de
capas rígidas y capas muy dúctiles: cuando la sal llega a un contacto de una capa dúctil con una rígida,
puede encontrar dificultades para perforar la rígida, por lo que tiende a extenderse por debajo de ella,
aprovechando la ductilidad de las rocas inferiores.

La evolución del diapiro genera estructuras en las capas suprayacentes. Lo primero que se forma
en éstas es un domo. Sin embargo, como la sal ya se ha concentrado en la almohadilla, ha desaparecido
de sus extremos, lo que provoca el hundimiento de las capas alrededor del domo, dando lugar al llamado
surco periférico primario, que suele ser más o menos circular en planta. Este surco es rápidamente
ocupado por sedimentos, cuya edad marca el inicio del diapiro. Más tarde en la evolución, cuando el
diapiro se encuentra en el estadio de pistón o champiñón, se forma una estructura sinclinal a su alrededor

Figura 5-69- Dos secciones de un diapiro extruido en Irán. Las líneas finas continuas dentro del diapiro representan
la estratificación y las de trazos la foliación. Arriba, a la derecha, detalle de un nivel marino reciente (33.000 a
283.000 años A.de C.) que se encuentra actualmente inclinado (rayas oblícuas y líneas a trazos).
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que se denomina sinclinal de borde (“rim syncline”) y que a menudo tiene flancos inversos. En superficie,
éste sinclinal se manifiesta como un surco de menor diámetro que el primario,  que se llama surco
periférico secundario. Como puede apreciarse en la Fig.5-70, la sedimentación puede ser continua a
lo largo del proceso. Los sedimentos contemporáneos con los últimos estadios son más potentes cerca
del diapiro, en el surco secundario y, debido a la continuidad entre sedimentación e intrusión, forman con
los más antiguos una especie de discordancia progresiva, aunque puede haber discordancias netas entre
distintas formaciones. Mientras los sedimentos inferiores están a menudo invertidos en el sinclinal de
borde, los superiores no suelen estarlo.

La deformación de las capas suprayacentes no sólo se efectúa de una manera dúctil, sino que
muy a menudo se producen fallas. La Fig.5-72 muestra la evolución de un diapiro y la creación de fallas
en su encajante y la Fig.5-73, la disposición de las fallas mayores en un domo topográfico situado sobre
un diapiro y en un diapiro aflorante. Al principio, las capas que se encuentran sobre el nivel salino
experimentan una extensión, debido al abombamiento inducido en ellas por la almohadilla o el domo.

Figura 5-70- Evolución de un diapiro salino pasando por los estadios de almohadilla y champiñón- Obsérvense las
relaciones de las distintas formaciones que se van depositando y que configuran dos surcos concéntricos, el
primario y el secundario. El ejemplo se basa en un diapiro de la cuenca de Zechtein, en Alemania.
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Esta extensión se resuelve a menudo frágilmente, formándose
fallas normales que en sección suelen ser conjugadas (Figs.5-
72 y 5-73) y en planta muestran una disposición radial (Fig.5-
63). Más adelante, en relación con la formación del sinclinal
de borde, se desarrollan fallas inversas (Fig.5-62).

En los mapas, los diapiros aparecen como unidades
más o menos redondeadas, rodeadas de una estructura
sinformal, el sinclinal de borde, y de fallas a menudo radiales.
El límite de la unidad suele ser un línea continua, símbolo de
contacto mecánico. A veces, la forma es alargada o irregular,
debido a que el diapiro aprovecha para ascender alguna
fractura o fracturas pre-existentes. Esto es común en diapiros
de arcilla. Cuando el material diapírico no aflora, la existencia
de un diapiro en profundidad se puede inferir de la estructura
en domo y de las fallas radiales. Por otra parte, los diapiros
suelen disponerse en familias y, a menudo, varios de ellos
aparecen alineados.

La propia sal tiene un bandeado, de origen
sedimentario. Capas de distintos tipos de sales y con
diferentes cantidades de impurezas marcan la estratificación,
como también lo hacen intercalaciones de otras capas, en
general arcillosas o de carbonatos. En el proceso de ascenso,
el bandeado se deforma, como puede apreciarse por las líneas
finas continuas de la Fig.5-69. En realidad, la deformación
suele ser más compleja que la indicada en esa figura.
Diferencias en la velocidad de flujo de unos sitios a otros,
por una parte, y el rozamiento entre la sal y las rocas
encajantes, por otra, producen pliegues fluidales, de tipo
similar y geometría muy complicada (Fig.5-74). En general
son pliegues superpuestos de varias generaciones, que no
pueden asimilarse a episodios separados de deformación sino
que se han generado de un modo continuado. El flujo produce
también estructuras nuevas, consistentes en la ordenación
según líneas o superficies aproximadamente paralelas, de
impurezas, y en la orientación de las dimensiones mayores
de los cristales de sal. Cuando la ordenación es según

Figura 5-71-  Diapiros experimentales
obtenidos con liquidos viscosos de diferentes
densidades. Cada diapiro pasa por los
estadios de almohadilla, cilindro y champiñón.

Figura 5-72-Evolución de un diapiro mostrando
las fracturas desarrolladas durante su
ascenso, normales al principio e inversas al
final. Obsérvese también el desarrollo de
pliegues.
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Figura 5-73- Fallas, esencialmente radiales, en un diapiro no aflorante (izquierda) y en uno aflorante (derecha). U-
labio levantado; D-labio hundido.

Figura 5-74- Bandeado salino mostrando un patrón complejo de plegamiento fluidal en el interior de galerías de
minas de sal.
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superficies, se denomina una foliación (del latín foliatus, foliado, dispuesto en hojas). La disposición de
la foliación en el caso del diapiro de Kuh-e-Namak está representada por líneas de trazos en la Fig.5-
69.

En los climas húmedos, la parte superior del diapiro sufre disolución por la circulación de aguas,
superficiales si aflora y subterráneas si no lo hace. En ambos casos, ello produce un residuo de material
insoluble en su parte superior, constituido por yeso, anhidrita (sulfato cálcico, hidratado y no hidratado,
respectivamente), caliza porosa y azufre, que recibe el nombre de montera del diapiro (“cap”). Si se
produce extrusión del diapiro en un medio subacuático, es decir, en el fondo del mar o de un lago, la
concentración de iones salinos puede favorecer la sedimentación de nuevos depósitos de sal. Es posible,
además, que se formen capas que contengan fósiles contemporáneos junto con otros arrastrados por el
diapiro desde capas más antiguas, produciendo una extraña mezcla de faunas de edades muy separadas
en el tiempo.

Los diapiros, como otras estructuras, dan lugar a trampas donde se acumula petróleo o gas. Los
hidrocarburos, en general, no se encuentran en la capa en la que se han originado, sino que tienden a
moverse por las capas porosas hacia arriba, debido a que son menos pesados que el agua, y se acumulan
allí donde encuentran rocas impermeables que no pueden atravesar. Por tanto, son posibles trampas de
hidrocarburos las culminaciones de capas porosas en contacto con capas impermeables, bien sea este
contacto concordante o discordante, las zonas donde una capa porosa es interrumpida por una falla que
la pone en contacto con una capa impermeable y las zonas donde una capa porosa es cortada por un
diapiro salino, que es impermeable. También la montera del diapiro es a veces una buena trampa, porque
contiene rocas porosas. La Fig.5-76 muestra varias posibles trampas en relación con distintas estructuras.
En el dibujo de la esquina superior izquierda, el petróleo está en antiformes y contactos con fallas, en
relación con unos sistemas de fallas de desgarre con “flower structure”. Se observan otras situaciones
posibles, como un domo, una falla inversa de gran ángulo, un cinturón de cabalgamientos en una zona de
tectónica epidérmica, un depegue normal y un diapiro.

Figura 5-75- Flujo de sal en respuesta a diferencias en la presión de carga.
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Los diapiros de barro se forman porque éste es poco denso debido a la gran cantidad de agua
y, a veces, de gas que contiene. Esto se debe a que no ha sido suficientemente compactado, es decir, no
ha tenido tiempo de perder gran parte de su porosidad al sedimentarse las capas superiores. Este fenómeno
es típico de zonas con una velocidad de sedimentación elevada, como deltas de rios, p. ej. Los diapiros
de barro tienen diámetros de 50 o 100 m y producen en superficie pequeños montículos que son
rápidamente erosionados. A veces, la presión de los fluidos en el barro es tan grande, que éste se
comporta como un fluido a alta presión y hace erupción formando pequeños volcanes de barro o
macalubas. Se dice entonces que el sedimento está fluidificado o que es un material tixotrópico. Esto
sucede a veces con arenas muy porosas, que se fluidifican e intruyen formando cuerpos tabulares
discordantes de arenisca llamados diques clásticos.

Figura 5-76- Diagramas esquemáticos de trampas de hidrocarburos. BC-basamento. Obsérvese que los diapiros,
abajo a la derecha, pueden dar lugar a acumulaciones en varias partes de las series sedimentarias a su alrededor.
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Los diapiros graníticos no suelen dar lugar a surcos periféricos con sedimentación contemporánea
o, si lo hacen,  la erosión los ha eliminado ya cuando alcanza la cúpula del batolito. Sin embargo, sí es
frecuente en ellos la existencia del sinclinal marginal. Las fracturas son a menudo concéntricas y con
forma de cono invertido, lo que produce los diques anulares. Una característica de este tipo de diapiros
es la existencia de una banda de metamorfismo de contacto a su alrededor. La banda puede tener de
unos pocos metros a algún kilómetro de anchura, dependiendo del tamaño del batolito, y las rocas en

Figura 5-77- Estructuras salinas en el norte de la cuenca de Zechtein, en Alemania (en negro).

El Dasht-e Kevir, o gran
desierto de sal, es el mayor
de los desiertos de Irán.
En él se puede apreciar la
existencia de diapiros.
Foto Landsat 7 (NASA).
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ella recristalizan total o parcialmente. En el primer caso se convierten en corneanas (rocas de textura
córnea), perdiendo la textura que previamente tuvieran. En el segundo caso, a veces se produce el
crecimiento incipiente o completo de cristales de silicatos de aluminio, como andalucita o cordierita. Esto
es frecuente en pizarras y los cristales neoformados dan unas manchas oscuras de unos pocos mm o cm
que recuerdan a moscas, por lo que las rocas se denominan pizarras mosqueadas.

5.6.3.-GENESIS Y PROPAGACION DE DIAPIROS

Los diapiros se generan por lo que se llama una inversión de densidades, es decir, la existencia
de capas de baja densidad debajo de otras más densas. La densidad de la halita (ClNa), la más abundante
de las sales, es de 2’16 gr/c.c., una a cinco décimas  menor que la del resto de las rocas sedimentarias,
por lo que su existencia en profundidad origina una inestabilidad gravitatoria. Por otra parte, la sal se
comporta como un líquido muy viscoso, pero su viscosidad es baja si se compara con la de otras rocas
sedimentarias, exceptuando las arcillas empapadas. Además, la viscosidad disminuye con la profundidad,
debido al aumento de temperatura. Una baja viscosidad está relacionada con una velocidad de deformación
alta y, así, la sal puede fluir rápidamente incluso cuando los esfuerzos a los que está sometida son
pequeños. En minas de sal de poca profundidad, la apertura de galerías produce un flujo inmediato hacia
el hueco abierto, de 1 a 2’5 mm al dia que, al cabo de algunos meses, decrece a la quinta parte de esa
cantidad. La velocidad de ascenso de un domo salino, que no ocupa un hueco sino que tiene que abrirse
camino, se estima en unos 0’3 mm al año, es decir, 1 km cada tres millones de años, aproximadamente.

Sin embargo, la existencia de una inversión de densidades no basta, pues la fuerza ascensional de
una capa de sal de techo horizontal se reparte, en principio, por igual a lo largo de toda ella y no es
suficiente para iniciar el ascenso, manteniéndose en una situación de equilibrio inestable. Es preciso algún
factor que inicie el proceso haciendo fluir la sal en una determinada dirección y concentrándola en una

Figura 5-78- Diagrama esquemático del desarrollo de una familia de diapiros.
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zona, para que el primer diapiro se forme. Ese factor puede ser la existencia de alguna irregularidad en la
capa salina o en la topografía: un mayor espesor de los sedimentos por encima en un determinado punto
genera una carga mayor, que puede hacer que el nivel salino se adelgace justo por debajo de ella (Fig.5-
75 a). La presión producida por las rocas suprayacentes en un punto a una profundidad  z, viene dada
por:

P = z g ρ

donde P es la presión, g es la aceleración de la gravedad y ρ la densidad de las rocas por encima.
El adelgazamiento induce una diferencia de la presión de carga entre A y B que viene dado por la
ecuación:

∆P = ∆h g (ρo - ρs)

donde ∆P  es la diferencia de presión, Dh es la diferencia de altura en el techo de la capa salina,
ρo  es la densidad de los sedimentos por encima y  ρs es la densidad de la sal. La carga es mayor en A,
y esto provoca un flujo desde A hacia B que crea la almohadilla inicial. Cuando la acumulación de sal
es suficientemente importante, puede vencer la resistencia a la deformación de la capa de encima y
comenzar a ascender.

Una superficie topográfica de pendiente constante genera un flujo salino hacia la zona donde
menos sedimentos hay, es decir, hacia la zona más deprimida (Fig.5-75 b), provocando una acumulación.
En este caso, el gradiente de presión de carga viene dado por:

Figura 5-79- Sucesiones estratigráficas asociadas a diapiros en la cuanca de Zechtein. Obsérvense los surcos
periféricos y las distinats edades de emplazamiento.
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∆P = ∆z g (ρo - ρa)

donde ∆z  es la diferencia de altura de la superficie
topográfica entre dos puntos y  ρa la densidad del agua (si
el conjunto está sumergido; si no, este término sobra). Si
en una zona confluyen dos pendientes opuestas, el flujo
provocado por ambas también converge, provocando una
acumulación. Si existen irregularidades en el muro de la
capa salina, pueden también nuclear el proceso. En el caso
de la Fig.5-75  b, la dirección de flujo es de A a B, pero los
bloques levantados por las fallas provocan un flujo
convergente que induce la creación de elevaciones encima
de ellos, dando lugar a almohadillas incipientes que pueden
desencadenar el proceso.

Las irregularidades de la unidad salina pueden
deberse a algún proceso tectónico, como la nucleación de
pliegues (Fig.5-75 a) o la formación de fallas (Fig.5-75 b).
Es común que niveles salinos permanezcan en equilibrio
durante muchos millones de años, pese a la inversión de

densidades que ello implica, y comiencen a moverse sólo como consecuencia de la actuación de un
episodio deformativo. Otro factor que explica el retraso en el comienzo de la halocinesis, con respecto

a la sedimentación, es la temperatura. Cuando la capa salina está cerca de la superficie, es decir, a baja
temperatura, su propia resistencia interna la impide fluir. En cambio, la sal es muy móvil cuando está
caliente, pero para aumentar su temperatura tiene que ganar profundidad y eso implica que kilómetros
de sedimentos deben depositarse encima, lo que normalmente requiere muchos millones de años.

Figura 5-81- Distintas formas de diapiros en la cuenca de Zechtein.

Figura 5-80- Parte de una familia de diapiros
mostrando las edades diferentes de los surcos
periféricos. Cuenca de Zechtein.
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Una vez iniciado el proceso de concentración de sal en una zona, los sedimentos depositados en
los surcos periféricos provocan su hundimiento. El nivel salino a ambos lados del diapiro adquiere una
inclinación que provoca un flujo centrífugo con relación a él, lo cual induce la nucleación de nuevas
almohadillas, que a su vez generan nuevos diapiros, etc. (ver Fig.5-78, donde este proceso está
esquematizado en tres estadios, de más antiguo, abajo, a más moderno, arriba). Este modelo se puede
comprobar en la cuenca de Zechstein (Fig.5-79) y está ilustrado por las Figs.5-79 y 5-80. En la segunda
se aprecia cómo, a partir del domo madre de Arngast, se desarrollaron  consecutivamente los de Etzel y
Strackholt, Jaderberg, Scharrel y Zwischenahn y, por último, el de Neuarenberg. Las edades de intrusión
de cada uno están indicadas por la de los sedimentos en su sinclinal de borde, que corresponden al
Keuper (230-215 m.a.), Lias (215-190 m.a.), Dogger (190-160 m.a.), Malm-Cretácico (160-65 m.a.)
y Terciario (menos de 65 m.a.). La Fig.5-79  muestra dos secciones, indicadas con líneas rectas en la
Fig.5-80. En la de arriba se aprecia la potente cuña de sedimentos del Lias alrededor del diapiro de
Etzel, correspondiente a su surco periférico secundario, y en la de debajo, la cuñas de sedimentos del
Dogger alrededor del diapiro de Jaderberg.

La Fig.5-81 muestra la explicación de una característica de la cuenca de Zechstein: la existencia
de diapiros con forma de muro, que afloran como bandas alargadas (Figs.5-77 y 5-80, diapiros de
Scharrel y Zwischenahn). Los muros salinos están formados por la unión de varios diapiros desarrollados
a partir de ondas longitudinales en las que, al principio, se individualizan domos que dan lugar a intrusiones
individuales. A medida que éstas van engrosándose por incorporación de nuevo material salino desde
abajo, acaban uniéndose y formando las paredes salinas. El desarrollo de las ondas iniciales es una
consecuencia de un episodio de actividad tectónica, en este caso, la reactivación de dos sistemas
conjugados de fracturas en el zócalo o basamento, uno de dirección NW-SE y el otro SW-NE.

Crater de impacto de Teague
(conocido en la actualidad como de
Shoemaker), Australia. Tiene 30 km
de diámetro y 1700 millones de años
de antigüedad. Foto Landsat 7
(NASA).
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5.7.-ESTRUCTURAS DE IMPACTO

5.7.1.-DEFINICION DE LOS CRATERES DE IMPACTO

Los cráteres de impacto o astroblemas (del griego astron, estrella y blema, herida), son
estructuras formadas por el choque de meteoritos con la superficie de un planeta, satélite o asteroide. Se
han identificado cráteres de este tipo en todos los planetas llamados terrestres del Sistema Solar, es
decir, los formados fundamentalmente por hierro y silicatos: Mercurio, Venus, la Tierra y Marte, y en los
satélites de igual composición o compuestos por hielo y silicatos, tales como la Luna (Tierra), Phobos y
Deimos (Marte), Calisto, Europa y Ganímedes (Júpiter), Encélado e Hiperión (Saturno) y Umbriel,
Oberón, Ariel, Titania y Miranda (Urano). Posiblemente existan en Plutón, compuesto por hielo y silicatos,

Figura 5-82- Principales accidentes de la cara visible (próxima) de la Luna. Los maria están de color gris y las tierras
altas en blanco. Obsérvese la mayor densidad de cráteres en estas últimas.
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y no deben existir en los llamados planetas gigantes, Júpiter,
Saturno, Urano y Neptuno, formados por una pequeña
cantidad de silicatos en el núcleo de una gran masa de
volátiles, lo que no implica que no se hayan producido
impactos en ellos.

Los tamaños de los cráteres son muy variados. Los
mayores medidos en todos los planetas y satélites terrestres
son de magnitud parecida, del orden del millar de km de
diámetro, como el Mare Imbrium de la Luna (Fig.5-82),
con 970 km, el Caloris de Mercurio, con 1300 km y el
Hellas, de Marte, con 2000 km. Los planetas con
atmósfera, como Venus, la Tierra y Marte, sufren una
erosión que hace desaparecer los cráteres más antiguos.
Otros procesos que pueden renovar la superficie planetaria
son la actividad tectónica y el vulcanismo.

Se supone que los planetas se condensaron a partir de granos o bloques de diversos tamaños,
llamados planetesimales. Los planetesimales en órbitas contiguas tendrían velocidades parecidas y
chocarían a poca velocidad. Los choques irían produciendo cuerpos cada vez mayores que, a su vez,
atraerían cada vez a más cuerpos, de una forma exponencial, hasta formar los planetas y grandes satélites
de una forma muy rápida, en pocos miles de años. Los cuerpos terrestres grandes habrían sufrido al
principio una fusión, por calor generado durante su condensación gravitatoria, lo que habría inducido
una distribución de sus componentes con los más densos hacia el centro. A partir de ahí, se habría
solidificado su parte externa, con relativa rapidez (decenas o algún centenar de millones de años) y esta
corteza recién formada habría empezado a registrar, como cráteres, los impactos que se produjeran a
partir del momento de su formación.

El bombardeo de meteoritos fue muy intenso
en los orígenes del Sistema Solar, de cuya historia
inicial conocemos una parte importante gracias sobre
todo a las rocas lunares. A partir de la datación de
éstas, sabemos que la mayor parte de los cráteres y,
además, los mayores, se formaron inmediatamente
después de la solidificación y consolidación de su
corteza de composición anortosítica, que constituye
la parte clara, muy craterizada (Fig.5-82). El Sistema

Solar se formó hace unos 4.500 m.a. y la Luna había
conseguido consolidar su corteza unos 200 o 300 m.a.
después. Muchos impactos violentos debieron afectarla

Figura 5-83- Trayectorias hipotéticas de los
asteroides que son desviados por el campo
gravitatorio terrestre y chocan con la cara visible
de la Luna.

Figura 5-84- Origen d elos mascons y marias. Los
grandes impactos excavan garn parte de la corteza
o toda, eyectando material hacia afuera, y el manto
denso ocupa su lugar. Los maria se forman
después por efusiones basálticas en las zonas de
corteza débil o inexisyente.
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hasta hace 4.000 m.a., que es la edad de las rocas
más antiguas datadas, pues los relojes isotópicos
se actualizan, es decir, empiezan a contar de nuevo
cuando se produce un calentamiento fuerte de las
rocas y un bombardeo masivo de meteoritos puede
producir ese calentamiento.

Los mayores cráteres debieron formarse en
esa época y fueron ocupados después por coladas
masivas de basaltos, que constituyen las zonas
oscuras, poco craterizadas (Fig.5-82), que
llamamos maria (del latín, mares; el singular es
mare). En esa época se alcanzó lo que se llama
saturación de cráteres, un proceso por el cual
hay tal cantidad de cráteres que los nuevos borran
los más antiguos, de forma que el número de ellos
se mantiene constante (Fig.5-85). Todos los
cuerpos del sistema solar alcanzaron ese estadio y
sus superficies saturadas han sido conservadas en
aquellos formados por silicatos que no tienen
atmósfera ni han sufrido procesos volcánicos o
tectónicos intensos.

La Luna muestra saturación de cráteres en
lo que se llaman sus tierras altas,
correspondientes a la corteza antigua, anortosítica,
de color claro. Los maria ocupan el 17% de su
superficie y están concentrados en la cara próxima a la Tierra (Fig.5-82). Son zonas con grandes anomalías
gravimétricas positivas, lo que implica que coinciden con grandes concentraciones de masa, por lo
que se conocen también como “mascons”. Se cree que se formaron porque, al chocar grandes meteoritos,
parte o toda la corteza fue expulsada (eyectada o arrojada de forma explosiva) hacia afuera del cráter y
las rocas más profundas y densas del manto lunar ascendieron ocupando parte del hueco dejado (Fig.5-
84). Su situación preferente en la cara próxima se interpreta como un efecto de la Tierra: se habrían
producido por objetos desviados por el campo gravitatorio de la Tierra que acabarían chocando con la
cara visible de la Luna, como se muestra en la Fig.5-83.

La velocidad de bombardeo descendió mucho hace 3.900 m.a. y entre esa edad y 3.200 m.a., se
formaron los maria, por efusiones basálticas localizadas en los grandes cráteres (Fig.5-84, dibujo inferior).
Aunque el proceso no se conoce muy bien, la coincidencia entre mascons y maria sugiere que las efusiones
volcánicas  aprovecharon las zonas previamente debilitadas por los mayores impactos que la Luna ya

Figura 5-85- Saturación de cráteres en una superficie
planetaria. En d se observa el mismo número de cráteres
que en c, pese a tener varios cráteres nuevos.
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consolidada había registrado. La actividad volcánica
y tectónica cesó prácticamente en la Luna hace
3.200 m.a., aunque hay evidencias de un vulcanismo
residual hasta hace 1000 m.a. Las rocas más antiguas
datadas en la Tierra tienen 3.800 m.a. y la inmensa
mayoría son mucho más modernas. Por eso, la Luna
y otros planetas suministran una información sobre
el origen del Sistema Solar que no podemos obtener
en el nuestro.

Si se consiguiera definir una tasa de
craterización de cada cuerpo, podría utilizarse la
densidad de cráteres para datar superficies
planetarias. En los planetas y satélites que han sufrido
procesos erosivos, tectónicos o volcánicos, puede
definirse una edad de retención de cráteres que
es la edad de lo primeros cráteres que aún se
conservan. Si conociéramos la tasa de craterización,
podríamos estimar la velocidad de renovación de
parte o toda su superficie por alguno de los
procesos citados. Sabemos que en la Luna, la tasa

Figura 5-86- Curva que expresa en número de impactos
para el sistema Tierra-Luna en el pasado en relación al
número actual de impactos en la Tierra. Obsérvese que
en el origen de ambas, hace unos 4500 Ma, el número de
impactos era de uno a 10 millones de veces mayor y que
se produjo un descenso importante en el número de
impactos hace 3900 Ma.

Figura 5-87- Distribución de los cráteres de impacto conocidos en la Tierra.
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de craterización en su origen era de uno a diez millones de veces mayor que la actual (Fig.5-86), pero
esto varía con la posición dentro del Sistema Solar y, en los satélites de los planetas gigantes, la tasa es
1’5 veces menor que en los planetas terrestres.

La mayor parte de los meteoritos provienen del cinturón de asteroides, una franja con muchos
cuerpos planetesimales de tamaños variadísimos situada entre Marte y Júpiter. Probablemente, las
colisiones dentro del cinturón colocan a algunos de esos cuerpos en órbitas inestables hasta que acaban
siendo atraidos por alguno de los planetas. Esos planetésimos nunca constituyeron un cuerpo
sufucientemente grande como para fundir, por lo que guardan las huellas del origen del sistema solar
mejor que ninguna roca de ningún planeta.

La Tierra recibe cada dia 100 toneladas de material meteorítico. La mayor parte es polvo, que se
quema con la fricción del aire, y otra buena parte son objetos de masa menor de unos 1.000 kg,  que se
rompen y desgastan antes de alcanzar la superficie. Sólo a partir de varias toneladas tienen tales objetos
la posibilidad de producir cráteres sobre la superficie terrestre. Las velocidades a las que entran en la
atmósfera son del orden de 10 a 20 km/seg. Los que no son muy grandes, con masas de algunos
millones de kg, sufren una deceleración que reduce su velocidad de impacto sobre la superficie a entre
10 y 50 veces la de entrada en la atmósfera. Los mayores son, en cambio, muy poco afectados por la
atmósfera, chocando con la Tierra casi a su velocidad inicial.

Se calcula que en los últimos 2.000 m.a., se formaron en la Tierra unos 100.000 cráteres mayores
de 1 km de diámetro, 6.000 mayores de 5 km y 20 mayores de 100 km. En el límite entre los sistemas
Cretácico y Terciario, se produjo una extinción masiva de especies animales y vegetales y en los depósitos
de esa edad existe una anomalía particularmente alta de iridio. Se ha sugerido que la causa de la extinción
fue el impacto y la desintegración de un asteroide muy grande (unos 10 km de diámetro), del cual no se
conoce el cráter, aunque podría haber caido en el mar o haber desaparecido por efecto de la dinámica
de la Tierra. Su desintegración habría producido una nube de partículas que habría cubierto la Tierra,

Figura 5-88- Corte geológico del cráter Meteor o Barringer, en Arizona (Estados Unidos)..
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impidiendo a la luz del Sol llegar a la superficie, lo cual habría sido la causa fundamental de la extinción
biológica. Este evento, del cual celebramos estos dias el 65.000.000 aniversario, perjudicó a los grandes
saurios y marcó el inicio del desarrollo de los mamíferos.

Pese a que toda la superficie actual de la Tierra es más joven que la época de bombardeo intenso
en le Sistema Solar y a que tres cuartas partes de su superficie están cubiertas por agua, se han identificado
alrededor de un centenar de cráteres de impacto (Fig.5-87), y dos de ellos tienen un diámetro de 140
km (Sudbury, en Canadá, y Vredefort, en Suráfrica). En realidad, sólo en 12 localidades los cráteres son
suficientemente modernos como para haber conservado su forma, aunque en algunas existen varios
cráteres asociados. En los demás casos, la existencia de un impacto se deduce de las estructuras o rocas
que se encuentran, pero la forma de cráter ha sido erosionada.

Dado que la velocidad media de erosión en los
continentes es de 0’1 mm/año, un cráter con paredes de
100 m y con rocas deformadas por impacto hasta una
profundidad de 1 km tardaría en erosionarse 1 m.a. y
las rocas deformadas unos 10 m.a. Sin embargo, los
grandes cráteres afectan a las rocas hasta profundidades
mucho mayores y éstas tienen más posibilidades de
preservarse después de que el cráter haya sido
erosionado.

5.7.2.-DESCRIPCION Y CRITERIOS DE RECONOCIMIENTO

El mayor de los cráteres bien preservados en la Tierra es el llamado Meteor, Cañón Diablo o
Barringer Crater, en la Meseta de Colorado en Arizona (Fig.5-88). Su forma es intermedia entre rectangular
y redonda, su diámetro es de 1’2 km, su profundidad de 180 m y sus bordes se elevan 50 m sobre le
nivel de la Meseta. Alrededor del cráter, en un diámetro de 5 km, se han encontrado miles de pequeños
fragmentos meteoríticos, pero no hay evidencia alguna de la existencia de una gran masa meteorítica
enterrada en su interior. Se ha calculado que un meteorito con la densidad de los fragmentos encontrados
(7’8 gr/c.c.) y 25 m de diámetro, chocando a una velocidad de 10 a 15 km/seg, generaría una energía
capaz de producir un cráter de este tamaño.

En el borde del cráter, los estratos han sido levantados y, los más superiores, a menudo invertidos
(Fig.5-88), lo que evidencia su carácter explosivo. Este tipo de inversiones se dan en otros cráteres de
impacto y también en algunos producidos por explosiones nucleares, pero no en los cráteres volcánicos.
El suelo del cráter está relleno de varios cientos de metros de rocas fracturadas o brechas (“breccia”) y,
en algunos casos fundidas, así como de fragmentos meteoríticos pequeños. La parte superior son brechas

Figura 5-89- Corte de un cráter con fallas normales
en su borde y formación de una elevación o pico
central.
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formadas por material expulsado y caido de nuevo (“fall-back breccia”), similar al eyectado y depositado
fuera (“crater ejecta”), además de algunos sedimentos recientes. La “fall-back breccia” muestra una
granoseleción, con material más fino hacia arriba. Los fragmentos meteoríticos eyectados, próximos
al borde del cráter, contienen diamante, a veces, lo que es una indicación de las altas presiones
experimentadas. Los fragmentos de la brecha eyectada tienen tamaños de hasta 30 m.

Los meteoritos masivos no pierden prácticamente velocidad en la atmósfera, por lo que chocan
con la Tierra a una velocidad superior a la de las ondas sonoras en las rocas (unos 5 km/seg cerca de la
superficie). Se llaman entonces impactos hiperveloces, y producen ondas de choque, que avanzan
por las rocas más rápidamente que las ondas sónicas que ellas mismas generan. Dentro de un intervalo
de microsegundos, los impactos hiperveloces generan esfuerzos que son de intensidad muy superior a la
resistencia del meteorito o de las rocas, por lo que ambas se comportan como fluidos. Las altas presiones
generadas afectan a ambos fluidos haciéndoles explotar. Por eso, la mayor parte del material meteorítico
es eyectado fuera del cráter y las capas de sus bordes son localmente invertidas. Por eso también, los
cráteres son aproximadamente circulares, sin evidencias de que el impacto se haya producido en una
dirección oblícua a la Tierra, lo que es el caso general. Son realmente estructuras explosivas, aunque
la presión que las causa tiene su origen en un impacto. La energía que se libera en la explosión es similar
a la energía cinética del meteorito:

 E = 1/2 M v2

donde M es la masa y v la velocidad de impacto. Se ha calculado una ecuación empírica, a partir
de cráteres de explosiones nucleares, según la cual, el diámetro D del cráter es aproximadamente
proporcional a la energía liberada elevada a un tercio:

D = 0’55 ( 1/2 M v2 )0’294

Figura 5-90- Cráter de Vredefort, en Suráfrica. Las flechas en el mapa de detalle indican hacia donde apuntan los
ápices de los conos.
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Figura 5-91- A la izquierda, muestra de mano (de unos 20 cm de largo) de shatter cones. A la derecha, evolución de
un cráter de impacto. Los triángulos negros representan shatter cones.

donde D está en metros, M en kilogramos y v en km/seg. La gravedad o las propiedades de las
rocas son muy poco importantes en la producción de cráteres, por lo que esos cálculos son válidos para
cualquier planeta o satélite. La gravedad es, en cambio, importante en los procesos que siguen a la
formación del cráter. Los materiales eyectados podrán viajar más o menos lejos dependiendo de ella.
Cuando son suficientemente grandes, forman cráteres secundarios y puede observarse que en Mercurio
están más cerca del cráter principal que en la Luna, debido a que la gravedad de ésta es 2’3 veces menor
que la del primero.

De entre los 10.000 meteoritos conocidos, provenientes en su mayor parte del cinturón de
asteroides, hay un grupo de 8 meteoritos (llamados SNC) que por su edad y características se piensa
que provienen de Marte. Recientemente, se han encontrado sobre el hielo de la Antártida tres meteoritos
que parecen venir de la Luna. Estos extraños cuerpos, que no son originarios del cinturón de asteroides,
son interpretados como materiales eyectados de la Luna y Marte por impactos en esos astros. Para
estar sobre el hielo de la Antártida, los tres de origen lunar deben ser realmente muy recientes. Se ha
calculado que un asteroide de 0’1 a 1 km de diámetro chocando oblícuamente sobre la superficie de
Marte con un ángulo de entre 25 y 60° y con una velocidad de 7’5 km/seg, produciría un chorro de
vapor, con una velocidad de 20 km/seg en dirección contraria a la de su incidencia. Este chorro podría
arrastrar fragmentos a una velocidad superior a la de escape de ese planeta, que es de 5 km/seg.

La gravedad puede inducir la formación de terrazas de deslizamiento concéntricas en el interior
del cráter. Son en realidad una especie de fallas normales cuyo labio hundido está hacia el interior del
cráter. Su formación empuja parte del material hacia el centro del cráter formando una elevación o pico
central (Fig.5-89). Los pequeños, como el de Barringer, no desarrollan este tipo de estructuras, y se
denominan cráteres simples. Los mayores, con una elevación central y un valle marginal, se llaman
cráteres complejos. Los muy grandes pueden desarrollar elevaciones, no en el centro sino lejos de él,
que tienen formas anulares. Si son muy grandes, estas elevaciones también lo son y pueden sufrir
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hundimientos en su parte interna que, a su vez, dan lugar a otras elevaciones, anulares o centrales y así
sucesivamente. En la Tierra, los cráteres con un diámetro de más de 2 km en rocas sedimentarias y más
de 4 km en rocas ígneas o metamórficas, son complejos, mientras que los menores son simples.

Los impactos producen unos tipos especiales de roca que estudiaremos en el capítulo dedicado a
las rocas producidas por deformación. Son rocas muy peculiares, debido a la enorme presión (10 a 100
veces mayor que la experimentada por cualquier otra roca de la corteza terrestre) y a la gran temperatura
(de entre 1.500 y 2.000 ° C) a las que se formaron. Además, las estructuras son características de una
gran velocidad de deformación, lo que contrasta con las velocidades, normalmente lentas, de los procesos
deformativos terrestres. Las rocas transformadas por un impacto son un tipo muy especial de rocas
metamórficas y el proceso que las produjo se denomina metamorfismo de choque (“shock
metamorphism”).

Una estructura muy típica de los impactos son los “shatter cones” (conos astillados), que son
como fragmentos de superficies cónicas estriadas que aparecen en familias (Fig.5-91). Normalmente no
aparecen conos completos, sino partes de ellos, y su tamaño suele oscilar entre unos pocos centímetros
y 7 m. Aunque los mecanismos de su formación no están muy claros, es evidente que se forman por algún
tipo de interacción entre las ondas de choque y las heterogeneidades de las rocas. Este tipo de estructuras
se forman también en explosiones nucleares subterráneas. El eje de los conos es perpendicular al frente
de la onda de choque que avanza y, por tanto, éstos se disponen radialmente, convergentes hacia el
punto donde se produce el impacto. Los ápices de los conos apuntan hacia arriba, aunque a menudo se
encuentran actualmente girados e incluso apuntando hacia abajo en las capas invertidas del borde de
algunos cráteres. En el cráter de Vredefort (Fig.5-90) puede apreciarse que los conos apuntan hacia
afuera del cráter (punta de las flechas en la figura) mientras que su eje converge hacia dentro del cráter
(la inclinación es en dirección contraria a la indicada por la punta de las flechas).

En la Fig.5-91,  la secuencia de dibujos a la derecha muestra la evolución de un gran cráter de
impacto como el de Vredefort, en Suráfrica. En A se produce el impacto y las ondas de choque viajan
hacia abajo radialmente formando los conos astillados. El mismo proceso continúa en B. En C, separado
de los anteriores por un intervalo de unos pocos microsegundos (millonésimas de segundo), parte del
material comienza a ser eyectado, aunque las ondas de choque siguen transmitiéndose hacia abajo. D
muestra  la inversión de los bordes del cráter, el giro experimentado por los conos astillados y el depósito
del material eyectado. E muestra el ascenso de material del manto por debajo, para compensar el hueco
dejado por el impacto en la corteza. Los giros producidos en los conos astillados indican que éstos se
forman antes de la explosión, y suministran un criterio del carácter explosivo del cráter.

Las estructuras circulares que, en principio, pueden ser sospechosas de impactos, pueden deberse
también a otras causas: conos volcánicos, diques anulares, chimeneas volcánicas, plutones no aflorantes
y diapiros.  Cuando los cráteres de impacto están muy erosionados, no se encuentra material meteorítico
que los identifique fuera de toda duda. Por otra parte, la presencia de rocas de tipo volcánico no es
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siempre un criterio seguro de que las estructuras sean de origen ígneo, porque muchos cráteres de
impacto también las tienen, bien por fusión inducida por las ondas de choque, bien por efusión posterior
aprovechando la zona debilitada en la corteza. Los impactos de identifican por las rocas que han sufrido
metamorfismo de choque, por los “shatter cones” y por la inversión de las capas en los bordes de sus
cráteres, además de por los restos meteoríticos. Incluso en áreas bastante erosionadas, las rocas con
metamorfismo de choque pueden ser identificadas a veces. En la Fig.5-87, los círculos abiertos son
estructuras con fragmentos meteoríticos y los rellenos son los que muestran metamorfismo de choque.

En los mapas, las estructuras de impacto aparecen como bandas circulares y concéntricas formadas
por litologías o formaciones diferentes. Los impactos recientes, como el Meteor, conservan aún la
morfología característica del cráter, lo que no sucede en los más antiguos. La inversión de las capas en
los bordes es un criterio para los poco erosionados. Una vez que la naturaleza de un cráter de impacto
ha sido reconocida, pueden representarse en el mapa los depósitos de gravedad (bechas de material
eyectado) y la orientación de los conos astillados. También suele incluirse la distribución de las rocas
producidas por fusión, si las hay, y la de las volcánicas intruidas posteriormente, así como los depósitos
sedimentarios más recientes.
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LA DEFORMACIÓN FRÁGIL EN LA  WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el tema
tratado:

Deformación frágil y dúctil  por Shun-ichiro Karato (Department of Geology and Geophysics,
University of Minnesota) y Teng-fong Wong (Department of Earth and Space Sciences, State University
of New York at Stony Brook)

http://www.agu.org/revgeophys/karato01/karato01.html

Structural Geology of Fault Rocks and Brittle Shear Zones (Darrel Cowan,  University of
Washington):

  http://www.geology.washington.edu/~cowan/faultrocks.html

Brittle shear zones (Bernhard Grasemann, Institut für Geologie, University of Vienna):
http://bigaxp.geologie.univie.ac.at/grasemann/big33.html

Brittle structures: Joints and Veins (J.Waldron):
http://www.stmarys.ca/academic/science/geology/structural/brittle.html

Giovanni Guglielmo's (Texas University) Research Page on Salt Tectonics:
http://www.utexas.edu/research/beg/giovanni/

Chicxulub Impact Crater Provides Clues to Earth's History. Earth in Space Vol. 8, No. 4, December
1995, p. 7. © 1995 American Geophysical Union.An extraterrestrial impact 65 million years ago changed
the course of life on Earth. The crater it carved in the Earth's surface could now help scientists study past
global change by Virgil L. Sharpton, Lunar and Planetary Institute, Houston, Texas

http://www.agu.org/sci_soc/sharpton.html

Wetumpka Meteor Crater, by Dr. David King Jr., of the Auburn University Department of Geology:
http://www.mindspring.com/~rwhigham/wetu.htm
Impact Craters, Hawai'i Institute of Geophysics and Planetology, University of Hawai'i at Manoa
http://www.soest.hawaii.edu/spacegrant/class_acts/CrateringDoc.html
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6.-COMPORTAMIENTO DÚCTIL
Para completar el aprendizaje de este tema es imprescindible el conocimiento en su totalidad del

TEMA 2.5  PLIEGUES de la asignatura Cartografía Geológica que se imparte en el primer curso de
la Licenciatura en Geología en la Univesrsidad de Salamanca. Para su repaso podeis consultar las páginas
46 a 64 de los apuntes de la mencionada asignatura.

-Definición de pliegue y elementos geométricos.
-Clasificación de pliegues de acuerdo con distintos criterios.
-Asimetría, vergencia y facing.
-Representación cartográfica de los pliegues.
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6.1.-EL CONCEPTO DE FABRICA DE DEFORMACION. LA FABRICA
DE FORMA

La palabra fábrica se utiliza en Geología como un término general para describir el ordenamiento
interno de las partículas constituyentes de una roca. Incluye la textura, que describe el tamaño y las
relaciones mutuas de los granos de la roca, pero es un término algo más amplio, pues incluye también
aspectos como la homogeneidad o heterogeneidad y si existe o no una orientación estadística preferente
de algunos elementos de los constituyentes de la roca. A veces se emplean los términos macro o
mesofábrica para las características visibles a simple vista y microfábrica para aquellas que precisan
de un microscopio para su estudio. La fábrica puede ser primaria, es decir, formada a la vez que se
generó la roca, o secundaria, debida a algún proceso posterior como deformación, metamorfismo o
ambos. La deformación interna, especialmente en el caso de comportamientos dúctiles, produce cambios
en la fábrica de las rocas y muy a menudo genera otras nuevas, llamadas fábricas de deformación.

Pueden definirse varios tipos de fábrica de deformación,
según cúal sea el elemento de la roca que se escoja para analizar
la orientación preferente. Por orientación preferente se entiende
que un buen porcentaje de los constituyentes de la roca tienen un
determinado elemento p. ej., su dimensión mayor, orientado
estadísticamente, es decir, según una dirección determinada, con
un margen de unos pocos grados. En Geología Estructural se
trabaja con dos tipos fundamentales de fábricas de deformación,
la fábrica cristalográfica y la fábrica de forma de los constituyentes
de la roca. La fábrica cristalográfica es la ordenación de los
elementos cristalográficos de los granos de la roca, tales como
ejes cristalinos, planos principales, clivajes, planos de macla, etc.
Este tipo de fábricas se estudia por métodos ópticos, como
microscopios ópticos o electrónicos, rayos X, etc. y, a simple
vista, no puede decirse si una roca tiene un tipo u otro de fábrica
cristalográfica. Aunque estas fábricas suministran muchos datos
sobre la deformación de las rocas, su estudio es más propio de
un curso avanzado de Geología Estructural o de Análisis
Estructural, por lo que no será abordado aquí.

Figura 6-1-Los tres tipos fundamentales de
fábricas de forma anisótropas.
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La fábrica de forma (“shape fabrics”) se refiere a la orientación preferente de los granos, es
decir, de sus dimensiones mayores y menores. Los granos son a veces suficientemente grandes como
para poder ser individualizados a simple vista o con una lupa de bolsillo y, otras veces, incluso cuando
son muy pequeños, dan a la roca un aspecto que permite deducir su fábrica. Esto se debe a que la
ordenación estadística de los granos, aunque sean microscópicos, genera una estructura, es decir, una
característica macro o mesoscópica. La fábrica de forma puede ser isótropa o anisótropa. Una fábrica
isótropa sería la de una roca compuesta por granos equidimensionales y del mismo tamaño. También es
isótropa la fábrica de una roca compuesta por granos que no son equidimensionales, sino que tienen
formas aplastadas o alargadas, pero que no muestran una orientación preferente.En este caso se denomina
también fábrica al azar.

Las fábricas anisótropas son las compuestas por minerales no equidimensionales con una
orientación preferente. Los dos tipos fundamentales de fábricas de forma anisótropas son las fábricas
planares y las fábricas lineares. Las fábricas planares suelen estar constituidas por minerales con forma
aplastada, cuyo plano de aplastamiento es estadísticamente paralelo (Fig.6-1A). Las fábricas lineares
suelen estar constituidas por minerales con forma alargada, cuya dimensión mayor es estadísticamente
paralela (Fig.6-1B). Las fábricas planares dan lugar a una estructura planar, visible aun cuando los
granos no se individualicen a simple vista, y las lineares a una estructura linear. Las estructuras planares
producidas por deformación se denominan
esquistosidad, clivaje o foliación tectónica y las
lineares se conocen como lineaciones. Cuando ambos
tipos de estructuras se dan en la misma roca, se dice
que ésta tiene una fábrica planolinear (Fig.6-1C).

Las rocas deformadas internamente se
denominan tectonitas. Las que tienen una estructura
planar adquirida por deformación se denominan S-
tectonitas (de “surface”: plano) y las que tienen una
estructura linear, L-tectonitas (Fig.6-1). Las tectonitas
S y L son los dos extremos de las fábricas de forma
anisótropas posibles, pudiendo existir toda una gama
de fábricas entre ambas. Se denominan tectonitas-
SL las que tienen una fábrica planolinear en las que la
estructura planar y la linear pueden tener más o menos
importancia relativa (Fig.6-1C).  Cuando ambas
estructuras existen en una roca pero una predomina
claramente sobre otra, se habla de tectonitas L>S o
S>L, y si ambas son aproximadamente igual de
importantes, tectonitas S=L. Figura 6-2- Los tres tipos puros de elipsoides de

deformación: oblato (arriba), prolato (centro) e
intermedio (debajo). En todos los casos se ha
representado la esfera original
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La fábrica de forma de una roca guarda, en general, una relación con el elipsoide de la deformación
finita experimentada por ella.  Si el elipsoide es de tipo oblato (ver Capítulo 2), la fábrica tenderá a ser
planar, si es prolato, linear y si es intermedio, planolinear. Estos tres tipos de elipsoides están dibujados
en la Fig.6-2. Los elipsoides comprendidos entre esos tres casos  tenderán a dar tectonitas S>L, los
aplastados, y tectonitas L>S, los alargados. Sin embargo, la forma del elipsoide no es el único factor en
la generación de las fábricas, siendo también muy importante la forma de los constituyentes minerales. En
la Fig.6-3 se han representado las fábricas ligadas a los tres tipos puros de elipsoides, prolato (K =
infinito),  intermedio (K = 1) y oblato (K = 0), en una roca compuesta por minerales aplastados (en
negro) y por minerales alargados (líneas finas) y merece la pena detenerse un poco en el estudio de cómo
unos y otros definen cada una de las fábricas o participan en su generación.

Los minerales aplastados no tienen un eje mayor, sino que en el plano de aplastamiento son
equidimensionales. Por tanto, definen muy bien la fábrica planar (Fig.6-3C) y la parte planar de la fábrica
planolinear (Fig.6-3B). Sin embargo, por sí mismos definen mal la fábrica linear pura, pues aunque todos
tienen su plano orientado de forma que es paralelo al eje mayor del elipsoide (vertical en la Fig.6-3A),
muestran orientaciones diferentes alrededor de ese eje. Esta disposición de los elementos aplastados
con una línea en común se denomina “en zona”. Los minerales alargados definen muy bien la fábrica
linear y la parte linear de la planolinear, pero definen peor la fábrica planar pura. En ella, se disponen
todos con su dimensión mayor contenida en el plano de máximo aplastamiento del elipsoide, pero,
dentro de él, tienen orientaciones al azar. Obsérvese que los minerales planares pueden definir fábricas
lineares puras, y los lineares fábricas planares puras, si bien la definición es en general pobre. Pero una
roca constituida sólo por minerales planos, como p. ej., micas, tendría una fábrica planar aunque el
elipsoide fuera de tipo intermedio o incluso alargado y se necesitaría un elipsoide prolato para que la
fábrica fuese linear “en zona”. Por el contrario, una roca compuesta sólo por minerales aciculares como,
p. ej., anfíboles alargados, mostraría una fábrica perfectamente linear no sólo para un elipsoide prolato,
sino tambien para elipsoides alargados, intermedios y aplastados.

Por tanto, hay que tener cuidado
al inferir tipos de elipsoide de
deformación finita a partir de fábricas
de forma, sobre todo cuando se trata
de rocas monominerálicas con
minerales de hábito cristalino aplastado
o alargado. Lo ideal es tener minerales
de ambos tipos o bien minerales que
puedan ser a la vez aplastados y
alargados, es decir, aplastados pero
con una dimensión sobre el plano de
aplastamiento mayor que la otra. Hay
minerales, como el cuarzo, cuya forma

Figura 6-3-Los tres tipos fundamentales de fábricas de forma en una
roca compuesta por minerales planos y aciculares. La forma inicial era
un cubo y el elipsoide de deformación finita en de tipo prolato (A),
intermedio (B) y oblato (C).
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individual, cuando se considera estadísticamente, refleja por sí misma el tipo de elipsoide en muchas
ocasiones. Estos minerales son muy adecuados, pues en el caso de elipsoides aplastados, intermedios o
alargados toman formas a la vez aplastadas y alargadas y la fábrica define perfectamente el tipo de
elipsoide.

6.1.1-EL CLIVAJE O FOLIACIÓN TECTÓNICA

Las fábricas planares dan lugar a unas estructuras que se conocen como esquistosidad, pizarrosidad
o clivaje. Todas estas denominaciones son problemáticas a la hora de utilizarlas como términos genéricos.
Las dos primeras porque corresponden a tipos concretos de fábricas planares, las de los esquistos y
pizarras respectivamente, y el clivaje porque puede confundirse con el de los minerales, una estructura
propia de los cristales que no tiene nada que ver con la deformación. Clivaje (“cleavage”) es, sin
embargo, el término genérico utilizado en la literatura geológica de lengua inglesa para ambas estructuras.
Además, fueron ingleses quienes definieron la estructura a mediados del siglo XIX e ingleses y americanos
han sido los que más han contribuido a su estudio e interpretación. Clivaje es, no obstante, un anglicismo:
“to cleave” significa hender, rajar, partir, y hace referencia a la facilidad que algunos minerales y rocas
tienen para ser partidos por determinados planos. Los primeros geólogos españoles, ingenieros de minas
en realidad, utilizaron el término crucero, tanto para el clivaje de los minerales como para el de las rocas,
pero este término está en desuso.

Pizarrosidad es un término castellano curiosamente muy poco usado en nuestro país, incluso
para el tipo concreto de fábrica planar de las pizarras, habiéndose usado mucho más el de esquistosidad
en los últimos años. Recientemente, no obstante, se aprecia una tendencia a usar como términos genéricos
los de clivaje y foliación tectónica.  Foliación viene del latín folium, hoja y se aplica a cualquier estructura
planar, tanto primaria como secundaria, y foliación tectónica se aplica a las foliaciones secundarias
generadas por deformación. Nosotros usaremos clivaje y foliación tectónica indistintamente como términos
genéricos y los definiremos como estructuras planares, más o menos penetrativas, producidas en las
rocas metamórficas por causas tectónicas.

El concepto de penetratividad de una fábrica o estructura se refiere a en qué medida afecta a la
roca. Una roca que en cada metro de longitud contenga, p. ej., una falla de 1mm de espesor, está
afectada por una fracturación poco penetrativa. Si tiene 10 fallas, la penetratividad es mayor, y en el caso
ideal de que tuviera 1000 fallas de 1mm, la penetratividad sería total, es decir, estaría totalmente afectada
por la fracturación. Para las foliaciones tectónicas esto es muy importante, habiendo algunos tipos que
afectan sólo a parte de la roca y otras que la afectan toda. La generación de clivajes va aparejada con
cambios en la disposición de sus minerales y muy a menudo en la propia mineralogía: los granos cambian
de tamaño, se deforman, recristalizan y, a menudo, se forman minerales nuevos y desaparecen algunos
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de los preexistentes. Es, por lo tanto, un proceso metamórfico que está íntimamente ligado a la existencia
de temperaturas y presiones relativamente altas. Según sean las temperaturas, el metamorfismo se clasifica
en grados muy bajo, bajo, medio y alto. Se considera de grado muy bajo al producido entre 200° y 350°
o 400°C, bajo entre 350° y 500° o 550°C, medio entre 500° y 650° o 700°C y alto el que tiene lugar
a más de 650° o 700°C.

Los tipos principales de clivaje se describen a continuación, dándose en cada caso el término en
inglés del cual derivan, el grado de metamorfismo al que se producen y las rocas en las que se forman
con más frecuencia.

Clivaje espaciado (“spaced cleavage”): Es una fábrica planar poco penetrativa, definida por
superficies que están separadas entre sí una distancia apreciable a simple vista (1 a 30 mm). Las bandas
de roca comprendidas entre las superficies de clivaje, llamadas microlitones, no están afectadas por la
deformación o sólo por un suave plegamiento. Las superficies de clivaje desplazan a veces a las superficies
de referencia en los microlitones, tales como la laminación sedimentaria, apareciendo a primera vista
como microfallas aunque, de hecho, no son tales, sino superficies de disolución por presión. Los principales
tipos se muestran en la Fig.6-4. Las superficies de disolución son, a veces, estilolitos, denominándose en
ese caso clivaje estilolítico. A veces son muy continuas y paralelas y otras veces son muy discontinuas
o se anastomosan. En general, las superficies de clivaje tienen restos de material insoluble, como óxidos
y arcillas. Cuando la cantidad de estos materiales es grande, el clivaje consiste en bandas relativamente
anchas separando los microlitones, denominándose entonces clivaje espaciado diferenciado. Este
tipo de clivaje es característico de las rocas deformadas en grados de metamorfismo muy bajos o bajos
en las que se producen con facilidad procesos de disolución, tales como calizas y cuarcitas.

Clivaje grosero (“rough cleavage”): Es una fábrica planar heterogénea a escala microscópica, en
la cual algunos elementos están orientados estadísticamente paralelos y otros están sin orientar o son
equidimensionales. Es característico de las rocas detríticas arenosas impuras, es decir, de las arcosas,
grauvacas y arcillas arenosas, y de los grados muy bajo y bajo de metamorfismo. La Fig.6-5 muestra el
aspecto microscópico de esta fábrica en dos grados  distintos de su desarrollo. Los granos no orientados
y a menudo equidimensionales son de cuarzo y feldespato fundamentalmente, mientras que los orientados

Figura 6-4- Tipos de clivaje espciado. De izquierda a derecha: estilolítico, discontinuo, continuo, anastomosado y
diferenciado.
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suelen ser filosilicatos, es decir, minerales del grupo de las arcillas y las micas. Las rocas detríticas
afectadas por este tipo de clivaje se transforman en metaareniscas o en pizarras arenosas, según sea la
proporción de fragmentos arenosos y arcillosos en la roca original, y el clivaje no siempre resulta una
estructura clara a simple vista. Cuando los filosilicatos se disponen en bandas y los minerales no orientados
se agrupan en bandas o lentes intercalados entre los primeros se denomina clivaje grosero en dominios.

Clivaje pizarroso (“slaty cleavage”): Es una fábrica planar muy homogénea y sumamente
penetrativa, en la cual la mayor parte de los minerales son filosilicatos de grano fino con una orientación
preferente muy acusada. Es la típica fábrica de las pizarras que se utilizan para techar, que se exfolian en
lajas de espesor muy fino, pero muy resistentes e impermeables. El término pizarrosidad, aunque poco
usado, puede utilizarse para describir este tipo de estructura planar en particular. Los granos son tan
finos que no pueden distinguirse a simple vista ni con la ayuda de una lupa de bolsillo. La Fig.6-6 muestra
dos de estos clivajes. Naturalmente, existen una serie de términos intermedios entre el clivaje grosero y
el pizarroso y, cuando se dan, puede hablarse de clivaje pizarroso grosero. El clivaje pizarroso es
característico de las arcillas deformadas y metamorfizadas en grados que van desde la parte alta del
grado muy bajo hasta la parte baja del bajo (T de entre 250° y 350°C aproximadamente). Las arcillas se
transforman en pizarras (“slates” en inglés y “ardoises” en francés), uno de los tipos de rocas metamórficas
más abundante. Las pizarras formadas a baja T suelen carecer de brillo. Cuando la T es un poco mayor,
los filosilicatos aumentan algo su tamaño de grano y, aunque no son individualizables a simple vista,
confieren a la roca un cierto brillo satinado. En este caso, las rocas se denominan filitas o filadios y
representan un estadio intermedio entre este tipo de clivaje y el siguiente.

Figura 6-5- Dos ejemplos de clivaje grosero. El de la izquierda está muy poco desarrollado.

Figura 6-6- Dos ejemplos de clivaje pizarroso.
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Esquistosidad (“schistosity”): Es una fábrica
planar muy homogénea y muy penetrativa en la cual la
mayor parte de los minerales exhibe una orientación
estadística muy acusada, con la particularidad de que
los granos son suficientemente grandes como para poder
ser apreciados a simple vista o con lupa (Fig.6-7). Es
característica del grado bajo de metamorfismo en su
parte alta  y, sobre todo, del grado medio. Este tipo de
estructura toma su nombre de los esquistos (“schists”

en inglés y “schistes” en francés), rocas formadas fundamentalmente por micas de grano medio a grueso
(0’1 a 5 mm) con un brillo característico, que derivan por metamorfismo de arcillas o arcillas arenosas.
No obstante, no es exclusivo de estas rocas, dándose también en cuarcitas, mármoles y anfibolitas. Los
mármoles se producen por metamorfismo de carbonatos y las anfibolitas por metamorfismo de rocas
ígneas básicas o de rocas sedimentarias detríticas con cemento carbonatado, tales como margas, areniscas

con cemento carbonatado y calizas arcillosas.
Las rocas metamórficas que pueden derivar de
rocas ígeas o  de rocas sedimentarias se
describen con los prefijos “orto” y “para”
respectivamente. P. ej., un basalto
metamorfizado en grado medio dará lugar a una
ortoanfibolita, mientras que una caliza impura
sometida a las mismas condiciones dará una
paraanfibolita. Las anfibolitas con esquistosidad
muy marcada se denominan a menudo esquistos
anfibólicos.

Clivaje de crenulación (“crenulation
cleavage”): Crenulación es un término que
significa dentado o festoneado, pero que se
utiliza como sinónimo de microplegamiento.
Cuando una fábrica planar preexistente se pliega,
generalmente lo hace dando micropliegues de
longitud de onda muy pequeña, del orden de
0’1 a 5 mm. Ese microplegamiento se denomina
una crenulación y si se produce la
individualización de superficies más o menos
paralelas y penetrativas, clivaje de crenulación.
Los micropliegues se producen en algunas
ocasiones según dos familias conjugadas. El
clivaje de crenulación se da en rocas

Figura 6-7- Dos aspectos de esquistosidades al
microscopio. El aumento es menor que en las figuras
5 y 6.

Figura 6-8- Desarrollo de un clivaje de crenulación perpendicu-
lar (arriba) y oblícuo (debajo) a la fábrica previa.
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metamórficas con clivaje pizarroso o esquistosidad previos, es decir, en pizarras y en esquistos, y es
típico de los grados bajo y medio de metamorfismo. También se puede dar en el grado muy bajo,
afectando a arcillas que tienen una fábrica planar primaria, es decir, de origen sedimentario. La Fig.6-8
muestra el paso gradual de una fábrica planar previa a una crenulación y a un clivaje de crenulación,
hacia la dcha. En la Fig.6-9 pueden verse distintos tipos de crenulaciones. En ambas figuras puede
apreciarse la creación de una estructura que acompaña casi siempre al clivaje de crenulación: el bandeado
tectónico, que consiste en la diferenciación de bandas ricas en filosilicatos y otras con menos filosilicatos
y más ricas en cuarzo (y carbonatos o feldespatos). Un caso especial es el de la dcha. de la Fig.9 que es
un tipo de clivaje espaciado en el cual los microlitones muestran micropliegues. Este caso es intermedio
entre el clivaje espaciado y el de crenulación y es conocido con el nombre de clivaje de “strain-slip”.
En castellano se ha usado el término de clivaje de pliegue-fractura, pero no es correcto pues el clivaje
espaciado no corresponde a superficies de fractura sino de disolución.

Bandeado gnéisico (“gneissic banding” o “gneissose banding”): Es una fábrica metamórfica
formada por una alternancia de lechos ricos en minerales claros (leucocratos) y lechos ricos en minerales
oscuros (melanocratos). Los minerales claros son cuarzo y feldespatos y los oscuros son ferromagnesianos
tales como biotita, anfíbol, piroxeno o  granate. No es necesario que exista orientación preferente de los
granos y, a menudo, estos son equidimensionales, de forma poligonal y con uniones triples (Fig.6-10).
Esto último evidencia una recristalización completa. El bandeado gnéisico es un tipo de foliación tectónica,
pero no siempre se considera un clivaje en sentido estricto, pues las rocas no suelen romper por las
superficies que separan los lechos claros y oscuros. Es típico del grado alto de metamorfismo y de la
parte alta del grado medio y las rocas que lo exhiben se denominan gneises (o neises), aplicándoseles el
prefijo “orto” o “para” según sean de origen ígneo o sedimentario. A menudo se añade un adjetivo que
indica cuál es el mineral ferromagnesiano más
abundante: gneis biotítico, gneis anfibólico, gneis
piroxénico, etc.

Figura 6-9- Clivaje de crenulación (izquierda), bandeado tectónico (centro) y clivaje de strain-slip (derecha).

Figura 6-10- Dos aspectos de bandeados gnéisicos al
microscopio.
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6.2.1 GÉNESIS Y SIGNIFICADO DEL CLIVAJE

El problema del origen de las foliaciones tectónicas se reduce en muchos casos al de encontrar los
mecanismos capaces de orientar los minerales. Las excepciones son el clivaje espaciado y el bandeado
gnéisico, los únicos en los que no se da una orientación preferente o, al menos, no siempre. Los mecanismos
más importantes ya han sido descritos en el Capítulo 3 y, a continuación, vamos a mencionarlos, indicando
en qué condiciones actúan y a qué tipo de clivaje dan lugar. Como puede verse, muy pocos tipos de
clivaje se forman por un único mecanismo, siendo lo más común que varios de ellos actúen juntos y se
complementen.

La disolución por presión es el mecanismo esencial para el caso del clivaje espaciado. La Fig.6-
11 muestra cómo la disolución de franjas tabulares de roca produce los típicos desplazamientos relativos
que indujeron a llamar a esta estructura clivaje de fractura. Es también el mecanismo esencial en el
desarrollo del clivaje de crenulación con bandeado tectónico en las pizarras y esquistos. Estas rocas

están constituidas esencialmente por cuarzo y micas y la interfase cuarzo-
mica es una superficie en la que se produce disolución con más facilidad
que en la interfase cuarzo-cuarzo. Por otra parte, debido al principio
de Riecke, la disolución tiende a producirse en las caras normales al
esfuerzo mayor. Por tanto, los contactos cuarzo-mica en los flancos
de los micropliegues son sitios ideales y el cuarzo se disuelve llegando
a desaparecer (Fig.6-12). Los flancos se enriquecen en micas mientras
que las charnelas mantienen la proporción inicial cuarzo-mica o bien
se enriquecen en cuarzo por depositarse en ellas parte del cuarzo
disuelto. El resultado es el bandeado tectónico, compuesto por bandas
ricas en micas, que corresponden a los flancos y suelen tener un color
oscuro y bandas ricas en cuarzo, que corresponden a las charnelas y
suelen tener un color más claro (ver también Fig.6-8). Algunos niveles
ricos en cuarzo, como láminas arenosas de la roca, pueden llegar a

Figura 6-11- Disolución por presión
de bandas tabulares de roca 8rayadas)
y desplazamiento relativo de los
microlitones.

Figura 6-12- Desarrollo de un clivaje de crenulación con disolución d elos flancos de los micropliegues. Se indica
el porcentaje de acortamiento en cada estadio.
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desaparecer parcial o totalmente en los flancos y quedar como restos en las charnelas, dando lugar a lo
que se llama una foliación o clivaje de transposición. La Fig.6-13 muestra el desarrollo de dos clivajes
de este tipo: a la izda. para el caso de pliegues simétricos y a la dcha. para pliegues asimétricos, que es
el más común. La disolución por presión se da en condiciones de grado bajo y muy bajo de metamorfismo
y, además de actuar por bandas, como en los casos anteriores, puede actuar grano a grano y es uno de
los mecanismos que pueden colaborar con el que se describe a continuación, en la génesis de clivajes
groseros y pizarrosos. En la Fig.6-14, debajo, se muestra la generación de una fábrica planar por
mecanismos de disolución-cristalización.

La rotación mecánica  de minerales no equidimensionales es un mecanismo esencial en los
clivajes que incluyen orientación preferente. La Fig.6-15 muestra cómo unas micas (líneas negras),
intercaladas entre granos de cuarzo y sin orientación preferente, giran hasta ponerse estadísticamente
paralelas entre sí y perpendiculares al esfuerzo mayor. La rotación mecánica de unos minerales exige la
deformación de otros y, por tanto, es un mecanismo que no actúa sólo. En el caso de la Fig.6-15, la
deformación del cuarzo se produce por deslizamiento intracristalino pero se obtendría el mismo resultado

Figura 6-13- Desarrollo de clivajes de transposición.
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mediante mecanismos de disolución-cristalización. La rotación es una parte importante de la crenulación
o microplegamiento y, en general, de cualquier clivaje que implique orientación preferente. Por tanto, se
da en un rango muy amplio de metamorfismo, desde el grado muy bajo hasta el medio e incluso el alto.

Los mecanismos de plasticidad cristalina, bien se trate de deslizamiento intracristalino o de
difusión de tipo Nabarro-Herring, producen granos cuyas formas se adaptan a la del elipsoide de
deformación, es decir, granos aplastados y/o alargados, que generan (Fig.6-14, arriba) o contribuyen a
generar (Fig.6-15) fábricas planares permitiendo la rotación mecánica de otros.  Estos mecanismos se
dan en condiciones de grado bajo y medio de metamorfismo y son sobre todo importantes en la generación
de esquistosidad.

La cristalización de minerales orientados es importante en las fábricas de grado metamórfico
bajo y, sobre todo, medio. La Fig.6-16 muestra dos casos posibles. Arriba, la recristalización dinámica
ha producido una disminución del tamaño de grano y algunos de los nuevos granos tienen una orientación
cristalográfica favorable que, en el campo de esfuerzos en que se encuentran, les permite crecer a costa
de otros adyacentes dando lugar a granos alargados o aplastados. Debajo, se producen núcleos de

cristales (puntos) orientados en todas las direcciones, pero sólo
crecen los que tienen una orientación cristalográfica favorable
(rayas). Estos mecanismos son importantes en las fábricas que
incluyen orientación preferente y se dan en casi todas las
condiciones metamórficas. El tamaño alcanzado por los granos
depende en gran medida de la temperatura, siendo mayor cuanto
mayor sea ésta, pero depende también de los esfuerzos
diferenciales durante la deformación: a mayor esfuerzo
diferencial, mayor es la velocidad de deformación y menor el
tamaño de grano.

Figura 6-14- transformación de un agregado de granos equidimensionales en otro de granos aplastados por
mecanismos de plasticidad cristalina (arriba) y disolución-cristalización (debajo).

Figura 6-15- Rotación mecánica de micas (en
negro) causada por aplastamiento y permitida
por la deformación plástica de los granos de
cuarzo (en blanco).
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El microplegamiento de una fábrica planar preexistente
es esencial en la formación de los clivajes de crenulación. La
longitud de onda de los micropliegues es muy regular, siendo
mayor cuanto mayor es el tamaño de los granos de la fábrica
previa. Por tanto, es mayor cuando afecta a una esquistosidad
que cuando pliega a un clivaje pizarroso. No obstante, en ambos
casos suelen poder verse a simple vista o con una lupa. Los
pliegues más pequeños, sólo visibles al microscopio, se dan
cuando la fábrica previa es de origen sedimentario y diagenético
en rocas arcillosas. Las arcillas son minerales planos de tamaño
muy fino que se sedimentan en condiciones muy tranquilas, lo
que produce una cierta orientación preferente. Esta fábrica es luego sometida a compactación por el
peso de las rocas que se van depositando encima y afectada por los denominados procesos diagenéticos,
de muy baja T (menor de 200°C),  con lo cual la orientación preferente se intensifica. Cualquier clivaje
de crenulación puede evolucionar a un clivaje de tipo pizarroso o esquistoso si la deformación continúa
afectándolo. Eso se debe a que todos los minerales se orientan, disponiéndose subparalelos al plano de
máximo aplastamiento del elipsoide de deformación finita, con lo que se pierde todo resto de la geometría
de los pliegues, incluso en lo que eran las charnelas. No obstante, cuando una esquistosidad se ha
formado por evolución de un clivaje de crenulación, se caracteriza por un bandeado tectónico y casi
siempre puede llegar a encontrarse, al microscopio, algún resto de las charnelas originales.

La diferenciación metamórfica es el proceso primordial en la generación del bandeado gnéisico
y se produce a temperatura elevada. Los mecanismos por los que se rige son complejos y no bien
entendidos. Parece que a veces se produce simplemente por recristalización de un bandeado tectónico,
otras veces por migración de iones y concentración de algunos de ellos en determinadas bandas o lechos
y otras por fusión parcial de la roca, acumulándose los fundidos en bandas o en bolsas irregulares que se
aplastan dando lugar al bandeado.

Mucho se ha discutido sobre la relación del clivaje con la deformación, pero hoy parece claramente
establecido que es paralelo al plano de máximo aplastamiento (plano XY) del elipsoide de deformación
finita. Ejemplos como los de la Fig.6-17, en los que el clivaje es paralelo al plano de aplastamiento de
oolitos inicialmente esféricos, son abundantes en la naturaleza, y también otros casos en los que el plano
XY, determinado a partir de otros tipos de objetos pretectónicos, es paralelo al clivaje. Una de las ideas
más viejas y recurrentes es que el clivaje representa planos de cizallamiento, es decir, microfracturas.
Esta hipótesis es insostenible porque los planos de clivaje no contienen estrías, fibras, escalones o rocas
trituradas (salvo que, excepcionalmente, algún plano haya jugado como una microfractura después de
formarse, lo cual sí sucede a veces). Además, como puede verse en la Fig.6-18, si este fuera el caso, los
planos de clivaje y el plano XY no coincidirían y, en cambio, los objetos inicialmente esféricos, al ser
intersectados por las microfallas, darían círculos que no sufrirían distorsión durante el movimiento y

Figura 6-16- Orientación preferente originada
por cristalización de minerales orientados a
partir de nuevos granos (arriba) y de la
nucleación de nuevos cristales y crecimiento
preferente de los mejor orientados.
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aparecerían como círculos
después de la deformación.
Ninguna de estas cosas
sucede: el plano de clivaje
siempre coincide con el de
máximo aplastamiento y los
objetos inicialmente esféricos
aparecen como elipses en su
intersección con los planos de
clivaje.

Las rocas pueden ser
deformadas varias veces. Se
denominan orogenias a los

grandes episodios deformativos que afectan a grandes áreas de la corteza terrestre, producen grandes
translaciones y distorsiones y duran decenas de millones de años. Dentro de cada orogenia suelen
producirse varias fases de deformación, episodios menores que se caracterizan por dar lugar a un
determinado tipo de estructuras o familia de estructuras en una región y que pueden durar millones de
años. Cada fase de deformación implica que, en una región, el campo de esfuerzos se mantuvo más o
menos estable durante un periodo de tiempo largo. Allí donde las condiciones fueran adecuadas se
produciría deformación dúctil y, por lo tanto, algún tipo de clivaje. En general (aunque como en casi todo
en Geología Estructural hay excepciones), cada fase de deformación produjo un sólo clivaje, de forma
que para contar las fases de deformación dúctil que afectaron a una región suelen contarse los clivajes
que se desarrollaron y que hoy aparecen superpuestos. Las fases de deformación se suelen denotar
como F1, F2, F3, etc., o bien como D1, D2, D3. Los sucesivos clivajes identificados se denotan como S1,
S2, S3, etc. (p. ej., ver Fig.6-13). El signo utilizado en los mapas para indicar la dirección y buzamiento
del clivaje consiste en general en una barra con un triángulo relleno de negro. Cuando hay varios, se
modifica el signo poniendo dos o tres barras, o dejando el triángulo en blanco en alguno de ellos.

Una de las principales características del clivaje es que se dispone aproximadamente paralelo al
plano axial de los pliegues generados durante
la misma fase de deformación (Fig.6-19). Esto
es una consecuencia de que ambas estructuras
tienden a ser paralelas al plano de máximo
aplastamiento del elipsoide de deformación
finita. Las relaciones de detalle entre el clivaje
y los pliegues se describen más adelante, en el
apartado dedicado a los mecanismos de
plegamiento.

Figura 6-17- Paralelismo entre el clivaje y el plano XY del elipsoide de deformación
finita en pliegues que afectan a capas con oolitos.

Figura 6-17-Cizallamiento simple de un paquete de láminas. Si el
clivaje fuera equivalente a este modelo, los objetos inicialmente
esféricos aparecerían sobre él como círculos, lo que no sucede
en la naturaleza.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-211-

6.1.3 -LINEACIONES

Cualquier estructura cuya principal característica sea su aspecto linear es una estructura linear.
La charnela de un pliegue es una estructura linear, p. ej., y un canto alargado también. En general, sin
embargo, las estructuras lineares son importantes cuando son repetitivas, es decir, cuando consisten en
una familia de líneas paralelas. Este es el caso de las estrías de una falla, o de las fibras de crecimiento
sintectónico desarrolladas en sus escalones (Fig.6-20). Las estructuras lineares, cuando son repetitivas,
se denominan lineaciones. P. ej., una zona afectada por muchos pliegues tiene muchas charnelas: una
para cada pliegue y para cada superficie de estratificación. Si todas son paralelas o subparalelas, constituyen
un tipo de lineación. Como puede verse en la Fig.6-20 para las fallas y es obvio en el caso de los
pliegues, las lineaciones pueden ser rectas o curvas; la única condición para ser consideradas como tales
es que existan muchas estructuras lineares de un mismo tipo y que sean paralelas entre sí.

Las lineaciones, como cualquier otra estructura, pueden ser más o menos penetrativas. Las estrías
y fibras de una falla no son muy penetrativas, pues sólo se encuentran en la superficie de la falla y no en
la roca que constituye sus labios. En este apartado, vamos a tratar exclusivamente de las lineaciones
penetrativas, es decir, las estructuras lineares sumamente repetitivas que afectan a todo un volumen de
roca y que sólo se dan en casos de deformación dúctil. Las lineaciones penetrativas pueden ser de
tres tipos: de intersección, de estiramiento y minerales.

Figura 6-19- Relación del clivaje con los pliegues desarrollados durante la misma fase de deformación. Obsérvese
que las lineaciones de intersección son paralelas alas charnelas y al eje de los pliegues.
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Las lineaciones de intersección son las formadas por la intersección de dos familias de estructuras
planares. Las más comunes y utilizadas en Geología Estructural son las intersecciones entre estratificación
y clivaje o entre distintas generaciones de clivaje. La Fig.6-21 muestra una intersección entre estratificación,
horizontal, y un clivaje pizarroso, fuertemente inclinado. A la izquierda se muestra un esquema idealizado
y a la derecha el aspecto típico de un afloramiento de pizarras bandeadas. La lineación de intersección
(L) puede verse sobre cualquiera de los planos que intersectan. Sobre el plano de estratificación (S) se
ven como pequeños escalones alargados y paralelos, formados por el clivaje. Sobre el plano del clivaje
(S1), se ven bandas de distinta coloración que corresponden a la laminación o estratificación. En el
afloramiento representado en esa figura hay, además de las familias de superficies anteriores, varias
diaclasas, una de las cuales es el plano vertical de la izquierda. En él puede definirse una lineación de
intersección entre la estratificación y la diaclasa (horizontal) y otra entre el clivaje y la diaclasa (casi
vertical). No obstante, este tipo de lineaciones de intersección no se suelen considerar ni medir. En la
Fig.6-19 puede apreciarse que la lineación de intersección entre un clivaje y la estratificación, es paralela
a la charnela de los pliegues relacionados con ese clivaje.

Figura 6-20- Las fibras de crecimiento sintectónico en fallas constituyen un tipo de lineación no penetrativa.

Figura 6-21- Lineación de intersección entre la estratificación y el clivaje.
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En rocas arcillosas deformadas con poca intensidad en condiciones de grado muy bajo se produce
a menudo una fábrica linear peculiar que se denomina estructura en lápiz (“pencil structure”), visible
porque la roca se exfolia dando como astillas alargadas similares a patatas fritas (caseras). La Fig.6-22
muestra, a la derecha, sucesivos estadios en el desarrollo de la deformación de una argilita. De izquierda
a derecha se ha esquematizado el paso de una estructura en lápiz embrionaria (A) a un clivaje pizarroso
bien desarrollado (D). A la izquierda, se ve cómo los estadios sucesivos configuran la fábrica de la roca.
En A, la roca adquiere una fábrica planar horizontal, en parte por sedimentación pero, sobre todo, por
compactación diagenética. El acortamiento lateral provoca una rotación de los minerales planos. Se
forma a veces una crenulación de longitud de onda muy pequeña y, además, se produce disolución por
presión. Los minerales girados generan una fábrica, aproximadamente vertical en este caso, que provoca
una anisotropía similar a la de la fábrica previa, horizontal, que aún no ha sido totalmente destruida. Por
eso la roca rompe con igual facilidad por cualquiera de ellas. Al principio (A de la serie de dibujos de la
dcha., B y C de los de la izda.) la orientación vertical aún no se ha conseguido, pero los minerales ya se

disponen “en zona” y la roca puede romper por planos  que definen prismas de base irregular. Si el
acortamiento continúa, la orientación tectónica, vertical en este caso, pasa a ser dominante (D y E) con
lo que los prismas pasan a ser más regulares (B de la serie de la dcha.) y, finalmente, se genera un clivaje
pizarroso (F de la izda. y C y D de la dcha.).

La Fig.6-23, arriba, muestra la crenulación de un clivaje. Los ejes de los micropliegues definen, en
este caso, una lineación de crenulación. Debajo, los micropliegues se han aplastado y se ha desarrollado
un clivaje de crenulación. La intersección de los dos clivajes es paralela al eje de los micropliegues, que
es la estructura más visible en la roca. Por tanto, la lineación de crenulación se considera un tipo de
lineación de intersección entre el clivaje anterior y el plano axial de los micropliegues o el nuevo clivaje de

Figura 6-22- Desarrollo de estructura en lápiz como un paso
intermedio en la formación de un clivaje pizarroso.
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crenulación. La Fig.6-24 muestra un fragmento de un esquisto en el cual la esquistosidad más antigua ha
sido afectada por dos familias de crenulaciones ortogonales, dando cada una de ellas la respectiva
lineación de crenulación.

Las lineaciones de intersección se suelen denotar con la letra L con subíndices numéricos: L1, L2,
L3, etc. L1 suele emplearse para la intersección entre la estratificación (S, S0 ó Ss) y el primer clivaje (S1),
y las siguientes para intersecciones entre la estratificación y sucesivos clivajes o para la intersección de
los clivajes entre sí (Fig.6-25). Como esto puede dar lugar a confusión, en áreas deformadas repetidas
veces y afectadas por varias generaciones de clivajes conviene emplear una notación más precisa, con
índices y subíndices. El índice indica, en cada caso, el orden de la superficie previa afectada y el subíndice
la fase que produjo el nuevo clivaje que dio lugar a la intersección. P. ej., L1

0 es la lineación de intersección
entre la estratificación y el primer clivaje, y L4

1 es la lineación de intersección entre los clivajes primero y
cuarto. El signo utilizado en los mapas para indicar la dirección y plunge de las lineaciones de intersección
suele ser una pequeña flecha. Cuando hay varias, se modifica el signo poniendo dos o tres barras en la
flecha, o dejando en blanco la punta de alguna de ellas. A veces se indica su orientación como pitch,
poniéndose en esos casos la flecha en el mismo signo que indica la superficie que la contiene, sea la
estratificación o un clivaje.

Las lineaciones de estiramiento son las formadas por estiramiento de objetos pretectónicos
contenidos en la roca, tales como cantos, oolitos, nódulos o fósiles. La Fig.6-26 muestra un conglomerado
con cantos deformados. Los cantos se han aplastado según el plano horizontal y se han alargado en una
dirección, definiendo una lineación, bastante penetrativa en este caso. Las lineaciones de estiramiento

Figura 6-23- Lineación de crenulación producida sólo por microplegamiento (izquierda) y por microplegamiento
acompañado de desarrollo de clivaje de crenulación.
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son fábricas de forma lineares, a diferencia de las de intersección, que no son fábricas de forma. Su
generación está ligada a episodios de deformación finita con una dirección de elongación bien marcada
y, por tanto, caracterizadas por elipsoides prolatos, alargados o intermedios.

Las lineaciones minerales son también fábricas de forma lineares pero, en ellas, la lineación no
está marcada por objetos preexistentes sino por minerales metamórficos, cristalizados o recristalizados
durante la deformación. La Fig.6-27 muestra una fábrica plano-linear en la que puede apreciarse una
esquistosidad horizontal y, sobre ella, una lineación mineral marcada por cristales prismáticos de hornblenda.
Las lineaciones minerales pueden estar definidas por la orientación preferente de la dimensión máxima
de cristales alargados como en ese caso o en la Fig.6-28a, por la dimensión máxima de cristales aplastados
y alargados (Fig.6-28b) o por la línea común de minerales aplastados distribuidos en zona (Fig.6-28c).

Un tipo especial de lineación mineral se desarrolla a menudo en relación con cristales rígidos, es
decir, muy resistentes a la deformación. Estos minerales, cuando son equidimensionales, como los granates
o los cristales de pirita, al no sufrir deformación interna, no pueden desarrollar una orientación preferente.
Sin embargo, los minerales que los rodean desarrollan fábricas que se adaptan a la forma del grano

Figura 6-24- Esquisto afectado por dos crenulaciones ortogonales y, por tanto, con dos lineaciones de crenulación.

Figura 6-25- Diferentes ejemplos de clivajes y lineaciones de
intersección en muestras plegadas. -

Figura 6-26- Lineación de estiramiento
desarrollada en un conglomerado deformado.
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rígido, rodeándolo y produciendo una estructura denominada sombra o cola de presión. Cuando el
elipsoide de deformación tiene uno de sus ejes bastante mayor que los otros dos, la sombra de presión
forma como una especie de arruga alargada, paralela al eje mayor de la deformación, que se suele
considerar un tipo especial de lineación mineral (Fig.6-29).

Los mecanismos generadores de las lineaciones minerales son aquellos capaces de producir
orientaciones preferentes de los granos y, por tanto, los mismos que  dan lugar a la mayor parte de los
clivajes: la rotación mecánica de minerales alargados, la disolución por presión, los mecanismos de
plasticidad cristalina y la cristalización de minerales orientados. La única condición para que se formen es
que el elipsoide de deformación finita sea de cualquiera de los tipos excepto oblato. No obstante, suelen
formarse sobre todo asociadas a los tipos prolato, alargado e intermedio. Tanto la lineación mineral
como la de estiramiento son paralelas al eje mayor del elipsoide de deformación finita cuando sólo han
sido afectadas por una fase de deformación, como se ha comprobado en rocas con objetos inicialmente
esféricos, como oolitos, y también con objetos de otras formas. Por tanto, en una roca con una fábrica

Figura 6-25- Lineación mineral marcada la orientación preferente de hornblendas en un esquisto anfibólico.

Figura 6-28- Lineaciones minerales marcadas por minerales
alargados (a), aplastados y alargados (b) y aplastados en zona
(c).
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planolinear producida por una sóla fase de deformación, puede determinarse la orientación de los ejes
principales de la deformación finita: el eje Z es perpendicular al clivaje, el eje X es paralelo a la lineación
y el eje Y es perpendicular al X sobre el plano del clivaje.

Las superficies o líneas de referencia que pueden identificarse en una roca se llaman marcadores
y se subdividen en pasivos y activos. Marcadores pasivos son los que existen con independencia de la
deformación y no se están recreando continuamente durante ésta. Un ejemplo son las superficies de
estratificación, normalmente marcadas por diferencias en la
composición. Si se deforman, p. ej., plegándose, la capas marcan
cómo ha sido la deformación y el proceso deformativo ha modificado
su orientación pero no su cáracter. Marcadores activos son los que
se modifican durante la deformación, no sólo en orientación sino en
carácter. P. ej., un clivaje se está modificando continuamente durante
el tiempo que se está formando (Fig.6-22). Una esquistosidad que se
vuelva a aplastar, cambiará probablemente la forma de sus granos y
la orientación preferente de sus elementos geométricos, con lo cual
no sólo cambiará de orientación, sino también la propia fábrica. En
general, los objetos pretectónicos y las diferencias composicionales
originales son marcadores pasivos y las fábricas de forma, tanto
planares como lineares, son marcadores activos o, como también pueden denominarse, estructuras
activas. Las lineaciones de intersección, una vez formadas, actúan como marcadores pasivos, mientras
que las lineaciones minerales y de estiramiento son marcadores activos.

Si una roca deformada es afectada por varias fases de deformación, las últimas fases generan
fábricas que se superponen a las primeras. Al final pueden verse, bien varias fábricas superpuestas, bien
una sóla fábrica que representa a la deformación finita total de todas las fases de deformación. En este
último caso, la fábrica mineral no siempre refleja el elipsoide finito total. En los casos en que se pueden
identificar varias fábricas superpuestas, probablemente todas ellas han sufrido modificaciones sustanciales,
debido a que son marcadores activos. En general, por tanto, puede decirse que cuando han actuado
varias fases, las fábricas de forma no sirven para deducir con exactitud el tipo de elipsode de la fase a
que corresponden ni el elipsoide finito total.

Las fábricas basadas en objetos pretectónicos, en cambio, sí son útiles en esos casos, debido a
que tales objetos son marcadores pasivos. Una caliza oolítica, p. ej., puede sufrir varias deformaciones
sucesivas. En cada una de ellas, los oolitos cambiarán de forma y la forma final de los mismos reflejará la
del elipsoide de deformación finita total, es decir, el resultante de todas las fases superpuestas. Por esa
razón, las lineaciones de estiramiento son más representativas de la cantidad de deformación
total sufrida que las lineaciones minerales. En cambio éstas últimas, junto con los clivajes, suelen ayudar
a identificar el número de fases de deformación que afectaron a las rocas. Por tanto, las lineaciones

Figura 6-29- Sombras de presión
alargadas alrededor de granates en
un esquisto.
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minerales y los clivajes son más útiles para conocer la historia de la deformación. Tanto las
lineaciones minerales como las de estiramiento suelen representarse en los mapas por una flecha con una
pequeña elipse en el centro.

6.2 PLIEGUES Y PLEGAMIENTO

Con el objetivo de completar la descripción
de los pliegues realiazada en la asignatura de
Cartografía Geológica se incluyen dos apartados
correspondientes a la clasificación de pliegues según
la forma de las capas plegadas y a la descripción
de pliegues superpuestos.

6.2.1 CASIFICACIÓN  SEGÚN LA FORMA DE LAS CAPAS PLEGADAS

Buena parte de las clasificaciones de pliegues se basan en la forma de las superficies plegadas. No
obstante, dado que lo que de hecho se dobla son capas, es decir, cuerpos tabulares de roca, una
clasificación basada en su forma después del plegamiento puede resultar muy útil para evaluar la
deformación experimentada. La clasificación más utilizada y más útil para evaluar la deformación fue
desarrollada por Ramsay y es una clasificación geométrica rigurosa que se basa en la definición de dos
tipos de espesores relativos medidos a lo largo de la capa plegada y del trazado de unas líneas denominadas
isogonas.

Para clasificar un pliegue en una determinada capa, se localiza su plano axial y se lleva a la vertical,
con independencia de su orientación real en el terreno. El plano axial suele ser perpendicular a las
tangentes a las superficies de techo y muro de la capa en las charnelas, por lo que, en esa posición, las
tangentes a la charnela en las dos superficies estarán horizontales, es decir, tienen una inclinación (α) de
cero grados. Se define isogona de buzamiento como la línea que une los dos puntos de igual inclinación
en el techo y en el muro de un flanco de un pliegue. Por tanto, para dibujar la isogona de un determinado
valor de alpha, se trazan las dos tangentes paralelas entre sí y de inclinación alpha, una al techo y la otra
al muro de la capa y se unen los puntos de tangencia de ambas superficies. La isogona de cero grados
estará en la charnela y vertical (Fig.6-30). La isogona correspondiente a  α  en la Fig.6-30  es la línea de
trazos.

 Espesor ortogonal se define como la distancia entre las dos tangentes paralelas, medida
perpendicularmente a ellas, y se denota como tα. El espesor paralelo al plano axial se define como la
distancia entre las dos tangentes, medida según una línea paralela al plano axial del pliegue, y se denota
como Tα (Fig.6-30). En la charnela, donde  α = 0°, ambos espesores son iguales: to=To. Trazando
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tangentes para varios valores de  α  se obtienen varios valores de ambos espesores, pero lo que importa
no es el valor concreto de los mismos sino su valor relativo. Por ello, se definen los espesores ortogonal
relativo y paralelo al plano axial relativo, que se denotan t’α y T’α  respectivamente, y cuyo valor
es:

t’α=t α/to            T’α=Tα/To

Cada flanco de un pliegue para una determinada capa puede representarse por una línea continua
en un gráfico que exprese la variación de espesor relativo con respecto a la inclinación (Fig.6-30).
Además, la disposición de las isogonas varía de unos tipos de pliegues a otros y permite diferenciarlos en
tres clases, la primera de las cuales tiene tres subclases (Figs. 6-31 y 6-32):

Figura 6-30- Secciones transversales de dos pliegues diferentes y representación de sus formas en los gráficos de
espesor ortogonal relativo y espesor paralelo al plano axial relativo con relación a la inclinación. El significado de
los distintos parámetros puede apreciarse el el Pliegue 1.
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Clase 1-Se caracteriza porque la curvatura del arco interno es mayor que la del externo, lo que
hace que las isogonas se dispongan en una posición radial, convergentes hacia el interior o núcleo del
pliegue. En todos los pliegues de esta clase, el espesor paralelo al plano axial es mayor en los flancos que
en la charnela: T’α > 1.

En la subclase 1A, el espesor ortogonal en los flancos es mayor que en la charnela:
t’α > 1. Estos pliegues son poco comunes y presentan las isogonas fuertemente
convergentes hacia el núcleo.

En la subclase 1B, el espesor ortogonal es constante a lo largo del pliegue: t’α = 1.
Las superficies de techo y muro son paralelas, por lo que estos pliegues se denominan
paralelos o isopacos (lo que significa de igual espesor). A veces se denominan
también concéntricos.

En la subclase 1C, el espesor ortogonal en los flancos es menor que en la charnela:
t’α < 1.

Clase 2 -Los dos arcos tienen la misma curvatura, es decir, son idénticos. Por eso, estos pliegues
se denominan similares. Al ser las dos curvaturas iguales, las isogonas son paralelas entre sí y paralelas
al plano axial, y el espesor paralelo al plano axial es constante:   T’α = 1.

Clase 3 -La curvatura del arco externo es mayor que la del interno, lo que hace que las isogonas
se dispongan convergentes hacia afuera o, lo que es lo mismo, sean divergentes hacia el núcleo del
pliegue. El espesor paralelo al plano axial es siempre mayor en la charnela que en los flancos: T’α < 1.

En la Fig. 6-32  pueden apreciarse los campos en los que se proyectan los pliegues de las diferentes
clases en los gráficos de espesores relativos. Las clases 1A, 1C y 3 se representan en áreas dentro de
esos gráficos, mientras que las clases 1B y 2 corresponden a líneas que separan los campos de proyección
de las demás clases. Los pliegues perfectamente paralelos (1B) se representan por una recta en el

Figura 6-31- Clases y tipos de pliegues según la clasificación de Ramsay.
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gráfico de espesor ortogonal relativo, dado que en ellos t’α = 1. Los pliegues perfectamente similares
(2), se proyectan como una recta en el gráfico de espesor paralelo al plano axial relativo, pues en ellos
T’α = 1. En cambio, en el gráfico de espesor ortogonal relativo, los pliegues similares se proyectan a lo
largo de una curva cuya ecuación es:

t’α = cos α .
La razón es que siempre,   cos α = tα/Tα  (ver Fig. 6-30), pero en los pliegues similares, Tα = To

= to , luego:  cos α = tα /to = t’α .
De forma semejante, los pliegues paralelos se proyectan en el gráfico de espesor paralelo al plano

axial según una curva de ecuación:
T’α = sec α  , pues en ellos, To = to = tα y, por tanto,  cos α = tα/Tα = To/Tα =  1/T’α .

En general, para aplicar la clasificación geométrica de la forma de las capas plegadas se utilizan
fotografías de secciones transversales de pliegues. Se aplica sobre todo a pliegues menores, debido a
que son los que en general pueden fotografiarse en sección transversal, pero puede aplicarse también a
pliegues mayores si su geometría se conoce perfectamente a partir, por ejemplo, de una buena cartografía.
La clasificación puede hacerse, tanto estudiando la distribución de las isogonas, como proyectando los
flancos en los gráficos de espesores relativos. Es importante destacar que existen pliegues cuyos flancos
se proyectan en más de un campo y que correponden, por tanto, a clases distintas. Estos pliegues suelen
ser la excepción.

Los pliegues que pertenecen estrictamente a las clases 1B ó 2 no son muy comunes. Sin embargo,
muchos pliegues se proyectan en los gráficos de espesores relativos cerca de las líneas correspondientes
a esas clases. Se dice entonces que son paralelos o similares s.l. (sensu lato) respectivamente. Esto
nos proporciona una subdivisión de muchos de los pliegues naturales en dos grandes clases. La pertenencia
a una u otra clase puede ser evaluada en el afloramiento simplemente fijándose si las capas mantienen
aproximadamente su espesor a lo largo del pliegue o si se aprecia un engrosamiento de charnela. Es de

Figura 6-32- Proyección de las diferentes formas de las capas plegadas en los gráficos de espesores relativos.
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destacar que hay una tercera clase de pliegues, muy abundantes, que por su geometría quedan fuera del
campo de aplicación de este método: los pliegues angulares. Ello se debe a que al tener los flancos
planos, su inclinación es igual en todos sus puntos y no pueden trazarse isogonas.

Es importante hacer notar que lo que se clasifica en un pliegue es cada capa. Si un mismo pliegue
afecta a varias capas, es muy probable que cada una de ellas tenga una geometría distinta, y es muy
común que pliegues paralelos y similares s.l. se alternen, correspondiendo cada una de esas geometrías
a un tipo de litología. Volveremos extensamente sobre este tema cuando tratemos los mecanismos de
plegamiento, en el capítulo dedicado al comportamiento dúctil.

6.2.2 PLIEGUES SUPERPUESTOS

Es frecuente que en el curso de la
deformación de una región, unas estructuras
se superpongan a otras. Es común que un
sistema de pliegues sean plegados otra vez
después de producirse el primer plegamiento
y, además, pueden estar afectados por fallas,
lo que complica mucho su representación
cartográfica. Unos pliegues que se
superponen a otros pre-existentes se
denominan pliegues superpuestos y dan
lugar a una interferencia de plegamiento. La superposición se produce en el espacio y, en general, en el
tiempo, es decir, primero se forman los correspondientes a un sistema de pliegues y después los
correspondientes al otro. Si los dos sistemas se forman a la vez, lo que es muy poco común, se llaman
sincrónicos, y si ambos se producen sucesivamente, sucesivos o metacrónicos.

Una estructura plegada, formada por varios sistemas de pliegues superpuestos, puede verse en la
Fig.6-33. La interferencia es, en ese caso, muy compleja. Interferencias más simples pueden verse en
la Fig.6-34. En ellas, puede apreciarse que los planos axiales de los primeros pliegues, aunque no han
sido dibujados,  serían doblados por los últimos. Puede verse también que los ejes de los primeros
pliegues pueden resultar doblados y que los ejes de los pliegues últimos pueden originarse con varias
orientaciones diferentes (ver f2 en la figura de la derecha).

Normalmente, las interferencias de plegamiento se deben a la actuación de distintas orogenias,
es decir, episodios de larga duración en los que se produce deformación intensa de grandes franjas de la
corteza terrestre. También se dan como consecuencia de la actuación de varias fases de deformación o
episodios menores, dentro de una misma orogenia. La primera fase de plegamiento que afecta a una
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serie de capas estratificadas, las encuentra subhorizontales, y genera en ellas pliegues de ejes también
subhorizontales. Si actúan otras fases de plegamiento posteriores, los ejes de los pliegues nuevos pueden
ser paralelos a los de los viejos, en cuyo caso se dice que son homoaxiales. Si no son paralelos, los
nuevos pliegues suelen tener ejes inclinados y, además, los ejes de los pliegues anteriores son doblados
y frecuentemente llevados a una posición inclinada.

Aunque las posibilidades de interferencia de pliegues son muchas, se observa que cuando son
sólo dos sistemas los que interfieren, lo hacen siguiendo unos patrones definidos. Esto ha dado pie a una
clasificación de los pliegues superpuestos en tres tipos. La clasificación, debida a Ramsay, se basa en el
valor de dos ángulos, alpha y beta, que se definen de la forma siguiente (Fig.6-35):

α  es el ángulo que forman entre sí los ejes de los dos sistemas de pliegues superpuestos.
β  es el ángulo que forma la perpendicular al plano axial del primer sistema con la línea

contenida en el plano axial del segundo sistema, que es perpendicular a su eje.

Figura 6-33- Bloque diagrama de la interferencia de pliegues en el Precámbrico de Groenlandia.

Figura 6-34- Dos ejemplos de superposición de pliegues. Puede observarse que, en general, los planos axiales del
primer sistema resultan doblados, y tambien sus ejes. Además los ejes del segundo sistema no son paralelos entre
sí.
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Tipo 1:  α  distinto de  0° ,  β > 70°. Los dos sistemas no son homoaxiales. De hecho, sus ejes
tienen que formar un ángulo bastante grande ( α > 40°) para que la interferencia se desarrolle bien. Este
tipo (Fig.6-36) produce un a figura o patrón de interferencia en domos y cubetas, en el cual los ejes
del primer sistema resultan doblados y, además, los del segundo sistema nacen con distintas inclinaciones.

Los domos o culminaciones se forman allí donde coinciden las superficies
axiales de dos antiformes, y las cubetas o cuencas donde coinciden las
de dos sinformes (Fig.6-37). Las superficies axiales del primer sistema
no son dobladas por los pliegues posteriores, de modo que las
superficies axiales de ambos sistemas son aproximadamente planas. Si
se intersectan los pliegues por una superficie plana perpendicular a los
planos axiales de los dos sistemas, las capas en los domos y cubetas
dibujan unas formas cerradas que son como cuadrados, rombos,
rectángulos o triángulos con las esquinas redondeadas (Fig.6-40 A y
B). La aparición de unas formas u otras depende de los ángulos α y β
, del espaciado entre los planos axiales de los pliegues de ambos sistemas

y de lo apretados que sean ambos. Sólo serán cuadrados cuando α  = 90° y el espaciado entre planos
axiales de los dos sistemas sea el mismo. Las interferencias de tipo 1 son las únicas que pueden formarse
de forma sincrónica, es decir, los dos sistemas de pliegues pueden formarse a la vez. No obstante, éste
no suele ser el caso.

Tipo 2: α > 20° ,  β < 70°. En este caso los
ejes del primer sistema se pliegan y, a diferencia del
anterior, los planos axiales también (Fig.6-38). Cuando
son interceptados por la superficie topográfica pueden
dar lugar a un patrón de interferencia en forma de
champiñón u hongo (Fig.6-40 G y H), siempre que
la orientación de los pliegues respecto a dicha
superficie sea la adecuada. También es necesario que
los pliegues del primer sistema sean bastante
apretados, casi isoclinales, para que la interferencia
pueda apreciarse bien.

Tipo 3: α  apróximadamente igual a 0° ,  β <
70°. Los dos sistemas son homoaxiales, por lo que
los ejes del primer sistema no resultan plegados y los
del segundo sistema nacen todos paralelos entre sí y
paralelos a los del primero (Fig.6-39). Los planos
axiales del primer sistema, en cambio, sí resultan

Figura 6-35- Definición de los ángulos
alpha y beta para la clasificación de
pliegues superpuestos.

Figura 6-36- Modelo de interferncia de tipo1. A es el
promer sistema y B es la típica interferencia en domos
y cubetas. Los pliegues del segundo sistema
aparecen entre los dos bloques diagrama.
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plegados. Cuando los pliegues del primer sistema son bastante apretados, isoclinales o casi, desarrollan
un patrón de interferencia en forma de  gancho (Fig.6-40 F e I).

Figura 6-37- Interferencia de tipo 1 en un afloramiento. En negro: domos. En punteado: cubetas.

Figura 6-38- Modelo de interferencia de tipo 2. El
patrón característico es la forma de champiñón de
algunos pliegues plegados.

Figura 6-39- Modelo de interferncia de tipo 3. El
patrón característico es la forma de gancho.
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Figura 6-40- Diversos patrones
de interferencia de plegamiento
según el valos de los ángulos α
y β. Se reconocen los domos y
cubetas (A, B, D, E) del tipo 1,
los champiñones (G, H) del tipo
2 y los ganchos (F, I) del tipo 3.
En las condiciones de C, no se
forman interferencias. D y E son
transicionales entre los tipos 1
y 2. El tipo de interferencia está
indicado en cada caso en la
esquina superior izqierda.

Figura 6-41- Plegamiento de pliegues preexistentes y de
capas por encima de una discordancia. Obsérvese que los
planos axiales de los últimos pliegues “saltan”, con una
disposición en escalón al pasar del flanco corto al flanco
largo de los pliegues primitivos y también al atravesar la
discordancia. Este es un efecto producido por el plegamiento
de superficies oblicuas entre sí.

Figura 6-43- Pliegues superpuestos de tipo 2
facing hacia el observador alegremente (arriba)
y con profunda tristeza (abajo).
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Una característica importante de los pliegues que afectan a familias de superficies que originalmente
estaban oblicuas entre sí, es que sus planos axiales no son continuos a través de todas las capas, sino que
se definen individualmente para cada conjunto de capas que entre sí son paralelas. Este efecto puede
apreciarse en la Fig.4-41, donde un conjunto de pliegues erosionados y cubiertos discordantemente por
una nueva secuencia estratigráfica horizontal, es sometido a una nueva fase de plegamiento. El plano
axial de los nuevos pliegues es vertical, pero no es continuo a lo largo de un mismo pliegue, sino que

Figura 6-42- Bloque diagrama esquemático de un ejemplo real de interferencia de plegamiento de tipo 3: pliegues
producidos por la Orogenia Varísca en la provincia de Lugo. Obsérvese la disposición en escalón de los planos
axiales y de las trazas axiales de los pliegues tardíos.
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experimenta un desplazamiento al pasar de un flanco a otro de los pliegues antiguos y también al atravesar
la discordancia. Esta disposición de los planos axiales se denomina escalonada o en escalón, y es
característica de las interferencias de tipo 3. En la Fig.6-42  puede verse un bloque diagrama que
corresponde a pliegues reales en la parte oriental de la provincia de Lugo, entre Meira y Mondoñedo.
Los primeros pliegues son recumbentes, con vergencia al E, y sus superficies y trazas axiales están
dibujadas con líneas finas. Los pliegues tardíos tienen el plano axial vertical mostrando una disposición
escalonada. Las dimensiones aproximadas del bloque diagrama son de 15 km en dirección E-W y 25
km en dirección N-S.

6.2.3 MECANISMOS DE
PLEGAMIENTO

Los pliegues son estructuras
dúctiles, aun cuando a menudo llevan
asociadas estructuras frágiles. El hecho
de ser dúctiles no implica necesariamente
que sólo se formen a cierta profundidad.
De hecho, los pliegues pueden formarse
en la misma superficie de la Tierra. Esto
es debido a que algunas rocas,
principalmente las sedimentarias, tienen
un comportamiento dúctil, incluso a
temperatura ambiente, al menos hasta
adquirir una cierta cantidad de deformación. Atendiendo a la forma de las capas plegadas, existen tres
grandes grupos de pliegues, paralelos, similares y angulares. Los pliegues paralelos se forman por flexión
de las capas y los similares incluyen no sólo flexión, sino también aplastamiento. La flexión puede darse
en capas sedimentarias y coladas volcánicas a muy baja temperatura, mientras que para que las rocas
sufran una fuerte deformación interna que produzca aplastamiento, se necesitan temperaturas mayores.
Por eso, los pliegues formados cerca de la superficie son a menudo paralelos (sensu lato) mientras que
los más profundos suelen ser similares. Los pliegues angulares, el tercero de los grupos, se producen
esencialmente por flexión, pero pueden darse en condiciones de T que varían desde muy bajas a medias.

Existen tres maneras diferentes de producir la flexión de un conjunto de superficies
aproximadamente planas, según el tipo de esfuerzos que se aplique y su dirección en relación a la
orientación de las capas: El pandeo u ondulamiento (“buckling”) consiste en la generación de pliegues
por esfuerzos normales actuando paralelamente a las capas o casi. La combadura (“bending”) es la
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formación de pliegues por esfuerzos normales actuando perpendicularmente o muy oblicuos a las capas.
El cizallamiento simple heterogéneo es la generación de pliegues por aplicación de esfuerzos de
cizalla oblicuos a las capas. La Fig.6-44 muestra la generación de pliegues en un paquete de tarjetas por
los tres mecanismos.

Muchos pliegues se desarrollan combinando varios de esos mecanismos e incluso es frecuente
que en el mismo pliegue, diferentes capas se hayan plegado por diferentes mecanismos. Ya hemos visto
que diferentes rocas tienen diferentes propiedades físicas y diferentes respuestas ante los esfuerzos.
Unas son más frágiles que otras, es decir, se rompen con más facilidad, y cuando se trata de
comportamientos dúctiles, la resistencia plástica o la viscosidad varían según la litología. Un término que
se utiliza mucho en Geología Estructural para describir el comportamiento diferente de unas rocas y otras
es el de competencia. No es un parámetro que exprese una determinada propiedad física y que pueda
ser medido en cada roca, sino un término comparativo, que tiene que ver con la rigidez y la viscosidad.
Las rocas más competentes son las más rígidas, es decir, las que más se resisten a ser deformadas
dúctilmente, y también las más viscosas, es decir, aquellas que, una vez que son afectadas por la
deformación dúctil, se deforman más lentamente para un valor determinado de los esfuerzos. Se ha
establecido una lista de competencias relativas, que tiene sólo un valor general, ya que pueden existir
excepciones. El orden de competencias varía según que se trate de deformación a T baja o media. Para
baja T, sólo se han incluido rocas sedimentarias, mientras que para T media, la lista consiste en rocas
metamórficas. A T alta, las diferencias de competencia son muy pequeñas. En orden de competencia
decreciente, las listas son:

TEMPERATURA BAJA TEMPERATURA MEDIA
Dolomia Anfibolitas
Arcosa Gneises y granitos de grano grueso
Arenisca cuarcítica Gneises y granitos de grano fino
Grauvaca Cuarcita
Caliza de grano grueso Mármol
Caliza de grano fino Esquisto cuarcítico
Limolita Esquisto micáceo
Marga
Argilita
Halita y anhidrita

Figura 6-44- Los tres mecanismos esenciales de producir pliegues: pandeo (izquierda), combadura (centro) y
cizallamiento simple heterogéneo (derecha).
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La mayor parte los pliegues se genera inicialmente por pandeo o buckling de los niveles competentes.
Al desarrollarse, los niveles competentes que se pliegan transmiten esfuerzos a los niveles incompetentes
y les hacen plegarse. Estos esfuerzos ya no son, en general, paralelos a las capas, sino normales u
oblicuos, de forma que las capas incompetentes se pliegan en general por combadura o bending. El
cizallamiento simple heterogéneo es un mecanismo muy común, ya que la mayor parte de las zonas de
cizalla dúctiles se deben a él. No obstante, los pliegues a los que suele dar lugar son suaves inflexiones de
las superficies de referencia que casi nunca son consideradas pliegues, aunque lo sean es sentido estricto.
Estudiaremos, por tanto, con algún detalle el proceso de buckling, primero para una sola capa competente
y después para multicapas, es decir, conjuntos de capas alternantes competentes e incompetentes de
varios tipos.

6.2.3.1- PLEGAMIENTO DE UNA SÓLA CAPA COMPETENTE

El buckling se ha estudiado por medio de experimentos con lechos elásticos y, sobre todo, viscosos,
incluidos en una matriz de baja viscosidad. La Fig.6-45 muestra uno de esos experimentos, con una
capa viscosa (µ1) de espesor “d” incluida en una matriz de viscosidad menor (µ2) que se extiende
indefinidamente a ambos lados. El acortamiento horizontal ha sido compensado por un alargamiento en
la vertical, de forma que la superficie se ha mantenido constante. Lo normal en este tipo de experiencias,
sobre todo cuando se hacen con lechos muy largos, es que al principio se produzca un cierto acortamiento
del lecho, acompañado de engrosamiento. No obstante, en seguida se producen inestabilidades que
provocan la nucleación de pliegues, a menudo en imperfecciones de la capa competente y con cualquier

longitud de onda. Esos pliegues tienen muy poca
amplitud, hasta el punto de que son inapreciables en
muchos casos. Pero la velocidad de crecimiento de los
pliegues de las diferentes longitudes de onda no es
uniforme y, rápidamente, una de las longitudes de onda
predomina sobre las demás, constituyéndose en la
longitud de onda dominante (λd). Los pliegues en ese
estadio son de tipo sinusoidal, es decir, que siguen una
ecuación del tipo:

y = A sen (2π . x / λ) ,

Figura 6-45-  Experimento de pandeo o buckling de
un solo lecho competente incluido en una matriz de
viscosidad menor.
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Figura 6-46-  Buckling de un lecho competente con fuerte contraste de competencia (arriba) y bajo contraste
(debajo) en relación a la matriz. En el centro, lechos (en negro) con viscosidades progresivamente decrecientes
hacia abajo. la amplificación es mayor para los contrastes mayores. Los pliegues para la viscosidad mayor son
elásticas.
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  lo que significa que el valor de la ordenada para una de las dos superficies que limitan la capa
depende de su amplitud (A), de la abscisa y de la longitud de onda de los pliegues (λ), de las cuales
depende según una función seno. Cuando la abscisa (x) es igual a un número entero (n) de semilongitudes
de onda  (x = n . λ/2), y = 0, pues  sen n . π = 0. Cuando la abscisa es igual a un número impar (m) de
cuartos de onda  (x = m . λ/4),  y = ± A, pues  sen (2π . x / l) = sen m . π/2 = ±1.

La longitud de onda dominante es función del espesor de la capa competente y del contraste de
viscosidades entre la capa y la matriz. Se ha calculado teóricamente y se ha comprobado experimentalmente
que viene expresada por la fórmula:

λd = 2πd   (µ1/6 µ2)1/3   .

A partir de ese estadio, los pliegues evolucionan en general aumentando su amplitud y disminuyendo
su longitud de onda, a la vez que se apartan de la geometría sinusoidal. Este fenómeno se conoce como
amplificación. No obstante, la amplificación depende mucho, a su vez, del contraste de viscosidades,
debido a que entran en competencia dos mecanismos que pueden acomodar el acortamiento del lecho
competente: la rotación de los flancos que tiende a producir amplificación, y  el engrosamiento de
la capa, que  no favorece la amplificación. La Fig. 6-46  muestra dos casos bastante extremos. Arriba,
el contraste es fuerte, la longitud de onda inicial es grande y la amplificación es muy intensa y no va
acompañada de cambios notables en el espesor de la capa, dando lugar a elásticas en el estadio final.
Debajo, el contraste es débil, la longitud de onda inicial pequeña y la amplificación también, resolviéndose
el acortamiento paralelo a la capa a base de aumentar el espesor de la misma. W en la figura representa
la longitud de onda en un estadio cualquiera del desarrollo de los pliegues, Wi la longitud de onda inicial

Figura 6-47-  Distribución de la deformación en un lecho plegado por deformación tangencial longitudinal (arriba) y
las diferentes estructuras que pueden formarse a ambos lados de la superficie neutra.
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y Wa la longitud medida a lo largo de la capa entre dos puntos equivalentes, p. ej., dos charnelas antiformes.
En el centro se muestran, en negro, las distintas formas de los pliegues finales que pueden obtenerse con
diferentes viscosidades, decrecientes de  µ1 a µ5. Si las viscosidades de la capa y de la matriz fueran
iguales, no se formarían pliegues.

En la Fig.6-46  se han representado, además, las elipses de deformación (de la mitad de la capa
competente hacia arriba) y sus planos de máximo aplastamiento (de la mitad para abajo). El hecho de
que las circunferencias iniciales (el estadio inicial no se ha dibujado) se transformen en elipses incluso
dentro del lecho competente, indica que éste sufre deformaciones internas. Existen dos modos básicos
de acomodar la deformación interna en los lechos competentes: por deformación tangencial longitudinal
y por flexofluencia. La deformación tangencial longitudinal consiste en que toda la deformación
interna se concentra en la charnela, por lo que también se llama deformación de charnela. La parte
externa o extradós de cada charnela sufre estiramiento paralelo a la capa y la parte interna o intradós
sufre acortamiento paralelo a la capa, como se muestra por las elipses de deformación de la Fig.6-47 A.
La deformación es más intensa cerca de los márgenes de la capa y decrece hacia el centro hasta una
superficie, denominada superficie neutra, en la cual no se ha producido elongación alguna. El nombre
del mecanismo viene de que la deformación es tangencial, es decir, paralela a la capa arqueada, bien sea
por alargamiento o bien por acortamiento en esa dirección.

La deformación interna en esas zonas puede producir estructuras asociadas al pliegue, como las
mostradas en la Fig.6-47, debajo. En B, el comportamiento es dúctil y se han desarrollado clivajes,
paralelo a la capa en el extradós y perpendicular en el intradós. En C y D el comportamiento es frágil,

Figura 6-48- Dos posibilidades de evolución de la superficie neutra: estable (izquierda) y variable (derecha).
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habiéndose desarrollado grietas de tensión (C) y fracturas de cizalla (D) que son normales en el extradós
e inversas en el intradós. Varios de estos tipos de estructuras pueden aparecer juntos. Como puede
apreciarse en la Fig.6-48, la superficie neutra no siempre es estable, sino que lo normal es que emigre a
lo ancho de la capa durante el proceso de plegamiento. Puede hablarse de una superficie neutra infinitesimal
y de una superficie neutra finita, que sería la que no tiene deformación finita, aunque es posible que
primero sufriera acortamiento y luego una elongación de la misma magnitud.

La flexofluencia consiste en que los flancos del pliegue se deforman por un mecanismo de
cizallamiento simple actuando paralelamente a los límites de la capa. Por eso, este mecanismo se denomina
también deformación de flanco  y cizallamiento paralelo a las capas. La Fig.6-49 muestra la
disposición de las elipses de deformación y la Fig.6-50 las principales estructuras que pueden generarse.
A la izquierda se ha dibujado el resultado de un experimento con una capa de arcilla húmeda plegada en
la que se pintaron unas rayas verticales como referencia. Se generaron dos sistemas de fracturas
conjugadas, de los cuales uno es paralelo a los límites de la capa y otro fuertemente oblicuo. Si se
hubiera tratado de una capa o un paquete sedimentario real, probablemente se hubieran producido las
fracturas paralelas según discontinuidades estratigráficas, tales como límites entre láminas o capas, que
habrían sufrido deslizamiento unas sobre otras, un fenómeno conocido como flexodeslizamiento.  A la
derecha, puede observarse el desarrollo de grietas de tensión sigmoidales causado por el cizallamiento
simple, y también de un clivaje en los flancos. Los dos mecanismos descritos, deformación tangencial
longitudinal y flexofluencia, actúan a menudo combinados, formándose estructuras tanto en los flancos
como en las charnelas de los pliegues en las capas competentes.

Figura 6-49-  Distribución de la deformación en un lecho plegado por flexofluencia o cizallamiento paralelo a la capa.
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En los casos mencionados hasta ahora, el esfuerzo mayor actuaba paralelamente a las capas. En
estas condiciones, los pliegues que se desarrollan son simétricos y tienen su plano axial perpendicular a
la orientación inicial de la capa y al esfuerzo mayor. Sin embargo, si el esfuerzo mayor era oblicuo a la
capa (Fig.6-51), los pliegues que se desarrollan
son asimétricos y sus planos axiales oblicuos al
esfuerzo mayor, aunque se acercan a la
perpendicularidad con él a medida que aumenta
el acortamiento. No obstante, la oblicuidad
máxima de las capas con respecto al esfuerzo
mayor es de unos 20° para que se formen pliegues.
Si la oblicuidad es mayor, incluso aunque las capas
estén dentro del campo de acortamiento del
elipsoide de deformación, no se pliegan, sino que
se reorientan hacia la dirección del esfuerzo
menor.

Conviene resaltar que tanto la longitud de
onda inicial como la amplitud de los pliegues que
se desarrollan por buckling dependen sobre todo
del espesor y de la viscosidad de la capa plegada,
siendo mayor cuanto mayores sean estos
parámetros. La Fig.6-52 muestra varios casos con
una y varias capas competentes de igual viscosidad

Figura 6-50-  Estructuras desarrolladas por flexofluencia. A la izquierda, fracturas de cizalla. A la derecha, grietas de
tensión sigmoidales y, en la parte inferior esquistosidad.

Figura 6-51-  Relación del palano axial de pliegues
desarrollados por buckling o pandeo con la orientación
inicial de las capas en relación con la dirección de máximo
acortamiento.
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(en negro) y de diferentes espesores, pudiendo observarse
la proporcionalidad entre espesor y longitud de onda. La
Fig.6-53 muestra lechos de diferente viscosidad y los tipos
de pliegues desarrollados. Cuando el contraste de
viscosidades es pequeño (µ1/µ2 apróximadamente igual a 10),
se producen a veces unos tipos especiales de pliegues
menores que se denominan “mullions”. Los mullions son
pliegues como los de la Fig.6-46, debajo, que se forman en
capas que sufren acortamiento fuerte y engrosamiento. Las
superficies plegadas consisten en una alternacia de lóbulos
redondeados y cúspides agudas, por lo que se denominan
también pliegues cuspado-lobados (“cuspate-lobate
folds”). Allí donde una capa incompetente penetra, por así
decirlo, en unaa capa competente, se forman cúspides y
donde sucede lo contrario, lóbulos. Los lóbulos son, por
tanto, siempre el extradós de capas competentes y las
cúspides el intradós. La denominación proviene de las
columnas de las ventanas y el interior de las iglesias góticas,
llamadas mullions (Fig.6-54). Estas estructuras pueden
desarrollarse en lechos relativamente delgados, cuyo espesor
después de la deformación es aproximadamente la mitad de
la longitud de onda final de los pliegues (Figs.6-46  y 6-54).
En capas más gruesas, también se desarrollan, tanto a techo
como a muro, pero, en ese caso, los pliegues de una y otra
parte no están relacionados. La Fig.6-55 muestra
afloramientos con mullions desarrollados en el techo de una
capa de arenisca. Como puede apreciarse, son un tipo de
estructuras lineares, no muy penetrativas, que son  paralelas
a los ejes de los pliegues mayores.Figura 6-52-  Distintas asociaciones de pliegues

desarrollados por buckling en varios lechos de

diferente
espesor.

Figura 6-54-  los mullions de las ventanas góticas (izquierda) y perfil de
un pliegue de tipo mullion en una capa competente con poco contraste
de la matriz (derecha).
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Figura 6-53-  Distintas geometrías de pliegues
desarrollados en capas de distintas viscosidades
y espesores. por orden decreciente las
viscosidades son 4, 2, 3, 5, 1, siendo esta última
igual a la de la matriz.

Figura 6-55-  Ejemplos de mullions en la superficie de estartificación de una arenisca.

Figura 6-56- Pliegues
ptigmáticos en una
vena granítica.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-238-

 Cuando el contraste de viscosidades es grande (µ1/µ2  del orden de varias de decenas a más de
cien), se pueden producir unos tipos especiales de pliegues menores que muestran una gran amplificación
y muy poco engrosamiento de la capa y que a menudo tienen geometría de elásticas (Fig.6-46, arriba).
Cuando estos pliegues se desarrollan en venas cuarzo-feldespáticas o en filones graníticos se denominan
pliegues ptigmáticos (Fig.6-56). El nombre deriva del griego ptygma, que significa “lo que está plegado”.

En venas de cuarzo son frecuentes otro tipo de estructuras denominadas “rods” (varillas) o
“rodding”, porque son como varillas muy largas y paralelas que constituyen un tipo de estructura linear.
Estas estructuras se forman por plegamiento del cuarzo, que se comporta como la capa competente,
seguido por una importante deformación dúctil que incluye el boudinage de los flancos de los pliegues y
el estiramiento paralelamente al eje de los mismos. Las varillas son charnelas o fragmentos de flancos
estirados. La Fig.6-57  muestra, a la izquierda, el perfil típico de los pliegues boudinados y, a la derecha,
un esquema tridimensional en el que se ven los pliegues y la continuación de sus flancos en la tercera
dimensión como varillas o láminas. Los rods pueden darse también en otros tipos de materiales y tener

Figura 6-57-  Rods o varillas desarrollados en venas de cuarzo plegadas, esturadas y boudinadas.

Figura 6-58- Relación entre el espesor relativo de las capas competentes e incompetentes y la geometría de los
pliegues.
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otros orígenes. P. ej., en un conglomerado de cantos de cuarzo que esté muy estirado en una dirección,
los cantos se transforman en varillas muy largas. En todos los casos, no obstante, se necesita una gran
deformación dúctil, con un elipsoide finito de tipo prolato o alargado para que se formen.

6.2.3.2- PLEGAMIENTO DE UN CONJUNTO DE CAPAS

Cuando existen varias capas de distintos espesores y competencias, los pliegues generados no
sólo dependen del espesor y viscosidad de cada capa, sino también de la distribución de las mismas. En
condiciones como las de la Fig.6-52 C, con lechos competentes de espesor y viscosidad constante

Figura 6-59- Geometría de los pliegues desarrollados con bajos contrastes de viscosidad y contrastes de espesores
alto, medio y bajo. A la izquierda se muestran los pliegues iniciales y a la derecha después de un aplastamiento
consierable. Obsérvese que, para el mismo contraste de competencia, pueden desarrollarse mullions (arriba), pliegues
similares (centro) y engrosamiento de las capas sin pliegues (debajo).
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separados por lechos incompetentes delgados se desarrollan pliegues armónicos, muy regulares y con
superficies axiales muy continuas. La longitud de onda dominante depende del número de lechos
competentes (n) y, si existiera una lubrificación perfecta entre los lechos, vendría dada por la fórmula:

λd = 2πd   (n µ1/6 µ2 )1/3

 Aunque esa última condición es poco realista, la ecuación indica que el número de lechos condiciona
la geometría de los pliegues, siendo la longitud de onda mayor cuanto mayor sea el número de capas
competentes afectadas.

Figura 6-60- Pliegues desarrollados con altos contrastes de viscosidad y diferentes contrastes de espesor. Los tipos
del centro y debajo son angulares.
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Cuando las capas competentes están muy separadas y, sobre todo, si son de espesor o viscosidad
diferente, cada una desarrolla su propia longitud de onda dominante, dando lugar a lo que se conoce
como pliegues disarmónicos (Fig.6-52 B). Cuando los espesores varían pero las capas más finas no
están muy separadas de las más gruesas, se desarrollan pliegues poliarmónicos (Fig.6-52 D) en los
cuales las capas finas desarrollan su propia longitud de onda pero, además, se adaptan a la longitud de
onda impuesta por las más gruesas o por la multicapa en su conjunto. Este es el origen de los pliegues de
distintos órdenes de magnitud: las capas más gruesas y competentes determinan la longitud de onda y
amplitud de los pliegues mayores o de primer orden. Los órdenes sucesivos se forman en capas más
finas que desarrollan sus propias longitudes dominantes.

La configuración de la multicapa no sólo determina las longitudes de onda, sino también la forma
de los pliegues. En la Fig.6-58 puede verse que según la relación entre el espesor de los lechos competentes
e incompetentes (n = d1/d2) se desarrollan elásticas (A), pliegues sinusoidales  (B y C) o pliegues angulares
(D). La Fig.6-59  muestra 3 casos con el contraste de viscosidad bajo y el de espesor alto (A), medio
(B) y bajo (C). En C no se forman pliegues apreciables. La Fig.6-60  muestra 3 casos con el contraste
de viscosidad alto y el de espesor alto (D), medio (E) y bajo (F). Cuando los lechos incompetentes son
muy delgados, los pliegues se forman inicialmente sinusoidales pero, en seguida, evolucionan a pliegues
angulares de tipo chevron (E) o a kink-band conjugados que  adquieren geometría chevron si el
acortamiento continúa (F. Ver también la Fig.6-61). La Fig.6-62 muestra un caso como este último en un

Figura 6-61- Evolución de un conjuntode pliegues angulares desde kink.bands conjugados a chevrons.
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Figura 6-62- Experimento de buckling con tarjetas de cartón. Se desarrollan pliegues angulares de tipo kink-band
que, a medida que el acortamiento aumenta, van evolucionando hacia chevrons.
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experimento con tarjetas de cartulina sometidas a
compresión paralela a las mismas. En el estadio 2
los pliegues se acaban de iniciar y, aunque de perfil
curvo, están evolucionando a angulares. En 4 y 5 se
aprecian dos familias de kinks conjugados y en 7 y 8
la transformación de los kinks a chevrons.

Al producirse los pliegues en las capas
competentes, las incompetentes que se encuentran
intercaladas entre ellas se ven forzadas a adaptarse

a la forma cambiante de las otras. Al principio, las
competentes transmiten esfuerzos aproximadamente perpendiculares a las superficies de estratificación,
por lo que las incompetentes se deforman por combadura o bending. Sin embargo, cuando los pliegues
se amplifican, se produce un desplazamiento general relativo entre capas competentes contiguas, lo cual
induce un cizallamiento de las incompetentes paralelamente a los límites de capa (Fig.6-63 A y C). Si en
las capas incompetentes existían intercalaciones más viscosas que habían desarrollado pliegues menores,
como los de la Fig.6-52 D, estos serán cizallados,
con lo cual su asimetría se verá exagerada en los
flancos (Fig.6-63  C). Esta es la razón de que los
pliegues menores sean asimétricos en los flancos
incluso cuando los pliegues mayores son simétricos,
lo que permite deducir la geometría de los pliegues
mayores.

Cuando no hay niveles incompetentes entre
las capas competentes, éstas deslizan directamente
unas sobre otras durante la flexión (Fig.6-63 B). Este
es el proceso denominado flexodeslizamiento, que
produce en las superficies de estratificación
estructuras similares a las de las fallas, esencialmente

Figura 6-63- Cizallamiento simple de las capas incompetentes en los flancos (A y C) y flexodeslizamiento entre capas
componentes adyacentes (B).

Figura 6-64- Estrías producidas por flexodeslizamiento

Figura 6-65- Desarrollo de clivaje en un pliegue formado
por una capa competente (arriba) y otra incompetente
(debajo). f.n.p. son los puntos sin deformación finita,
llamados neutros.
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estrías y fibras (Fig.6-64), que son más largas en la parte media de los flancos y no se forman en la zona
de charnela.

6.3.3 LOS PLIEGUES Y SU RELACIÓN CON EL CLIVAJE

Los pliegues formados en condiciones que favorecen la deformación dúctil acomodan la
deformación interna desarrollando algún tipo de clivaje. La Fig.6-65 muestra una capa competente
encima de una incompetente y ambas plegadas. A la izquierda se han dibujado las elipses de deformación
interna en varios puntos de ambas capas y a la derecha la orientación del clivaje que puede desarrollarse.
En la capa competente, la deformación es una combinación de deformación tangencial longitudinal y de
flexofluencia. En la incompetente, la deformación ha sido causada esencialmente por cizallamiento simple.
Puede observarse que la traza del clivaje es curva en ambos lechos y, además, que se produce un

Figura 6-66- Pliegues desarrollados en capas competentes (clase 1C) e incompetentes (clases 2 y 3) y disposición del
clivaje asociado.
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cambio fuerte en su inclinación al pasar de uno a otro. Este fenómeno, conocido como refracción del
clivaje, se debe a los diferentes mecanismos de deformación en uno y otro lecho, que dan lugar a
diferentes intensidades de deformación interna.

La formación de clivaje está favorecida por el acortamiento, de modo que cuanto mayor sea éste,
mas intensamente se habrá desarrollado aquel. En una alternancia, los pliegues que se forman en las
capas competentes tienden a ser paralelos (clase 1B de la clasificación de Ramsay) cuando el contraste
de competencias es grande, pero si no es tan grande, sufren un cierto engrosamiento en las charnelas y
un adelgazamiento en los flancos, pasando a ser de la clase 1C. No obstante, suelen mantener su curvatura
externa menor que la interna. Los pliegues en los niveles incompetentes suelen ser de la clase 3 pues
su extradós  coincide con el intradós de un nivel competente, que suele tener una curvatura cerrada,

mientras que su intradós coincide con el extradós de una capa
competente, que suele tener su curvatura más abierta (Fig.6-
66). Por tanto, su curvatura externa es mayor que la interna.
Si se ha desarrollado un clivaje penetrativo, éste se refractará al
pasar de unas capas a otras y en las charnelas dará unas figuras
convergentes o divergentes. En las capas competentes se
producen los llamados abanicos de esquistosidad (“fanning”),
convergentes hacia el intradós, mientras que en las incompetentes
se producen los llamados embudos de esquistosidad
(“antifanning”), divergentes hacia el intradós.

Si se desarrolan pliegues dentro de capas incompetentes gruesas, debido esencialmente a la
combadura impuesta por las competentes, éstos tienden a ser de la clase 2 y el clivaje en ellos no suele
mostrar refracciones (Fig.6-66). Por otra parte,  al aumentar el aplastamiento, incluso los pliegues
desarrollados en alternancias tienden a ser similares. De hecho, este el el origen de la mayor parte de los
pliegues similares (sensu lato): el aplastamiento más o menos homogéneo de pliegues de las clases 1C y
3. Al producirse el acortamiento perpendicularmente al plano axial, las curvaturas más abiertas se cierran

Figura 6-67- Abanico convergente y embudo
o abanico divergente en capas competentes
e incompetentes respectivamente.

Figura 6-68- Patrones de clivaje en la charnela de pliegues con distintos grados de engrosamiento de la capa
competente (a puntos).
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más rápidamente que las que ya eran cerradas. Por
eso, las diferencias entre las curvaturas del extradós y
del intradós en cada capa, sea ésta competente o
incompetente, tienden a desaparecer. Un pliegue de la
clase 1 C ó 3 que se aplaste, siempre sigue siendo de
esa clase, pero se proyectaría en el gráfico t’α - α
más cerca de la línea correspondiente a la clase 2. La
evolución de pliegues paralelos  y de clase 3 a similares
puede verse comparando los dos dibujos centrales de
la Fig.6-59  y los dos superiores de la Fig.6-60. Como
el aplastamiento y el clivaje están muy ligados, los
pliegues similares suelen tener un clivaje muy bien
desarrollado y, además, muy paralelo al plano axial, es
decir, con refracciones pequeñas o inapreciables.

La Fig.6-67  muestra un abanico convergente, típico de una capa competente, y otro divergente,
o embudo, típico de una capa incompetente. En la Fig.6-68  pueden verse los distintos patrones de
clivaje que se desarrollan en las zonas de charnela según la proporción de engrosamiento de la capa
producido por acortamiento paralelo a la misma. A la izquierda, no se produjo engrosamiento, el pliegue
es estrictamente paralelo y la deformación tangencial longitudinal en la charnela es tan acusada que llega
a producir clivajes que dan la vuelta en la misma, tanto en la capa competente como en la incompetente.
Además, se ha desarrollado un embudo muy espectacular en esta última. Hacia la derecha de la figura,
el engrosamiento va siendo cada vez mayor, se produce un aplastamiento paralelo al plano axial del
pliegue, el cual desarrolla un clivaje cada vez más penetrativo y cada vez más paralelo al plano axial, y el
pliegue tiene una geometría de la clase 1 C que, hacia la derecha, cada vez se aproxima más a una
geometría similar (clase 2).

En los flancos, el clivaje es oblicuo a la estratificación, más en las capas competentes que en las
incompetentes (Fig.6-66) y, además, la deformación interna es mayor en estas últimas. Sin embargo,
existe compatibilidad en la deformación de ambos lechos, como se ve en la Fig.6-69: los elipsoides en la
capa competente (punteada) son menos aplastados y más oblicuos a la estratificación que los de la capa

Figura 6-69- Relaciones entre los elipsoides de
deformación de capas competentes e incompetentes
en el caso de refracción del clivaje.

Figura 6-70- Refracción del clivaje en una capa competente homogénea (A) y en una capa con granoselección (B)..
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incompetente, pero la sección elíptica de ambos elipsoides sobre el plano de estratificación es exactamente
igual. La refracción del clivaje es muy neta cuando el contraste de competencias es fuerte. En los casos
en que se produce un cambio gradual en el contraste, como cuando
una capa tiene granoselección, puede producirse refracción dentro
de la misma capa, como en el caso de la Fig.6-70  a la derecha.
La capa competente es una arenisca con granoselección que, hacia
el techo, es de grano cada vez más fino y, por tanto, menos
competente. El clivaje se va refractando dentro de la misma capa
y atraviesa su techo sin refracción alguna.

Pese a las refracciones, puede decirse que el clivaje es
estadísticamente paralelo a la superficie axial de los pliegues
(Figs.6-66, 6-67 y 6-68), por lo que a menudo se habla de clivaje
o esquistosidad de plano axial. Esto resulta de gran utilidad a la
hora de establecer la geometría de las estructuras de una región
plegada en condiciones dúctiles, sobre todo si los pliegues son
tumbados o recumbentes, es decir, si han desarrollado flancos

Figura 6-71- Relaciones entre el clivaje y la estratificación en un pliegue tumbado.

Figura 6-72- Deducción de la geometría de un pliegue isoclinal a partir de
criterios tectónicos de polaridad. No puede ser un antiforme (B) porque en
ese caso el clivaje cortaría dos veces a cada capa y lo mismo haría la
prolongación de las superfícies axiales de los pliegues menore. En el caso
de un sinforme, el clivaje no tiene que cortar dos veces a cada capa siempre
que se refracte fuertemente.
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inversos. Si la región ha sido afectada por una sóla fase de deformación, que ha dado lugar a pliegues
volcados o acostados y clivaje, las relaciones entre ambas estructuras pueden verse en la Fig.6-71: el
clivaje en los flancos buza siempre hacia el mismo lado que la estratificación, más en los flancos
normales y menos en los flancos inversos. En las zonas charnela, el clivaje buza en sentido contrario
a la estratificación, siendo ambas superficies aproximadamente perpendiculares. Con estos criterios,
uno siempre sabe si se halla en un flanco normal, uno inverso o una zona de charnela. Son, por tanto,
criterios de polaridad tectónicos, al igual que los pliegues menores asimétricos descritos más arriba.

Un criterio fundamental para reconstruir pliegues a partir de criterios tectónicos es que el clivaje
de la primera fase de deformación o la prolongación del plano axial de los pliegues menores de la misma,
nunca pueden cortar dos veces a la misma capa. En la Fig.6-72 A se ha dibujado una capa repetida,
correspondiente a los dos flancos de un pliegue isoclinal, que contiene pliegues menores asimétricos y
clivaje. El pliegue no puede ser un antiforme pues la prolongación del clivaje o los planos axiales de los
pliegues menores cortarían a la capa dos veces (Fig.6-72 B). Por tanto tiene que ser un sinforme (Fig. 6-
72 C).

Si los pliegues con clivaje de plano axial han sido doblados por una fase posterior de plegamiento,
como en la Fig.6-73, suele haber partes en las que el plano axial sigue buzando en el mismo sentido que
originalmente (derecha), aunque más o menos que al principio, y otras que ahora buzan en sentido
contrario (izquierda). En estas últimas zonas se dice que el pliegue ha basculado. A la derecha, el pliegue
muestra relaciones como las de la Fig.6-73, con el clivaje buzando (hacia la derecha) más que la
estratificación en el flanco normal y menos en el inverso. A la izquierda, en cambio, las relaciones se han
invertido: en el flanco normal basculado, el clivaje buza (hacia la izquierda) menos que la estratificación
y en el flanco inverso basculado el clivaje buza más que la estratificación. Obsérvese que si no fuera
por la existencia de criterios de polaridad estratigráficos no podríamos saber, en principio, si el pliegue
de la Fig.6-73 es un anticlinal o un sinclinal. La existencia de estos criterios nos indica, no sólo que es un

Figura 6-73- Relaciones entre el clivaje y la estratificación en un pliegue recumbente replegado.
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anticlinal, sino que el “facing” del pliegue es hacia la izquierda. Pero el facing de los pliegues tumbados
de una fase coincide con la vergencia de los pliegues de primer orden de esa fase, también
llamada vergencia regional.

Por tanto, de un simple flanco de un
pliegue, sea o no basculado, que contenga
criterios de polaridad estratigráficos y
tectónicos, nos puede dar la vergencia de los
pliegues mayores regionales: los criterios
estratigráficos nos dicen si el flanco es normal
o inverso y los tectónicos hacia donde se
cierran las charnelas anticlinales y sinclinales.
Si la vergencia regional es conocida, entonces
los criterios tectónicos o los estratigráficos
son suficientes para reconstruir los pliegues.
Dicho de otra forma, existen tres variables:
la vergencia regional, la polaridad
estratigráfica y la polaridad tectónica.
Basta con dos de ellas para conocer la

tercera. La Fig.6-74 muestra dos casos con vergencias regionales opuestas. En el caso de la izquierda,
p. ej., si estamos en un afloramiento como el más bajo de los señalados con un círculo, con pliegues de
asimetría Z y clivaje buzando más que la envolvente de la estratificación (polaridad tectónica), los criterios
tectónicos nos indican que hacia la izquierda debe de haber un sinforme. Si sabemos que la vergencia

Figura 6-74- Dos casos en los que puede comprobarse que conociendo dos de las tres variables, vergencia regional,
polaridad estratigráfica y polaridad tectónica, puede deducirse la tercera. Las flechas pequeñas señalan el muro de
la capa de arenisca.

Figura 6-75- Interferencia de plegamiento de tipo 3 de Ramsay
mostrando las relaciones entre dos clivajes desarrollados en dos
flancos de un pliegue de la segunda fase.
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regional es hacia la derecha, las capas más modernas están hacia la derecha y, por tanto, estamos en un
flanco normal. Si, en cambio, sabemos que estamos en un flanco normal, deducimos que el “facing” es
hacia la derecha y, por tanto, también la vergencia regional. Se deja al lector el razonamiento
correspondiente al dibujo de la derecha, que corresponde a pliegues basculados.

Cuando hay varias fases que dan lugar a clivajes, pueden utilizarse las relaciones de cada clivaje
con el anterior para deducir la geometría de los pliegues contemporáneos, aunque con varias fases la
estructura puede llegar a ser sumamente compleja y difícil de elucidar. La Fig.6-75  muestra el caso
sencillo de dos fases de plegamiento con sus respectivos clivajes. La segunda fase consiste en pliegues
verticales que doblan a los de la primera, recumbentes, dando una interferencia del tipo 3 de Ramsay “en

gancho”. El primer clivaje era de tipo pizarroso y el segundo es de crenulación. La asimetría de los
micropliegues de la crenulación cambia de un flanco a otro de los segundos pliegues, lo que permite
saber, en el afloramiento, en qué tipo de flanco de la segunda fase nos encontramos.

6.4-BOUDINAGE

Los “boudins” son estructuras producidas por extensión de capas o niveles competentes en las
cuales éstas se han separado total o parcialmente en fragmentos. La palabra, de origen francés, significa
literalmente morcilla y describe perfectamente las formas que a menudo exhiben en perfil estas estructuras.
Por “boudinage” se entiende el proceso que genera boudins. La Fig.6-76 muestra algunos tipos de

Figura 6-76- Elementos geométricos de los boudins.
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boudins y sus principales elementos. Se llama cuello (“neck”) a la zona, vista en sección, en que las
capas se adelgazan y por las cuales a menudo se han roto. Esta zona se sigue en cada boudin por las
llamadas líneas de cuello (“necklines”). Para cada boudin se define anchura (“width”) como la distancia
entre dos líneas de cuello medida sobre el techo o muro de la capa, espesor (“thickness”), como el
espesor de la capa boudinada, longitud (“length”) como la longitud de las líneas de cuello. Separación
(“separation” o “gap”) es la distancia entre dos líneas de cuello medida entre dos fragmentos separados
pero adyacentes.

Figura 6-77- Pliegues de cicariz y pliegues menores asociados (izquierda) y venas inter-boudins (derecha).

Figura 6-78- Boudins rectangulares (A), con forma de barril (B), lenticulares con reentrante (C) y de tipo pinch and
swell (D),
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La parte que queda entre dos boudins se llama cicatriz (“scar”). Cuando los boudines se separan,
el espacio entre ellos puede ser ocupado por las capas incompetentes a ambos lados de la capa boudinada,
que se introducen en ella formando los llamados pliegues de cicatriz (“scar-folds”). A veces, el
cizallamiento producido al ocupar la cicatriz genera pequeños pliegues, que pueden ser simétricos o
asimétricos (Fig.6-77). Una parte del espacio entre los boudins, sobre todo al principio de la separación,
puede ser rellenado por material de precipitación química, formando la llamada vena interboudins
(Fig.6-77, dcha.). A veces se forman grietas o venas que no llegan a atravesar la capa competente y, por

tanto, no llegan a individualizar boudins. Quedan entonces
formando las llamadas grietas o venas intraboudin, de
las que pueden verse algunas en la Fig.6-78  A y B.

Las formas de los boudins son variadas. Vistos en
perfil, a veces son rectangulares (Figs.6-76 B y 6-78 A),
pero comúnmente tienen sus bordes algo redondeados en
la zona de cuello, adquiriendo forma de barril (Figs.6-76
A y 6-77, dcha.). Si los bordes son deformados dúctilmente,
las primitivas fracturas que originaron los boudins se cierran
sobre sí mismas, dando lugar a formas lenticulares (Fig.6-

78 C). Al cerrarse, forman lo que se llama el reentrante, que puede incluir y preservar parte de la vena
interboudins deformada (Fig.6-76 C) y, a veces, incluso boudinada ella misma. No todos los boudins
lenticulares tienen reentrante, sino que los hay como los de la izquierda de la Fig.6-77. Los boudins
lenticulares de este último tipo van a menudo asociados a estructuras en las que la capa competente se ha
adelgazado pero no ha llegado a separarse, como las de la Fig.6-78 D. Estas estructuras se denominan
“pinch and swell”, que significa algo así como pellizcar y engrosar. En castellano se ha usado el término
de boudinage sigmoidal para estas estructuras.

Los boudins se forman por extensión de las capas o filones. Cuando en un paquete existen capas
más competentes que otras y todas están sometidas a extensión, las menos competentes pueden extenderse
dúctilmente, pero las más competentes no siempre pueden hacerlo o, al menos, no a la misma velocidad.

Figura 6-79- Boudins lenticulares en escalón.

Figura 6-80- Desarrollo y evolución de boudins de
distintos tipos según el contraste de viscosidades.
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Esto hace que las incompetentes ejerzan unos esfuerzos sobre las competentes que pueden acabar
rompiéndolas (Fig.6-79) o adelgazándolas en determinadas zonas, que suelen estar espaciadas de forma
periódica. De hecho, la forma de los boudins depende del contraste de competencias o, más exactamente,
de viscosidades, entre las capas. La Fig.6-80 muestra tres capas de viscosidad decreciente hacia la
derecha ( µa> µb> µc> µd , siendo µd la viscosidad de la matriz). Con altos contrastes de viscosidad se
forman boudines rectangulares que evolucionan hacia formas de barril. Con contrastes medios se forman
barriles que pasan a lenticulares con reentrante. Con bajos contrastes se forman boudins lenticulares sin

Figura 6-81- Boudins simétricos (arriba) y boudins “en escalón” (debajo). Estos últimos se han formado por
estiramiento oblicuo a las capas.

Figura 6-82- Los tres campos posibles de la elipse de deformación en el plano de la estratificación (izquierda) y las
estructuras que pueden formarse en las capas competentes.
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reentrante y de tipo “pinch and swell” y si el contraste es muy bajo no se forman boudins. Salvo en el
caso de tipo “pinch and swell”, los boudines son, estrictamente hablando, estructuras frágiles o frágil-
dúctiles, puesto que se forman por rotura de las capas. No obstante, se suelen incluir dentro de los
comportamientos dúctiles porque se forman en rocas que, en su mayor parte, se están deformando
dúctilmente.

Las capas tienen que estar orientadas de forma que caigan dentro del campo de estiramiento para
que se formen boudins. Normalmente, la extensión se produce en la dirección del eje mayor del elipsoide
de deformación finita. Si las capas están paralelas a él, se forman boudins simétricos, pero si están
oblicuas, aunque próximas, los boudins se disponen escalonados, como en el caso de la Fig.6-81,
abajo. El eje mayor es horizontal en los dos casos. Boudines escalonados pueden verse también en la
Fig. 6-79. Si el elipsoide de deformación es tal que se ha producido una extensión considerable según
dos de los ejes pincipales, el mayor y el intermedio, pueden formarse varios sistemas de boudins que se
cruzan. Esta estructura se conoce como boudins en tableta de chocolate (Fig.6-82, a la dcha.,  A y
B).

En realidad, los tipos de
estructuras que pueden formarse en
capas competentes dependen de
cómo sea la elipse de deformación
finita en ellas. La elipse es la
intersección del elipsoide con las
capas y, por tanto, depende del tipo
de elipsoide tridimensional y,
también, de la orientación del mismo
con respecto a las capas. La parte

izquierda de la Fig.6-82 muestra un
gráfico con los distintos tipos de elipse posibles (línea gruesa) comparadas con la circunferencia inicial

Figura 6-83- Relaciones posibles de los boudins con los pliegues.

Figura 6-84- Pliegue con clivaje, mullions y  boudins.
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(línea fina). El eje mayor se proyecta en abscisas y el menor en ordenadas. Pueden separarse tres
campos en el gráficos, que corresponden a las tres posibles combinaciones de estructuras representadas
en la parte superior de la figura. En el campo 1 se ha producido extensión en todas las direcciones de la
capa, por lo que pueden desarrollarse boudins en tableta de chocolate. En el campo 2 se ha producido
extensión en una dirección principal y acortamiento en la perpendicular, por lo que pueden desarrollarse
pliegues y boudins perpendiculares. En el campo 3 se ha producido acortamiento en todas direcciones,
lo que puede conducir a la formación de pliegues superpuestos en “caja de huevos”, es decir, a dos
familias de pliegues superpuestos pero sincrónicos. Las curvas ∆A representan el incremento de área de
la elipse con respecto a la circunferencia inicial: 1 significa un incremento del 100%.

El plegamiento cambia la orientación de las capas, por lo que las que en un momento dado están
sometidas a acortamiento en una dirección y son plegadas, pueden encontrarse más adelante con una
orientación tal que caigan en el campo del alargamiento de la elipse de deformación y pasen a ser
boudinadas. En este caso pueden desarrollarse boudins cuya línea de cuello sea paralela al eje de los

Figura 6-85- Boudinage de la foliación desarrollado a partir de fracturas de tensión (izquierda) y de cizalla (derecha).
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pliegues (Fig.6-83 a). Si, además, se produjo estiramiento paralelo al eje, se pueden formar boudins en
tableta de chocolate (Fig.6-83 b). La Fig.6-84 muestra un caso típico de un pliegue con clivaje de plano
axial, mullions y boudins en el cual la lineación de intersección, los ejes de los mullions en la zona de
charnela y las líneas de cuello de los boudins en los flancos son todas paralelas entre sí.

En rocas sin contrastes de competencia fuertes pero con una anisotropía muy marcada, p. ej., una
foliación tectónica, pueden también desarrollarse boudins, si bien éstos son de un tipo especial denominado
boudinage de foliación. Esta estructura se desarrolla a partir de fracturas, bien de tensión, bien de
cizalla, y es frecuente en rocas de metamorfismo medio y, sobre todo, alto, tales como los gneises. La
Fig.6-85 muestra, arriba, las estructuras desarrolladas en ambos casos, pudiéndose apreciar cómo la
foliación ha girado dando estructuras parecidas a los boudins descritos previamente, sobre todo en el
caso de las fracturas de tensión (izda.). En negro, cuarzo de relleno de grietas o irregularidades. La
misma figura muestra, debajo, el proceso de creación y movimiento de las fracturas en los dos casos,
con la consiguiente rotación de la foliación. La fractura de la derecha se forma a unos 45° de la foliación
pero, después, sufre una rotación, aumentando el ángulo que forma con la dirección de máximo
acortamiento, que se supone vertical. Esta rotación es la que crea la curvatura de la foliación. Este tipo
de estructuras, aunque frágiles, son favorecidas por la elevada presión de fluidos que hay a grandes
profundidades y, por tanto, pueden desarrollarse en condiciones de P y T similares a las de la foliación
tectónica a la cual afectan.

También en rocas foliadas se da a veces otro tipo de boudinage, denominado boudinage interno,
que se produce por la actuación de pequeñas zonas de cizalla dúctiles conjugadas. La Fig.6-86, a la
izquierda, muestra dos de estas zonas de cizalla (ver apartado siguiente) afectando a una capa (punteada)
que resulta estrechada en la zona donde las cizalla se cortan. Cuando las cizallas son como las mostradas,
se llaman también kink-bands normales o kink-bands extensionales. Ello se debe a que, de hecho,

Figura 6-86- Desarrollo de boudinage interno por actuación de zonas de cizalla dúctiles conjugadas, del tipo que
también se denomina  kink-bands extensionales.
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son pliegues de flancos rectos que implican extensión paralela a la dirección de la foliación a la cual
afectan, es decir, vertical en este caso, a diferencia de los kink-bands comunes, llamados también
contracionales, que implican acortamiento paralelo a la foliación.

A la derecha, varias zonas de cizalla conjugadas crean un boudinage interno en una foliación
gnéisica previa, asociada a la cual se habían formado unos pliegues ptigmáticos en una vena granítica.

Los boudins son normalmente considerados estructuras menores. Debido a que normalmente
afectan a capas o filones, su espesor es el de éstos y su anchura es entre 2  y 10 veces mayor, por lo que
ráramente superan unos pocos metros y, más frecuentemente, se encuentran en el rango de unos pocos
centímetros o decímetros. No obstante, boudins de decenas de metros se dan a veces en capas
competentes muy gruesas y diques. Los mayores boudins encontrados, sin embargo, no son de los tipos
normales, con separación de las capas, sino del tipo boudinage interno. Estos boudins se han encontrado
sobre todo en áreas metamórficas de la corteza terrestre que fueron sometidas a extensión, llegando a
tener los boudins internos varios cientos de metros o incluso kilómetros de longitud.

6.5 -ZONAS DE CIZALLA DUCTIL

Las zonas de cizalla fueron definidas en el capítulo anterior como volúmenes de roca deformados
esencialmente por esfuerzos de cizalla y limitados por rocas que no sufrieron deformación contemporánea.
Cuando la deformación es de tipo dúctil, se efectúa mediante el mecanismo de cizallamiento simple, en
general heterogéneo. Este mecanismo permite que zonas muy deformadas dúctilmente se hallen junto a
otras no deformadas en absoluto, sin ningún tipo de discontinuidad entre ambas, por lo que se dice que
existe compatibilidad en la deformación entre zonas con diferentes intensidades de la deformación.

La Fig.6-87 muestra, a la izquierda, una zona de cizalla dúctil con deformación por cizallamiento
simple heterogéneo, con más intensidad en el centro y menos en los bordes; g es el valor de la cizalla y
la gráfica de la derecha es un perfil de intensidad del cizallamiento o perfil de cizallamiento a través de

Figura 6-87- Esquema de una zona de cizalla dúctil heterogénea y su perfil de cizallamaiento (izquierda) y compatibilidad
o incompatibilidad del cizallamiento simple con el cizallamiento puro cuando este último afecta a toda la zona
deformada o sólo a una parte (derecha).
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la zona. La deformación se visualiza por la forma de los elementos que eran originalmente cuadrados.
Los elementos de las filas superior e inferior no están deformados y no forman parte de la zona de cizalla
sino de sus paredes o labios. A la derecha de la Fig.6-87 se ha representado una columna de tres

elementos de los cuales el central se ha deformado sólo por cizallamiento simple (A) y por una combinación
de éste mecanismo y un cizallamiento puro consistente en un acortamiento vertical (B) y horizontal (C).
El elemento superior se ha deformado en B y C por acortamiento horizontal y vertical respectivamente y
el inferior no se ha deformado en absoluto. En B y C se aprecia que, si en la zona deformada por

cizallamiento simple (que es una deformación no
coaxial) actúa, además, una deformación coaxial
(como el cizallamiento puro), o bien las paredes se
deforman también (elementos superiores) o bien se
produce una discontinuidad (elementos inferiores).
En el primer caso existe compatibilidad y en el
segundo no.

La compatibibilidad entre áreas adyacentes
con intensidades diferentes de deformación puede
también deberse a cambios de volumen, como en el
caso de las filas centrales de elementos de la Fig.6-
88; D es la dilatación y la gráfica de la derecha es un
perfil de dilatación a través de la zona deformada.
La Fig.6-89 muestra varios casos posibles de bandas
con distintas deformaciones, pero todas compatibles,
combinando cizallamiento simple heterogéneo,
cizallamiento puro homogéneo y pérdida de volumen.
Sin embargo, muchas zonas de cizalla dúctil
compatibles tienen paredes sin deformación dúctil,
lo que elimina el cizallamiento puro como mecanismo
acompañante. Además, muchas tienen la mismaFigura 6-89- Varias combinaciones de tres mecanismos

de deformación interna: cizallamaiento simple
heterogéneo, cizallamaiento puro homogéneo y pérdida
de volumen.

Figura 6-88- Compatibilidad de la deformación por pérdida de volumen.
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densidad y composición química que su encajante,
lo que sugiere que tampoco han experimentado
cambios de volumen. Queda, por tanto, el
mecanismo de cizallamiento simple como el
causante en exclusiva de la deformación de estas
zonas.

La forma de las zonas de cizalla dúctil es
aproximadamente tabular y, a menudo, la
deformación heterogénea se distribuye de forma
que es más intensa en la parte central y decrece
progresivamente hacia los bordes. Un caso muy
normal es el representado en la Fig.6-87, a la
izquierda, en el cual el perfil de cizallamiento es aproximadamente simétrico. Las zonas de cizalla de este
tipo están representadas en la parte superior de la Fig.6-90. Sin embargo, hay zonas de cizalla ligeramente
curvas y, además, las bandas con distinta intensidad de la deformación tienen a menudo geometrías
curvadas (Fig.6-90, parte inferior), y no siempre muestran una disposición simétrica. En general, las
zonas de cizalla se van ensanchando a medida que se forman (Fig.6-91). La parte central representa la
zona que más tiempo ha estado deformándose, lo que es la causa de que suela ser la más deformada.

Figura 6-90- Zona de cizalla de geometría planar (A) y de
geometría curva (B).

Figura 6-91- Desarrollo progresivo de una zona de cizalla dúctil heterogénea.
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Las zonas de cizalla dúctiles son, desde un punto de vista cinemático, equivalentes a fallas, ya que
las paredes se desplazan una con respecto a otra. Puede haberlas, por tanto, normales, inversas y de
desgarre, así como combinaciones de esos tipos, exactamente igual que en el caso de las fallas. Sus
tamaños son extremadamente variados. Pueden tener anchuras que van desde décimas de milímetro
hasta varios kilómetros y longitudes desde milimétricas hasta de cientos o incluso algún millar de kilómetros.
Se forman a profundidades suficientes para que el comportamiento de las rocas sea dúctil. Las grandes
cizallas dúctiles suelen ser la prolongación en profundidad de grandes fallas o cizallas frágiles y, así, es
común que los desgarres, cabalgamientos y grandes despegues normales de la parte superior de la
corteza terrestre se continúen en sus partes media e inferior e, incluso, en el manto terrestre, por zonas de
cizalla dúctiles con el mismo tipo de movimiento. Las cizallas dúctiles son las estructuras que muestran
más deformación interna de entre todas las que pueden identificarse en la corteza terrestre.

Las cizallas dúctiles suelen formarse a 45° del esfuerzo principal mayor, es decir, según las superficies
de mayor esfuerzo de cizalla, salvo que las rocas contengan niveles más débiles orientados
convenientemente, en cuyo caso éstos pueden ser utilizados por la deformación de igual forma que en el
caso de las fallas. A veces se forman cizallas conjugadas, como en el caso del boudinage interno que
veíamos en el apartado anterior. Cuando esto sucede, se generan las cizallas  en dos familias conjugadas
perpendiculares entre sí (Fig.6-86, dcha.). No necesariamente se forman todas a la vez, por lo que es
probable que unas se encuentren desplazando a otras, como a la izquierda de la Fig.6-86. Además,
aunque se formen a 45° del esfuerzo mayor, como las condiciones son dúctiles, las cizallas tienden a girar
y ponerse más perpendiculares al esfuerzo mayor, de la misma forma que lo hace la fractura de la Fig.6-

85 (dcha.). El resultado es que, a menudo, las cizallas dúctiles conjugadas forman entre sí ángulos
diferentes de 90°, siendo la dirección de máximo acortamiento, que coincide con la del esfuerzo mayor,
la bisectriz del ángulo obtuso. Obsérvese que en este caso el criterio para deducir la direción de σ1 es
el contrario que en el caso de las fallas.

Figura 6-92- Elementos esenciales de un cizallamaiento simple.
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La Fig.6-92 muestra los elementos geométricos esenciales de una deformación por cizallamiento
simple. Si la deformación es únicamente por este mecanismo, el elipsoide de deformación es de tipo
intermedio y de “plane strain”, es decir, que en la dirección del eje Y no se produce elongación finita ni
infinitesimal. A mayor cizallamiento, más se aplasta la elipse de deformación en el plano de la sección
transversal a la zona (ver Fig.6-87 izda.), mayor es el eje X, menor el eje Z y menor el ángulo que forma
el plano XY con el plano de cizallamiento. El ángulo de cizalla es ψ, el valor de la cizalla es γ (= tg ψ) y
el ángulo que forma el plano de máximo aplastamiento (XY) del elipsoide finito con el plano de cizallamiento
es θ. El eje mayor de la elipse es X y el menor Z, estando el eje Y perpendicular al dibujo. Si la roca no
estaba deformada previamente, se formará un clivaje o foliación tectónica a un ángulo θ del plano de
cizallamiento, pues el clivaje es paralelo al plano de máximo aplastamiento. La relación entre ese ángulo
y el valor de la cizalla viene expresada por la ecuación:

tg 2θ = 2/γ  .

Por otra parte, los ejes mayor y menor del elipsoide de deformación pueden calcularse a partir de
las siguientes fórmulas, que dan sus elongaciones cuadráticas (λ = S2 = (1 + e)2):

λx = [γ2 + 2 + γ š( γ2 + 4)] / 2
λz = [γ2 + 2 - γ š( γ2 + 4)] / 2  .

Con el primer incremento infinitesimal de deformación, el plano de máximo aplastamiento está a
45° del plano de cizallamiento ( tg 2θ = 2/0 = ×; 2θ = 90°; θ = 45°), pero el aplastamiento es tan
pequeño que no se forma clivaje. El primer clivaje aparece aproximadamente cuando θ = 35 ° a 40°, es
decir, a unos 35° ó 40° y, cuanto más progresa la deformación, más intenso se hace y menor es el ángulo
que forma con el plano de cizallamiento. Para dar una idea de las relaciones entre ψ, γ, θ y el elipsoide de
deformación, se han calculado la relación entre los ejes mayor y menor (X/Z) del elipsoide y el ángulo
que forma su plano de máximo aplastamiento con el plano de cizallamiento (θ) para distintos valores de
la cizalla:

    γ  ψ     θ    X/Z
     1 45° 31’71°          2’62
     2 63’43° 22’50°          5’83
     5 78’69° 10’90°        26’96
   10 84’29°   5’65°      101’99
   20 87’14   2’85°      401’99
   50 88’85°   1’14°   2.501’99
100 89’42°   0’57° 10.001’99

Como puede observarse, para valores de la cizalla del orden de varias decenas, comunes en la
naturaleza, el clivaje o foliación se dispone prácticamente paralelo al plano de cizallamiento y el elipsoide
de deformación tiene un eje mayor varios miles de veces más grande que el eje menor (aproximadamente,
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la relación X/Z es casi igual al cuadrado del valor de γ para valores de éste parámetro superiores a 5).
Eso se traduce en el desarrollo de una foliación de intensidad excepcional, acompañada de una lineación
mineral igualmente fortísima. De hecho, las estructuras más características de las zonas de cizalla dúctiles
son una foliación y una lineación mineral y, si hay objetos pretectónicos, una lineación de estiramiento.

Para deformaciones grandes, la estructura planar que se forma es de
un tipo especial, debido a la extraordinaria cantidad de deformación
involucrada, y se denomina foliación milonítica. Esta estructura se
describirá en el capítulo siguiente al tratar de las milonitas, rocas formadas
por cizallamiento dúctil de gran intensidad.

La Fig.6-93 muestra una zona de cizalla con un gradiente de
deformación hacia el centro. En los bordes, donde la deformación es
de baja intensidad, el clivaje forma un ángulo grande con las paredes,
del orden de 40°, mientras que en el centro, la deformación es muy
fuerte y el clivaje está casi paralelo a los límites de la zona. Esta
disposición del clivaje se denomina sigmoidal y es típica de las zonas

de cizalla. La lineación está contenida en el plano de la foliación y es casi inapreciable en las zonas poco
deformadas, haciéndose muy patente hacia el centro. Esto es consecuencia de la forma del elipsoide de
deformación, habiéndose representado en la Fig.6-93  las elipses de deformación en uno de los planos
de la foliación. La Fig.6-94 representa una zona de cizalla con gradiente de deformación que aumenta
hacia abajo. Se ha representado la orientación del plano de máximo aplastamiento para distintos valores
de γ.

A menudo, existe una tendencia a suponer
que un clivaje o foliación se ha desarrollado por  un
esfuerzo compresivo que actúo perpendicularmente
a él sin variaciones importantes a lo largo del tiempo.
Mientras en el caso de una deformación de tipo
cizallamiento puro esto es razonable, en un
cizallamiento simple no lo es: si la deformación es
intensa, la foliación es casi paralela al plano de
cizallamiento, el cual está a unos 45° del

esfuerzo mayor si no ha sufrido ninguna rotación. Por eso, lo mejor es hablar de deformación y no de
esfuerzos cuando se trata de clivajes: la dirección de máximo acortamiento finito es normal al clivaje,
pero el esfuerzo mayor no necesariamente cumplió esa condición.

Si la zona de cizalla afecta a superficies preexistentes, éstas sufrirán una reorientación y, además,
estiramiento o acortamiento, según su orientación, lo que se traducirá en plegamiento o boudinage de las
mismas si corresponden a niveles con contrastes de competencia. La Fig.6-95 muestra tres marcadores
pasivos, p. ej. tres venas o filones con distintas orientaciones, afectados por una cizalla dúctil. Al principio,

Figura 6-93- Distribución de la
deformación en una zona de cizalla
dúctil. Obsérvese la disposición sig-
moidal del plano de máximo
acortamiento (trazos).

Figura 6-94- Orientación del plano de máximo
aplastamiento para distintos valores de la cizalla.
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X se alarga mientras que Y y Z se acortan. Más
adelante, el marcador Z pasa al campo del
alargamiento y, si la deformación continúa, incluso
el marcador Y se alargaría. La fórmula que relaciona
la orientación de un marcador pasivo antes y
después de la deformación con el valor de la cizalla
es (Fig.6-96):

cotg α’ = cotg α + γ .
Dado que fuera de la cizalla el marcador no

ha sido reorientado, tanto α como  α’  se conocen,
lo que puede servir para calcular γ. Es decir, tanto
los marcadores pasivos como la foliación
desarrollada por el cizallamiento simple pueden
utilizarse para calcular el valor de la cizalla (esta
última mediante la fórmula: tg 2θ = 2/γ).

Más problemático es cuando la roca ya tenía
una  foliación y ésta es reorientada, como en el caso
de la Fig.6-97 que representa un afloramiento
vertical de un granito con un dique de aplita. El
granito tenía una esquistosidad antes de ser afectado
por la zona de cizalla que hay en la parte superior
de la figura. Esta esquistosidad se comporta como

un marcador activo, ya que se orienta hasta casi paralelizarse con la cizalla pero, a la vez, se está
recreando, a base de deformación interna y recristalización de los minerales. La orientación de la foliación
en cada punto es una especie de compromiso entre la de la esquistosidad previa y la que se hubiera
formado si no hubiese ya una. El dique de aplita, en cambio, se comporta como un marcador pasivo y
simplemente se deforma. Claro que sus minerales se deforman y recristalizan y que adquiere una foliación,
pero sus bordes no se están recreando. Fuera de la cizalla, el dique buza más que la esquistosidad en el
granito. Si ambas estructuras se hubieran comportado pasivamente, la relación angular entre ellas se

Figura 6-95- Efectos del cizallamaiento sobre tres
marcadores orientados de manera diferente.

Figura 6-96- Cambio en la orientación de un marcador pasivoen un cizallamaiento simple.
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mantendrían dentro de la zona de cizalla, pese a que los ángulos habrían cambiado. Como la esquistosidad
es un marcador activo, las relaciones pueden cambiar y, de hecho, así ha sucedido en este caso: la
foliación buza más que el dique en la parte superior del afloramiento, dentro de la zona de cizalla. En

casos como este, la orientación de la foliación no puede usarse para determinar el valor de la cizalla.
El cizallamiento simple heterogéneo produce pliegues, que son de tipo similar sensu stricto. P. ej.,

los límites superior e inferior del rectángulo inicial de la Fig.6-91 se han plegado exactamente igual, y lo
mismo puede decirse de los dos bordes del dique aplítico de la Fig.6-97. Sin embargo no son estos
pliegues, formados por los marcadores pasivos entre el interior y el exterior de la banda cizallada los más
llamativos ni interesantes, sino las estructuras que aparecen confinadas en su interior. Aparte de las
fábricas de forma, las estructuras más importantes en la cizallas dúctiles con deformación muy intensa
son los boudins y los pliegues. Los boudins son abundantísimos cuando hay capas competentes, pues la
mayor parte de las capas o filones acaban cayendo tarde o temprano en el campo del estiramiento
(Fig.6-95). Los pliegues pueden formarse en el curso del cizallamiento o bien podían existir en la roca

Figura 6-97- Deformación en una zona de cizalla de un granito previamente esquistosado y de un filón aplítico.

Figura 6-98- Cizallamiento de pliegues previos oblicuos a la zona de cizalla.
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con anterioridad, pero en ambos casos tienden a paralelizar sus charnelas a la lineación mineral. Esto es
consecuencia de la enorme cantidad de elongación que puede acumularse en una cizalla dúctil, que
provoca la convergencia de todas las estructuras lineares hacia el eje mayor del elipsoide.

La Fig.6-98 muestra la reorientación de ejes de pliegues preexistentes. La Fig.6-99 muestra el
cizallamiento simple de un pliegue no muy apretado con una charnela ligeramente curva: obsérvese que
el pliegue se hace más apretado y la curvatura de la charnela se exagera mucho, dividiéndose en dos
ramas que se reorientan hasta casi paralelizarse con el eje mayor de la deformación. Los pliegues de las
cizallas dúctiles suelen ser isoclinales y mostrar una gran dispersión en la orientación de sus charnelas,
debida al distinto grado de reorientación experimentado. Son también muy frecuentes los pliegues con
charnelas muy curvas. La Fig.6-100 muestra un ejemplo, extraido de un experimento con capas de
plastilina, de cómo pequeñas irregularidades iniciales son amplificadas para distintos valores de la cizalla.
De los pliegues de partida, muy abiertos y de poca amplitud, se pasa a pliegues isoclinales con charnelas
curvas. En los casos de las Figs.6-99 y 6-100, el cizallamiento simple es homogéneo, y la curvatura de
las charnelas se debe a la amplificación de débiles curvaturas iniciales. La Fig.6-101 muestra otro caso
también posible: la existencia de heterogeneidades en el flujo de materia durante el cizallamiento. Si unos
puntos se desplazan más que otros, las charnelas inicialmente rectas (como la nº 3) pueden pasar a ser
fuertemente curvas (nº 3'). Los pliegues como los numerados 1', 2' y 3' de la Fig.6-101 se llaman

Figura 6-99- Cizallamiento simple de un pliegue abierto con la charnela ligeramente curva.

Figura 6-100- Desarrollo de pliegues similares muy aplastados y con fuerte dispersión de las charnelas por
cizallamaiento simple a partir de pequeños pliegues iniciales.
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pliegues en vaina (“sheath folds”) y cuando están cortados más o menos perpendicularmente a la zona
donde la charnela da la vuelta, las capas aparecen como formas cerradas concéntricas, aunque aplastadas
(Fig.6-102), por lo que también se han llamado pliegues “en brazo de gitano”.

Los pliegues son prácticamente siempre asimétricos, tanto si se han formado en el curso del
cizallamiento como si existían en la roca con anterioridad. Si existían, su asimetría puede ser cualquiera,
y si son de nueva generación, también. P. ej., el marcador  Z de la Fig.6-95 está orientado de forma que
desarrolla pliegues con asimetría S, mientras que el marcador Y genera pliegues con asimetría Z aunque,
en el último estadio, ésta se ha transformado en S. No obstante, el cizallamiento simple de gran intensidad
tiene como efecto el orientar a las capas prácticamente paralelas al plano de cizallamiento. La mayor
parte de los pliegues que se generan, lo hacen a partir de capas que están así orientadas, por desarrollo
de pequeños pliegues que se amplifican (Figs.6-100 y 6-101). Estos pliegues sí guardan una relación
con la cinemática de la cizalla: tienen asimetría Z cuando la cizalla es dextra vista en sección (Fig.6-100)
y asimetría S cuando es senestra (Fig.6-101 secciones de la derecha). Obsérvese que en este último
caso, si mirásemos la sección que queda a la izquierda, veríamos la cizalla como dextra y los pliegues con
asimetría Z.

Figura 6-101- Formación de pliegues en vaina por flujo inhomogéneo en la dirección de cizallamiento.

Figura 6-102- Pliegues en vaina con charnela extremadamente curva. Las charnelas son, en su mayor parte
subparalelas a la lineación mineral. A la derecha, perfiles típicos de estos pliegues en planos normales a la
foliación y paralelo y perpendicular a la lineación.
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Una característica común en algunas zonas de cizalla son las llamadas estructuras S-C   o  clivaje
de crenulación extensional (“extensional crenulation cleavage” ó ecc), que consisten en una serie de
bandas de cizalla (C) de espesor milimétrico separadas unos cuantos milímetros o centímetros (Figs.6-
103 y 6-104). Estas bandas se llaman también microcizallas. En los microlitones que quedan entre las
cizallas, la roca muestra una foliación oblicua (S) a las mismas y de geometría sigmoidal, paralelizándose
asintóticamente a las microcizallas al aproximarse a ellas. Se llama crenulación extensional porque la
foliación aparece formando pequeños pliegues, los sigmoides, pero la estructura implica el alargamiento
paralelo a la foliación, en lugar del acortamiento que normalmente se produce en los clivajes de crenulación
comunes. Las bandas de cizalla son equivalentes a kink-bands extensionales (Fig.6-86). La diferencia
es que esta última denominación debe reservarse para cuando los plieguecillos son de flancos rectos.

Las estructuras S-C se dan con frecuencia en granitos y en esquistos. En este último caso, a
menudo las microcizallas se anastomosan dando lugar a microlitones lenticulares que dan a a la roca un
aspecto que recuerda vagamente al de un conglomerado. Estas rocas se denominan esquistos de botones

Figura 6-96- Dos aspectos de estructuras S-C en granitos deformados (gneises).

Figura 6-104- Dos aspectos de estructuras S-C en esquistos. A la izquierda, abajo, puede apreciarse el
anastomosamiento de las microcizallas que dan lugar a los esquistos de botones.
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(Fig.6-104). Las microcizallas son como zonas de cizalla dentro de zonas de cizalla y casi siempre tienen
el mismo sentido de movimiento que la cizalla mayor en la que se encuentran (la excepción son algunas
cizallas conjugadas que pueden aparecer). A veces se dan también con independencia de zonas de
cizalla mayores, pero si se encuentran en una banda y predominan microcizallas con una orientación y
sentido de movimiento constante, es casi seguro que forman parte de una cizalla mayor.

La formación de estas estructuras se muestra en la Fig.6-105 a escala de los granos. La foliación
suele desarrollarse primero y, en determinado momento, comienzan a formarse las cizallas, que cortan a
la foliación y la doblan en sus proximidades. La orientación de las microcizallas no siempre es paralela a
la de la cizalla mayor sino que, a menudo, se forman a 10° ó más grados de ella, de manera parecida a
como lo hacen las fracturas R y R’ en las zonas de cizalla frágil. Las orientaciones de los sistemas de ecc
ó microcizallas que pueden aparecer en una zona de cizalla pueden verse en la Fig.6-106. Su autor
denomina estructuras C a las microcizallas paralelas a la cizalla mayor y ecc a las oblicuas, distinguiendo
entre las que tienen el mismo sentido de cizallamiento que la mayor (ecc1) y las conjugadas (ecc2). Las
estructuras S-C ó ecc son muy útiles porque ayudan a identificar zonas de cizalla y a deducir su sentido
de movimiento: el cizallamiento sufrido por la foliación en cada microcizalla, indicado por los extremos
de los sigmoides, es del mismo sentido que el de la cizalla mayor, salvo que sea una familia conjugada del
tipo ecc2, pero éstas suelen ser menos abundantes que las ecc1.

Figura 6-105- La formación de las estructuras S-C vista esquemáticamente a escala de los granos.

Figura 6-106- Diagrama que ilustra las distintas familias de microcizallas o sistemas de eccs (extensional
crenulation cleavage) en una zona de cizalla dúctil.
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6.6-ROCAS PRODUCIDAS POR DEFORMACION

6.6.1.-ROCAS DE METAMORFISMO DINAMOTERMICO

Las rocas metamórficas son las que han experimentado cambios en su textura y en su composición
mineralógica y/o química desde el momento de su formación. Metamorfismo es el proceso o conjunto de
procesos que producen esos cambios y puede ser de varios tipos. Metamorfismo dinamotérmico o
regional es el producido por el efecto combinado de esfuerzos diferenciales y de temperaturas más o
menos grandes. Este tipo afecta normalmente a grandes volúmenes de rocas que se encuentran a una
cierta profundidad y que, cuando son expuestas en superficie por efecto de la denudación, abarcan
grandes áreas, de ahí el nombre de regional. El metamorfismo dinámico es el producido como
consecuencia fundamentalmente de la actuación de esfuerzos diferenciales, aunque la T influye en las
clases de rocas que se generan. Se incluyen dentro de este tipo los cambios producidos en las rocas en
las zonas de falla o, más exactamente, en las zonas de cizalla, sean éstas frágiles o dúctiles. El metamorfismo
de impacto o choque es el producido por el impacto de un meteorito. El metamorfismo térmico o de
contacto se produce cuando un cuerpo fundido, p. ej., un granito, se emplaza junto a una roca fría. El
calor aportado por el magma fundido induce transformaciones mineralógicas y texturales en las rocas
encajantes. Finalmente, se denomina metasomatismo al metamorfismo que involucra cambios en la
composición química, lo que sucede a menudo en casos de metamorfismo de contacto: el cuerpo fundido
no sólo aporta calor sino, además, fluidos que pueden interaccionar con su encajante produciendo
cambios composicionales.

De los anteriores tipos, sólo el denominado regional suele afectar a volúmenes de roca muy grandes
y se produce en el curso de las orogenias. El metamorfismo de contacto o el de impacto están limitados
a las proximidades del cuerpo intrusivo o del cráter de impacto y el metamorfismo dinámico se limita a

Figura 6-107- Sujeto pretectónico deformado por cizallamiento simple homogéneo. Se comporta como un marcador
pasivo.
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las zonas de cizalla. Aunque los cuerpos intrusivos y las zonas de cizalla pueden ser muy grandes
(afloramientos de decenas a centenares de km2), no suelen serlo tanto como las áreas metamórficas de
las orogenias, que pueden aflorar a lo largo de centeranes de miles o millones de km2. De hecho, los
cuerpos intrusivos y las zonas de cizalla son elementos constitutivos de muchas orogenias, es decir, son
partes del cinturón orogénico. Los cráteres de impacto pueden ser muy grandes y, de hecho, algunos de
los conservados en el sistema solar tienen más de 1000 km de diámetro. Sin embargo, los que se
conservan en la Tierra raramente superan los 100 km.

Por otra parte, sólo los tres primeros tipos de metamorfismo, el dinamotérmico, el dinámico y el
de impacto, llevan siempre asociada deformación. El metamorfismo térmico no tiene por qué estar
relacionado con ninguna deformación de las rocas (aunque puede estarlo, ya que si p. ej., un granito se
está emplazando diapíricamente, suele inducir una cierta deformación en su encajante más próximo).
Este capítulo es una introducción a las rocas producidas por deformación a partir de rocas previas y, en
consecuencia, trata de las rocas metamórficas de los tres primeros tipos. En el presente apartado trataremos
de las rocas de metamorfismo regional o dinamotérmico. No es un tratado de petrología metamórfica,
tema que excede en mucho el propósito del capítulo y que constituye una disciplina aparte, sino una
introducción en la que se hará hincapié en los aspectos debidos a la deformación más que en los debidos
a las temperaturas. En esencia, no trataremos de los minerales que aparecen según las diferentes
condiciones de P y T sino, sobre todo, de las relaciones de esos minerales con las fábricas que se están
desarrollando simultáneamente.

El metamorfismo dinamotérmico transforma las rocas sedimentarias e ígneas en rocas
metamórficas y puede también transformar unas rocas metamórficas en otras diferentes. En el capítulo
anterior veíamos que el metamorfismo regional puede subdividirse de acuerdo, sobre todo, con la
temperatura, en grado muy bajo (200° a 350°C), bajo (350° a 500°C), medio (500° a 650°C) y alto
(>650°C). La anterior clasificación depende de la temperatura, aunque los límites no son muy precisos
porque también depende un poco de la presión. Cada uno de los tipos se da en una zona de la corteza
que está a una determinada profundidad. Estas zonas, correspondientes a los distintos grados, se denominan
anchizona (muy bajo), epizona (bajo), mesozona (medio) y catazona (alto). Existe también una
clasificación del metamorfismo según la presión, en lo que se denominan los tipos báricos de
metamorfismo, que son tres: de baja presión, de presión intermedia y de alta presión. Los tipos báricos
no se clasifican según unos límites de P, sino que la clasificación es según la P en relación con la T, es
decir, según lo que se denomina el gradiente geotérmico, que expresa el aumento de la T con la
profundidad.

Veamos un poco en detalle qué quiere decir ésto. En un continente, la  temperatura  aumenta con
la profundidad a razón de entre 20° y 30°C/km y la P unos 260 bars/km. Supongamos que el gradiente
geotérmico en una determinada región es de 25°C/km. A partir de 8 km de profundidad (200°C) puede
producirse metamorfismo, que será de grado muy bajo hasta unos 14 km (350°C), luego de grado bajo,
más abajo de grado medio y puede alcanzarse el grado alto a unos 26 km de profundidad (650°C). Sin
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embargo, siempre será de presión intermedia, el tipo bárico caracterizado por el gradiente geotérmico
típico de los continentes, entre 20° y 30°C/km. Si en otra región el gradiente geotérmico es, p. ej., de
10°C/km, el metamorfismo empezará a los 20 km de profundidad (200°C), es decir, empezará a una
presión mucho mayor, y los diferentes grados se alcanzarán a profundidades cada vez mayores (p. ej., se
necesitan unos 65 km para entrar en el grado alto). Esto es lo que se denomina un metamorfismo de
alta presión. Similarmente, una región con un gradiente geotérmico de, p. ej., 50°C/km, empezará a
sufrir metamorfismo a partir de 4 km de profundidad y el grado alto se alcanzará a sólo 13 km. Será por
tanto un metamorfismo de baja presión.

Un proceso metamórfico que transforme una roca en otra por aumento de la temperatura se
denomina un metamorfismo progrado, mientras que si la transformación de las rocas se produce por
disminución de la temperatura se denomina metamorfismo retrógrado. El metamorfismo regional es a
menudo progrado mientras que el dinámico suele ser retrógrado, por razones que más adelante veremos.
Los minerales que se desarrollan durante el metamorfismo constituyen lo que se denomina una paragénesis
metamórfica y dependen de las condiciones de P y T. Por tanto, la identificación de las paragénesis
permite deducir las condiciones de metamorfismo o si éste ha sido progrado o retrógrado. Como sucede
con la deformación, pueden existir varios episodios o fases de metamorfismo y cada una de las fases
desarrollará sus propias paragénesis, destruyendo total o parcialmente las anteriores.

La denominación de las rocas metamóficas consiste, a menudo, en anteponer el prefijo meta- al
nombre de la roca de partida. P. ej., una metaarenisca es una arenisca metamorfizada y un metagranito es
un granito metamorfizado. No obstante, hay muchos nombres que se usan exclusivamente para rocas
metamórficas y algunos de ellos corresponden a rocas tan comunes que conviene mencionarlos. Las
arcillas son un grupo de minerales y las rocas sedimentarias detríticas constituidas esencialmente por
arcillas se denominan argilitas (“shales”). Las capas arcillosas metamorfizadas no se denominan metaarcillas
ni metaargilitas, sino pizarras, filitas, esquistos y gneises. Pizarras (“slates”) son argilitas o limolitas con
metamorfismo regional de grado muy bajo o bajo y clivaje grosero o pizarroso (la diferencia antre
argilitas y limolitas es el tamaño de grano: <4 µ para las primeras y comprendido entre 4 y  62 µ para las
segundas). Filitas se usa para rocas arcillosas o limolíticas que han sufrido un metamorfismo de grado
muy bajo o bajo pero que tienen tamaños de grano suficientemente grandes como para proporcionar un
brillo satinado a la roca, aunque no sean visibles a simple vista. Esquisto (“schist”) se usa para rocas con
granos visibles. Las arcillas y limolitas, e incluso las areniscas arcillosas, se transforman en esquistos
micáceos por metamorfismo de grados bajo y medio. Si tienen una mica característica, pueden
denominarse esquistos moscovíticos o biotíticos, y si tienen algún otro mineral que por alguna razón
convenga resaltar, se pueden usar términos tales como esquisto granatífero, anfibólico, andalucítico,
sillimanítico, etc.

Gneis o neis (“gneiss”) es una roca metamórfica con bandeado gnéisico. Puede provenir de una
arcilla o de una limolita, pero también de una arcosa, de una roca volcánica o de una roca plutónica.
También se le puede añadir un adjetivo calificativo que resalte la presencia de un determinado mineral o
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grupo de minerales: gneis micáceo, biotítico, plagioclásico, anfibólico, piroxénico, etc. Por otra parte, si
se conoce el tipo de roca original, se usan a veces los prefijos orto- y para-: ortogneis es un gneis que
deriva de una roca ígnea y paragneis es el derivado de una roca sedimentaria.

Las calizas con metamorfismo de grado muy bajo y bajo se siguen llamando calizas, pese a que el
término correcto sería el de metacalizas. Cuando el metamorfismo ha sido mayor, de grado medio o alto,
se transforman en mármoles, esencialmente por recristalización con aumento del tamaño de grano. Las
margas, rocas formadas por arcillas y carbonatos, se transforman en pizarras calcáreas durante el
metamorfismo de grados muy bajo y bajo. No obstante, la denominación que suele usarse es la de
calcoesquistos, pese a que el clivaje es de tipo pizarroso y no una esquistosidad. En grados medio y
alto, esas rocas se transforman en distintos tipos de rocas de silicatos cálcicos, de entre las que son
comunes los paragneises anfibólicos y piroxénicos.

Las rocas ígneas ácidas (>55% SiO2) se denominan con el prefijo meta- seguido de su nombre:
metariolita, metagranito, etc. En grados medio y alto suelen transformarse en ortogneises. Las rocas
ígneas básicas (entre 45%  y 55% de SiO2) se transforman en diferentes tipos de rocas metamórficas
según el grado. En grados muy bajos y bajos se convierten en esquistos verdes, en realidad un tipo de
pizarras o esquistos con mucha clorita y/o epidota, minerales que dan color verdoso a la roca. En
metamorfismo de alta presión, las mismas rocas dan los esquistos azules, así llamados por la abundancia
de un anfíbol azul, la glaucofana. En grado medio, se transforman en anfibolitas, más concretamente,
ortoanfibolitas, ya que algunas rocas sedimentarias de composición adecuada también pueden
transformarse en rocas con mucho anfíbol que se denominan paraanfibolitas. En grado alto, las rocas
básicas se transforman en ortogneises anfibólicos o piroxénicos, granulitas básicas o eclogitas,
rocas estas últimas características del metamorfismo de alta P. Con independencia de esos nombres
específicos, se usa también el prefijo meta- cuando se conoce la roca original: metabasalto, metagabro,
etc.

6.6.2 - LOS PORFIROBLASTOS Y MICROESTRUCTURAS ASOCIADAS

Las texturas de las rocas metamórficas y los procesos que las generan ya han sido estudiados en
el capítulo anterior, en los apartados del clivaje y de las lineaciones minerales. No vamos, por tanto, a
extendernos de nuevo en su descripción. Sin embargo, de lo que tratamos esencialmente en el capítulo
previo es de la formación de las fábricas de forma, que afectan a la mayor parte de las rocas metamórficas,
pero no de unos elementos peculiares de estas rocas denominados porfiroblastos (o porfidoblastos). El
término deriva del griego: se llama porfírica a una textura consistente en granos grandes dentro de una
matriz de grano fino y blastesis significa crecimiento. Los porfiroblastos son minerales crecidos durante
el metamorfismo, que tienen un tamaño mayor que el de los constituyentes de la matriz, es decir, de la
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roca alrededor de ellos. Los minerales que con más frecuencia dan porfiroblastos son el granate, las
micas, sobre todo la biotita, la cordierita, la plagioclasa, los silicatos de aluminio andalucita, distena y
sillimanita y los anfíboles.

Los porfiroblastos son importantes porque llevan microestructuras asociadas que permiten establecer
las relaciones de la deformación con el metamorfismo, cuando se analizan al microscopio en láminas
delgadas. De lo que se trata en esencia es de establecer si un tipo o tipos de porfiroblastos crecieron
antes, durante o después de una determinada fase de deformación. Como los minerales que crecen en un
determinado periodo son indicadores de las condiciones de metamorfismo, es decir, de la P y la T en
aquel momento, sus relaciones con la deformación permiten establecer las condiciones P y T de la
misma. Los porfiroblastos y, en general, todos los minerales metamórficos, se clasifican en precinemáticos,
sincinemáticos y postcinemáticos según que crecieran antes, durante o después de una determinada
fase de deformación.

Los criterios utilizados para establecer las relaciones son esencialmente de dos tipos: estructuras
de deformación intracristalina y relaciones del cristal con la o las foliaciones de la matriz. Estas últimas,
las foliaciones o clivajes, a veces se encuentran no sólo en la matriz, es decir, fuera del cristal, sino
también dentro de él. Esto es debido a que los porfiroblastos, al crecer, engloban en cierto modo al
clivaje o clivajes preexistentes, que se conservan dentro de él en forma de inclusiones. P. ej., en un
esquisto, la fábrica está definida por la orientación preferente de cristales aplastados de micas y de
cuarzo. Si se produce el crecimiento de un granate (Fig.6-108) u otro silicato de aluminio y/o hierro, el
nuevo mineral crece a expensas de las micas, pero el cuarzo, al menos los granos más grandes, no son
totalmente absorvidos por él, debido a su composición (SiO2 puro) y quedan como inclusiones aplastadas
que marcan la foliación. Los cristales con muchas inclusiones se llaman poiquiloblastos y cuando éstas
son alargadas y con orientación preferente, probablemente marcan una foliación tectónica que ha sido
conservada dentro del cristal y que se suele denominar Si (interna) por contraposición a la Se (externa)
que existe en la matriz. En la Fig.6-108 puede verse un granate que se superpone a una foliación y
posteriormente gira y crece más, en condiciones tales que no se forman inclusiones en los bordes. La Si,
marcada por inclusiones de cuarzo, es oblícua a la Se en este caso, indicando una rotación con posterioridad

al primer crecimiento. Otras inclusiones que
marcan foliaciones en el interior de los cristales
son las de minerales opacos, esencialmente
óxidos, sulfuros y carbono en forma de grafito.

La Fig.6-109  muestra una serie de
criterios indicativos de que los cristales son
precinemáticos (o pretectónicos). (a) muestra
un cristal de cuarzo con extinción ondulanteFigura 6-108- Desarrollo de un porfiroblasto de granate con

inclusiones rectas. Las inclusiones configuran una textura
poiquiloblástica.
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(sombreado) y lamelas de deformación (rayas).
(b) es una sombra de presión desarrollada
alrededor de un porfiroblasto de granate. Este ha
actuado como un objeto rígido que ha protegido
la matriz a los dos lados de él, dando dos zonas
aproximadamente triangulares en las que el
aplastamiento ha sido menor. (c) es lo que se llama
una franja de presión, que es una microestructura
similar a la anterior pero en la cual se ha creado
un espacio entre el cristal (pirita en este caso) y la
matriz y se ha producido precipitación de minerales
en él, en este caso fibrosos. (d) es una mica con
kinks. (e) es un granate que ha sufrido
microboudinage. (f) es una plagioclasa en la cual
las maclas polisintéticas han sido dobladas. (g) es
un granate que se está transformando en su parte
externa y también en su interior, en un agregado
de pequeños cristales de clorita, los cuales se
disponen a su alrededor formando una sombra
de presión. (h) es un anfíbol que, como en el caso
anterior, se está transformando en su parte externa

y también en su interior en un agregado de
pequeños cristales de anfíbol, que se disponen
formando una corona a su alrededor y que también
penetran en su interior.

Los criterios de que el cristal ha sufrido
deformación son, pues, de tres tipos: el cristal ha sufrido deformación interna (a, d, e, f), el cristal se ha
comportado como un objeto rígido alrededor del cual se ha amoldado la foliación (b y e) o se ha
producido crecimiento de nuevos minerales (c) y, por último, el cristal ha sufrido transformaciones en
otros minerales distintos, lo cual indica que no está en equilibrio con las condiciones de P y T de la
deformación (g y h). Aunque los cristales de la Fig.6-109 son realmente precinemáticos, algunas de las
microestructuras utilizadas como criterios se dan también en cristales sincinemáticos. Ello es lógico,
dado que lo que los criterios indican es que el cristal ha sufrido deformación, pero ello puede deberse
tanto a que existía con anterioridad, como a que se creó durante la deformación y, por tanto, sufrió una
parte de la misma.

Figura 6-109- Microestructuras en cristales
precinemáticos: (a) extinción ondulante y lamelas de
deformación en cuarzo. (b) sombra de presión alrededor
de un granate. (c) franja de presión alrededor de pirita. (d)
kinks de biotita. (e) granate microbudinado. (f) maclas
polisintéticas dobladas en plagioclasa. (g) granate
transformado en sus bordes a clorita y con sombra de
presión. (h) cristal de anfíbol con sus bordes
transformados en pequeños cristales del mismo mineral.
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Los principales criterios de crecimiento sincinemático se han representado esquemáticamente
en la Fig.6-110. (a) es una estructura en bola de nieve, (b) representa el desarrollo progresivo de una
sombra de presión en la cual el crecimiento del porfiroblasto se produce a la vez que una foliación ya
existente se aplasta a su alrededor y (c) es lo que se llama una estructura helicítica. Vamos a estudiar con
más detalle cada uno de estos criterios.

Las estructuras en bola de nieve se forman en porfiroblastos que giran al mismo tiempo que
crecen. Suelen darse en minerales de hábito casi esférico, como los granates, en condiciones de
deformación fuertemente rotacional, tales como las de una zona de cizalla dúctil. La Fig.6-111 representa
dos secciones de granates con estructura en bola de nieve, que consiste en que la foliación interna,
marcada por inclusiones, dibuja un simoide muy pronunciado (izda.) o una figura más compleja en la cual
la foliación en el centro del granate ha girado una vuelta completa (dcha.) o incluso varias vueltas con
respecto a la foliación en sus bordes. La Fig.6-112 muestra cómo se genera esta estructura. Arriba, un
pequeño granate está en una matriz sometida a cizallamiento simple. El flujo producido por el cizallamiento
hace que las láminas superiores se desplacen hacia la derecha con respecto a las inferiores, lo que obliga
al granate a girar. Debajo se han representado dos series de dibujos en los que el granate ha girado 90°,
160° y 245° al mismo tiempo que crecía rápidamente (izda.) o lentamente (dcha.). En todos los casos,
la sombra de presión, compuesta por granos poligonales de cuarzo (en punteado) y la propia foliación
externa, marcada por inclusiones de grafito, van siendo incorporadas por el cristal al crecer y giradas,

Figura 6-110- Criterios fundamentales de crecimiento sincinemático: (a) porfiroblasto con estructura en bola de
nieve. (b) desarrollo progresivo de una sombra de presión. (c) estructura helicítica.

Figura 6-111- Dos ejemplos de estructura en bola de nieve en granates.
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dando lugar a la estructura, que recuerda
al crecimiento de las bolas de nieve al rodar
por una pendiente. La Fig.6-113 muestra
dos ejemplos de desarrollo de estructura
en bola de nieve en un granate que ha
girado 90° en una zona de cizalla senestra
(izda.) y en otro que ha girado 446° en una
zona de cizalla dextra (dcha.). Obsérvese
que la asimetría de la Si es de tipo S en el
primer caso y Z en el segundo.

El crecimiento de un porfiroblasto
simultáneo con el aplastamiento de una
foliación ya existente puede verse en la
Fig.6-114 de derecha a izquierda. Como
en el caso de los cristales pretectónicos
(Fig.6-109 b), se forma una sombra de
presión, pero con la diferencia de que el
cristal, al crecer, va englobándola y aparece
en su interior como una estructura curvada
en la cual las superficies de Si se aproximan
entre sí hacia los extremos. En la Fig.6-115
se muestra, de dcha. a izda., el caso de un

Figura 6-112- Desarrollo de una estructura en bola de nieve en un
granate sincinemático dentro de una zona de cizalla dúctil. A la
izquierda, el granate crece más rápidamente que a la derecha. Al
crecer a la vez que gira, el granate va englobando a la foliación
externa y a su propia sombra de presión.

Figura 6-113- Desarrollo de estructuras en bola de nieve en un granate que gira 90° (izquierda) y en uno que gira
446° (derecha).
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porfiroblasto alargado que sufre un pequeño giro durante su crecimiento sincinemático. La Si dibuja un
pequeño sigmoide que es equivalente a una estructura en bola de nieve incipiente, que no puede
desarrollarse mucho más porque los cristales alargados no pueden girar con la misma facilidad que los
redondeados. En c se ha producido crecimiento de cristales fibrosos.

La estructura helicítica consiste
en que el mineral crece al mismo tiempo
que la Se se crenula. La Fig.6-116 muestra
este proceso y puede verse en ella cómo
la parte central del porfiroblasto tiene la Si

muy poco crenulada mientras que la
crenulación es más fuerte hacia los bordes.
Si la deformación es muy fuerte, es posible
que la crenulación del clivaje evolucione
hacia un bandeado tectónico y hacia un nuevo clivaje que no deje rastro de la existencia de una fábrica
anterior. En esos casos, los porfiroblastos son a veces excelentes testigos de la historia de la deformación
porque pueden conservar en su interior estructuras helicíticas indicativas de que existió un clivaje anterior.

La Fig.6-117 muestra criterios de crecimiento postcinemático. En 1, un porfiroblasto ha crecido
estáticamente sobre una foliación. La Si es paralela a la Se y continua con ella y la Se no muestra la menor
curvatura alrededor del porfiroblasto. En 2, el porfiroblasto ha crecido sobre una crenulación que está
exactamente igual de aplastada dentro que fuera de él, lo que indica que no ha habido aplastamiento
posterior a su crecimiento.

Para ilustrar los criterios anteriores
se ha representado en la Fig.6-118 la
evolución de un esquisto a lo largo de tres
fases de deformación sucesivas. Durante la
primera fase (a), la laminación sedimentaria
(S0) se plegó y se formó un clivaje (S1)
paralelo al plano axial de los pliegues. Al
mismo tiempo, se produjo el crecimiento

Figura 6-114- Desarrollo progresivo de una sombra de presión.

Figura 6-115- Rotación sincinemática de un porfidoblasto
alargado, con desarrollo de una foliación interna sigmoidal.

Figura 6-116- Formación de una estructura helicítica..
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sincinemático de granate (G) con estructura en bola de nieve. Después de ésta deformación se produjo
el crecimiento postcinemático de albita (Ab), que incluye a la S1 como Si recta y que no desarrolló
sombras de presión. Durante la segunda fase (b), se desarrolló un nuevo clivaje (S2), a partir de una
crenulación del anterior. S2 es un bandeado tectónico en cuyas bandas claras, poco micáceas, pueden
observarse charnelas de micropliegues del primer clivaje. El granate y la albita son precinemáticos con

respecto a este nuevo clivaje, pero
durante el desarrollo del mismo creció
un cristal de estaurolita (St)
sincinemático con estructura helicítica:
los pliegues son menos apretados que
en el exterior del cristal. Finalmente,
durante la tercera fase (c), se desarrolló
un clivaje espaciado (S3) sin crecimiento
de nuevos porfiroblastos.

De entre las estructuras descritas,
merecen atención especial las sombras y franjas de presión, debido a que suelen verse a simple vista y a
que, por su forma, son un indicador del tipo de elipsoide de deformación finita. Las sombras y franjas de
presión son estructuras de deformación que se dan alrededor de porfiroblastos precinemáticos y de
otros objetos pretectónicos, así como en porfiroblastos sincinemáticos. Se forman al aplastarse la matriz
alrededor de ellos y debido a que su comportamiento rígido crea unas zonas abrigadas, es decir, con
esfuerzos menos intensos, a su alrededor. En las sombras de presión, también llamadas colas de
presión, la zona abrigada está compuesta en parte por minerales de la matriz y en parte (a veces
totalmente) por minerales que provienen de la recristalización de los bordes del propio porfiroblasto en
granos de pequeño tamaño (Figs.6-119 y 6-120 A). Las franjas de presión, también llamadas colas
de cristalización, son estructuras similares, pero compuestas de minerales de precipitación química.
Son muy típicas las que se forman alrededor de cristales de pirita (Fig.13 B) y que suelen estar formadas
por cristales fibrosos de cuarzo (Q) o calcita y por clorita (CHL). La clorita suele crecer con su plano del
clivaje paralelo a las caras del cristal de pirita mientras que el cuarzo lo hace en fibras perpendiculares a
las mismas, a veces en varias generaciones sucesivas.

Figura 6-117- Dos ejemplos de porfiroblastos postcinemáticos.

Figura 6-118- Evolución de un esquisto micáceo a lo largo de tres fases de deformación.
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La relación entre la forma de la sombra o
franja de presión y el elipsoide de deformación
puede verse en la Fig.6-121. De izquierda a
derecha se han dibujado las franjas de presión
correspondientes a elipsoides oblato, intermedio
y prolato, alrededor de un cristal de pirita, según
aparecerían en los tres planos principales de la
deformación. La diferencia entre las dos últimas
no es muy grande, como puede apreciarse. En
todo caso, sí se diferencia bien entre elipsoides
oblatos y aplastados, por un lado, y elipsoides
con un eje claramente mayor, por otro. En este
último caso, las sombras de presión suelen ser
alargadas y configuran un tipo especial de
lineación mineral.

6.6.3 -ROCAS DE FALLA Y DE
CIZALLAMIENTO DUCTIL

En las zonas de cizalla que sufren un
cizallamiento intenso, se desarrollan unos tipos
especiales de rocas que se conocen con el
nombre genérico de rocas de falla. El nombre se
refiere tanto a rocas desarrolladas en condiciones de comportamiento frágil como dúctil, existiendo dos
grupos de rocas de falla según el comportamiento: la serie de las cataclasitas y la serie de las milonitas.
Cataclasis es un término derivado del griego, que significa rotura en profundidad y las cataclasitas son
las rocas de falla de comportamiento frágil. Milonita viene también del griego mylon, molino y el término

fue introducido por Lapworth, en 1885,
porque pensaba que las rocas del
cabalgamiento del Moine, en Escocia,
habían sufrido una auténtica trituración. Sin
embargo, lo que él llamó milonitas y lo
que hoy consideramos como tales, son
rocas que han sufrido esencialmente una
intensa deformación dúctil acompañada
de recristalización, eso sí, con una
reducción importante del tamaño de

Figura 6-117-  Detalle de una sombra de presión en un
feldespato

Figura 6-120-Sombras de presión (A) y franjas de presión (B)

Figura 6-121- Distintas formas de franjas de presión correspondientes
a distintos tipos de elipsoide: de izquierda a derecha, oblato,
intermedio y prolato.
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grano. La cataclasitas son, por tanto, rocas típicas de las zonas de cizalla frágil, mientras que las milonitas
lo son de las zonas de cizalla dúctil. Ambas se consideran productos de metamorfismo dinámico, es
decir, generadas fundamentalmente por la actuación de esfuerzos, lo que no quiere decir que se formen
siempre en condiciones frías. De hecho, es la T lo que condiciona la formación de rocas de una u otra
serie.

La clasificación de las rocas de metamorfismo dinámico se hace teniendo en cuenta varios criterios.
Uno de ellos es si muestran o no cohesión primaria, es decir si, cuando se formaron, las rocas tenían sus
partículas unidas entre sí o sueltas. Otro criterio es si tienen o no una fábrica planar o planolinear. Por
último, partiendo de la base de que las rocas de falla desarrollan una matriz de grano más o menos fino,
pero pueden conservar fragmentos de la roca original,  la proporción entre la matriz y los fragmentos se
utiliza también como criterio. El  cuadro adjunto muestra una de las clasificaciones más utilizadas, la de
Sibson (1977).

En zonas de grandes fallas, varios de esos tipos de rocas suelen aparecer juntos y a veces
mezclados. Esto se debe a que las grandes fallas afectan a una parte importante de la corteza terrestre,
a menudo a toda ella. El comportamiento en la parte superior de esas fallas es frágil, pero hacia abajo es
dúctil. La Fig.6-122  muestra un ejemplo de una falla inversa que en los 10 a 15 km superiores tiene un
comportamiento frágil y que en profundidad pasa a una serie de cizallas dúctiles anastomosadas. Si el
bloque cabalgante asciende 10 ó 15 km, las rocas de falla dúctiles se pondrían en contacto con las
frágiles del bloque cabalgado y, además, podrían ser afectadas ellas mismas por una fracturación que las

transformara en parte en
cataclasitas. La Fig.6-123 muestra
un caso de una zona de falla con
rocas de falla de varios tipos.

Las rocas sin cohesión
primaria se forman a muy poca
profundidad, entre la superficie y
1 a 4 km, según las rocas y las
condiciones físicas (Fig.6-122). Se
producen por roturas que aislan
bloques o fragmentos, los cuales

empiezan a moverse progresivamente unos con respecto a otros, con lo que se producen nuevas
fragmentaciones y se va generando una matriz pulverulenta. Cuando más del 30% de la roca son fragmentos
se denomina brecha de falla y cuando la matriz supera el 70%, harina de falla o “gouge”, palabra
inglesa que significa gubia (formón de filo curvo para hacer acanaladuras) y también arrancar con una
gubia. La falta de cohesión primaria se debe a la ausencia de fluidos a alta T capaces de producir la unión
de los fragmentos y de la matriz por mecanismos de disolución-cristalización durante la deformación. No

Figura 6-122- Diferentes tipos de rocas de falla desarrolladas en la misma
falla a diferentes profundidades.
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obstante, las rocas de este tipo son muy porosas y la circulación de agua a través de ellas una vez
formadas puede inducir la precipitación de cementos que cohesionen la roca, pero se trataría, en ese
caso, de una cohesión secundaria. La Fig.6-124  muestra dos ejemplos de brechas de falla en arenisca.

Las pseudotaquilitas son rocas de falla producidas por fusión inducida por fricción entre los
labios de una falla. El nombre deriva de las taquilitas, un tipo de roca volcánica vítrea, y el prefijo
pseudo- indica que son falsas taquilitas, es decir, que no son rocas volcánicas. Se producen en condiciones
de poca profundidad (Fig.6-122) en rocas secas y en las denominadas fallas sísmicas, es decir, en fallas
que experimentan instantáneamente una translación (de centímetros hasta verios metros), lo que genera
ondas sísmicas. La fricción genera un calor que hace aumentar localmente la T de las rocas hasta producir
su fusión. La roca fundida penetra a gran presión en la roca encajante que, al estar fría, provoca el
enfriamiento muy rápido de la pseudotaquilita, dando una estructura vítrea, es decir, sin desarrollo de
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cristales. La Fig.6-125 muestra varias bolsas de pseudotaquilita adyacentes a fallas en las que se han
desarrollado ultramilonitas. En general, los cuerpos de pseudotaquilita son pequeños, de centimétricos a
decimétricos.

Las rocas con cohesión primaria y fábrica al azar constituyen la serie de las cataclasitas y el
proceso que las produce se denomina cataclasis. Cuando la cataclasis es incipiente, la matriz es muy
escasa (<10%) y las rocas se denominan de acuerdo con el tamaño de la mayoría de los fragmentos: si
son mayores de 5 mm, brecha triturada o simplemente brecha, si están entre 1 y 5 mm, brecha fina
y si son menores de 1 mm, microbrecha. Cuando el proceso cataclástico progresa, se produce más
matriz por trituración y, según su proporción con respecto a la de los fragmentos, se forman las
protocataclasitas (10-50% de matriz), cataclasitas (50-90%) y ultracataclasitas (90-100%). En la

Figura 6-123-  Diferentes rocas de falla aflorantes a lo largo de una ancha zona de falla.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-283-

Fig. 6-126  puede verse la evolución de una roca cataclástica que empieza siendo una brecha fina (a) y
después, en la parte central, se desarrolla una banda de más deformación que puede clasificarse como
una protocataclasita (b) y acaba transformándose en una ultracataclasita (c).

Las rocas de esta serie se forman a profundidades de entre 1 y 10 ó 15 km aproximadamente y,
como es lógico, la matriz tiene siempre un tamaño de grano menor que el de la roca sin triturar. La
cohesión primaria se produce sobre todo por la actuación de mecanismos de disolución-cristalización,
pero la T no es todavía suficientemente grande como para dar lugar a deformación intracristalina. Sin
embargo, en algunas condiciones, algunos minerales adquieren formas aplastadas, con lo cual la roca
muestra una cierta estructura planar. Estas rocas se llaman cataclasitas foliadas y se diferencian de las
milonitas en que, pese a tener foliación, la rotura o fragmentación es el mecanismo dominante en su
formación.

Las rocas con fábrica planar
o planolinear siempre tienen
cohesión primaria y constituyen la
serie de las milonitas (“mylonites”),
denominándose milonitización el
proceso que las genera. Los
mecanismos dominantes en su
deformación son de tipo plástico:
esencialmente, deslizamiento
intracristalino por creep de
dislocaciones acompañado de
recristalización, aunque algunos
minerales rígidos pueden sufrir fracturación. Se forman a profundidades superiores a 10 ó 15 km, a las
cuales la T es del orden de 300°C, suficiente para inducir deformación plástica en el cuarzo, que es el
principal constituyente de la corteza continental superior. Según la proporción de matriz, se denominan
protomilonitas (10-50%), milonitas (50-90%) y ultramilonitas (90-100%). La Fig.6-127 muestra

Figura 6-124-  Dos ejemplos de brechas de falla.

Figura 6-125-  Pseudotaquilitas inyectadas en la roca de caja de bandas
ultramiloníticas.
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los aspectos típicos de cada una de ellas, pudiendo apreciarse el desarrollo de una fábrica planar que se
denomina foliación milonítica. Esta foliación podría en general encajar en la definición de clivaje pizarroso,
esquistosidad o de bandeado géisico, según los casos, pero se diferencia de ellos en la intensidad
excepcional de deformación que muestran algunos de los granos. Por ejemplo, en la Fig.6-127 B,
algunas de las bandas blancas son monocristales de cuarzo fortísimanente aplastados.

Las milonitas se forman por cizallamiento simple de gran intensidad y son, por tanto, típicas de las
zonas de cizalla dúctiles. Dado que el elipsoide de deformación de un cizallamiento simple es de tipo
intermedio, la fábrica que cabe esperar es de tipo planolinear y, de hecho, la mayor parte de las milonitas
muestran, sobre el plano de la foliación, una fuerte lineación mineral. Al igual que en la serie de las
cataclasitas, las milonitas evolucionan a lo largo del proceso de milonitización desde proto- hasta

ultramilonitas por aumento progresivo de la matriz a expensas de los fragmentos de roca. Los fragmentos
tienen formas ocelares debido a que sufren una cierta deformación plástica, y la foliación los rodea
produciendo sombras de presión. Cuando la roca milonitizada tenía textura porfídica, es decir, minerales
gruesos en una matriz de grano fino, los minerales gruesos pueden conservarse, aunque deformados, y
se denominan porfiroclastos. Este es el caso de la Fig.6-127, que representa tres estadios de la
milonitización de un granito porfídico. Los porfiroclastos son de feldespato y su tamaño medio va
disminuyendo a lo largo del proceso, debido a que sufren recristalización en sus bordes y los nuevos
granos, que son de pequeño tamaño, son incorporados a la matriz. Este proceso se muestra en la Fig.6-
128  a la derecha y en él puede verse que los granos pequeños producto de la recirstalización, van
incorporándose a las sombras o colas de presión, las cuales son cada vez más alargadas.

En la Fig.6-129  puede verse un porfiroclasto redondo englobado en una foliación milonítica (Sc)
formada por granos aplastados (Sf) y alargados (L). La sombra de presión es asimétrica y con unas
colas muy largas, una característica típica de estas estructuras en rocas miloníticas y que sirve para
deducir el sentido de movimiento de la zona de cizalla. En la Fig.6-130 pueden verse los dos tipos
fundamentales de sombras de presión en porfiroblastos. Para diferenciar uno y otro  se utiliza la relación
entre la línea que va por el medio de la cola de presión y una superficie  de referencia paralela a la

Figura 6-126-  Desarrollo progresivo de una banda de ultracataclasita.
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foliación milonítica que pasa por el centro del porfiroclasto. En el tipo σ (sigma), a la izquierda, las líneas
medias de las sombras no atraviesan el plano de referencia (Fig.6-130 a), mientras que en el tipo δ
(delta), a la derecha, las líneas medias de las sombras cruzan el plano de referencia (Fig.6-130 e),
debido a que el porfiroclasto ha rotado. En ambos casos, el sentido de movimiento se deduce de igual
forma: la parte que queda a un lado de la superficie de referencia se ha movido con respecto a la que
queda al otro lado en el sentido que va desde el centro del porfiroclasto hacia el extremo de la cola de
presión incluida en esa parte. La Fig.6-130 muestra varios casos, que van desde los tipos s con colas o
franjas muy cortas que, a veces, no permiten deducir el sentido de movimiento, hasta tipos d con colas
muy largas y delgadas e, incluso, plegadas, así como con dos generaciones de colas.

Una estructura frecuente en las milonitas y, sobre todo en las ultramilonitas, son los llamados
pliegues intrafoliares (Fig.6-131). Son pliegues isoclinales, centimétricos a métricos, que doblan a la
foliación milonítica. Su desarrollo es como el de algunosos pliegues  del capítulo anterior: la foliación
producida por la milonitización es doblada y los pliegues generados son aplastados y estirados en la
dirección de cizallamiento hasta dar lugar a pliegues isoclinales de charnelas curvas o fuertemente
paralelizadas a esa dirección.

Las milonitas descritas hasta ahora conllevan recristalización con reducción del tamaño de grano.
Cuando el grano llega a hacerse muy pequeño, del orden de 10 m o menor, la recristalización deja de ser
un mecanismo importante y la deformación procede por deslizamiento de unos granos sobre otros,
favorecido por creep de Coble, es decir, difusión por los límites de grano. Este proceso se denomina

Figura 6-127-  Serie de las milonitas: A- protomilonita,
B- milonita, C- ultramilonita.
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superplasticidad o flujo superplástico, y
es frecuente sobre todo en las milonitas
cuarcíticas formadas a alta velocidad de
deformación. Cuando la velocidad de
deformación no es muy grande y en
condiciones de T elevada, la recristalización
va acompañada a veces de crecimiento de
los granos. Las milonitas que muestran esta
característica se denominan
blastomilonitas.

Las milonitas se suelen desarrollar en
rocas previamente deformadas y
metamorfizadas en determinadas condiciones
de P y T. Frecuentemente, la milonitización
se produce en condiciones de menor T que

la del metamorfismo previo. Esto es debido a que una roca deformada en unas condiciones físicas, ha
desarrollado unas paragénesis y una fábrica en equilibrio con esas condiciones y, probablemente, de una
forma generalizada, es decir, a escala de un gran volumen de roca. Si la misma roca se ve sometida a
esfuerzos en condiciones de menor T, la fábrica anterior tiene que transformarse en una nueva, en equilibrio
con las nuevas condiciones y, desde un punto de vista termodinámico, eso es más fácil, es decir, requiere
menos energía, si la nueva deformación se concentra en bandas y deja la mayor parte de la roca intacta.
Esas bandas son las zonas de cizalla, en las cuales se puede concentrar una gran cantidad de deformación.
Las foliaciones miloníticas desarrolladas en ellas son entonces de menor T, por lo que las transformaciones
metamórficas son de tipo retrógrado. Las filonitas son un tipo de milonitas o ultramilonitas constituidas
esencialmente por micas, es decir, filosilicatos. Pueden provenir de pizarras, esquistos, gneises o granitos,
pero se caracterizan porque tienen un fuerte desarrollo de micas nuevas. Las más espectaculares son las

Figura 6-128- Evolución de un porfiroclasto en una banda
milonítica. A la izquierda, deformación plástica y microbudinage.
A la derecha, deformación plástica, recristalización en los bordes
y formación de colas de presión. .

Figura 6-129- porfiroclasto con colas de presión en una foliación milonítica.
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derivadas de granitos o gneises, pues tienen una proporción de micas muy superior a la de la roca
original, que puede verse fuera de la zona de cizalla. Las filonitas son rocas típicas de metamorfismo
dinámico retrógrado y, en ellas, son sumamente comunes las estructuras S-C descritas en el capítulo
anterior, que originan los llamados esquistos de botones.

Figura 6-131- los diferentes tipos de colas de presión en porfiroclastos.

Figura 6-131 - Pliegue intrafoliar en una banda milonítica.
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6.6.4-ROCAS DE IMPACTO

Las rocas sometidas al choque de un meteorito experimentan cambios que se engloban en el
llamado metamorfismo de impacto. La Fig.6-132 muestra la zonación que se produce en los alrededores
del impacto. Las rocas afectadas forman una especie de semiesfera cuyo diámetro es del orden del
doble del diámetro del cráter. En la parte externa de la misma, las rocas muestran fundamentalmente
conos astillados (“shatter cones”) y venas vítreas similares a las pseudotaquilitas, formadas por fusión
instantánea de la roca y enfriamiento rápido. La intensidad del astillamiento y la cantidad de vidrio
aumenta hacia arriba y hacia el centro de la zona deformada, y en la parte superior, cerca del lugar del
impacto,  se encuentra una brecha formada por fragmentos angulares de roca rodeados de vidrio llamada
suevita. En las zonas más próximas al impacto, es frecuente el material vítreo sin fragmentos llamado
vidrio de impacto. Gran parte de la suevita es material eyectado y vuelto a caer, la llamada “fall-back
breccia”.

Las transformaciones son consecuencia de la alta presión, alta velocidad de deformación y alta
temperatura generadas en el impacto, y dependen en gran medida de la posición de las rocas con
relación al cráter. La alta presión que acompaña a las ondas de choque genera minerales de alta
densidad, como coesita y estishovita, variedades de SiO2 de alta P. El cuarzo tiene una densidad de 2’65
gr/cm3 a temperatura ambiente, la coesita de 2’92 gr/cm3 y la estishovita de 4’3 gr/cm3. La primera se
forma a presiones de entre 30 y 75 kbars y la segunda por encima de 75 kbars. Dado que presiones de
30 kbars o más sólo se pueden dar en el manto terrestre a más de 90 km de profundidad y que esas
rocas prácticamente no pueden salir a la superficie, la presencia de coesita o estishovita es un buen
criterio de metamorfismo de impacto. Otro mineral que se genera a veces es diamante, la forma de alta
P del carbono.

Figura 6-132- Corte esquemático de un cráter de impacto, basado en el crater de Nördlinger Ries, en el sur de Alemania.
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La elevada velocidad de deformación produce la destrucción de la estructura cristalina. El
cuarzo desarrolla muchas lamelas de deformación que consisten en bandas con una densidad altísima de
dislocaciones o en bandas vítreas, es decir, sin estructura cristalina alguna. Otros minerales, p. ej., los
feldespatos, también pierden la estructura cristalina, aun cuando a menudo no se destruye la forma de los
granos, que parecen a primera vista en lámina delgada cristales, pero que carecen de las propiedades
cristalinas, es decir, son de hecho vidrios. La destrucción de la red cristalina es debida, en esos casos, a
las ondas de choque, no una fusión producida por la elevada temperatura. Por otra parte, la temperatura,
que puede alcanzar varios cientos de grados por encima de la T de fusión de las rocas, produce fundidos,
que van desde pequeñas cantidades de vidrios hasta masas de más de 1 km de espesor, dependiendo de
la magnitud del impacto y de la proximidad al punto de impacto.

La Fig.6-133 muestra un fragmento de suevita en lámina delgada, que proviene del cráter Nördlinger
Ries, en el sur de Alemania. La roca deriva esencialmente de un granito y puede observarse vidrio
marrón, que proviene de la fusión de la matriz granítica, vidrio claro proveniente de la destrucción de la
red de un feldespato, pero sin fusión, y plagioclasa y feldespato potásico fuertemente transformados por
el choque. En la Fig.6-134, también originalmente un granito del mismo cráter, feldespato y cuarzo tienen
textura vítrea por destrucción de la red cristalina y, además, hay vidrio claro producido por fusión. Sin
embargo, las biotitas (rayadas) no han perdido su estructura cristalina en esta suevita. El metamorfismo
de choque puede inducir la aparición de clivajes. La Fig.6-135  es una brecha proveniente de la Luna.
Se observa el contorno de un antiguo cristal de plagioclasa de la cual se conserva aún aproximadamente
la mitad superior intensamente fracturada. La mitad inferior consiste en vidrio de fusión que en parte
recristalizó en forma de cristales aciculares. En todas las figuras, la barra vertical mide 1 mm.

Figura 6-133- Suevita del cráter de Nördlinger Ries. El vidrio claro (clear glass) proviene de un feldespato que ha
perdido su estructura por las ondas de choque, no por fusión.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-290-

REFERENCIAS

ABALOS, B. y  EGUILUZ, L. (1989).- Análisis estructural de lineaciones deformadas sobre
cuarcitas negras de la parte central de la zona de cizalla de Badajoz-Córdoba (Macizo
Hercínico Ibérico). Revista de la Sociedad Geológica de España   2, 95-102.

ANDERSON, T. B. (1974).- The relationship between kink bands and shear fractures in the
experimental deformation of slate. Journal of the Geological Society London   130, 367-
382.

Figura 6-133- Otra muestra de suevita del cráter de Nördlinger Ries.

Figura 6-133- Brecha de impacto lunar.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-291-

BARD, J. P. (1985).- Microtexturas de rocas magmáticas y metamórficas. Ed.  Masson & Cie
(Paris),  181 pp. (Ver p: 55-58 y 74-110).

BARKER, A.J. (1990).- Introduction to metamorphic textures and microstructures, Blackie, Glas-
gow, 162 pp.

BASTIDA, F. (1981 a).- Medida de la deformación a partir de pliegues paralelos aplastados.
Trabajos de Geología. Univ. de Oviedo 11,  15-33.

BASTIDA, F. (1981 b).-  La esquistosidad primaria: una síntesis sobre sus características y
desarrollo. Trabajos de Geología. Ed. Univ. Oviedo, 11, 35-54.

BASTIDA, F. (1983).- El proceso de plegamiento.  Ed. Inst. Geol. Min. España, Madrid. 82 pp.
BASTIDA, F., ALLER, J. & PULGAR, J. A. (1990).-  Desarrollo y significado de las foliaciones

tectónicas en el Macizo Herciniano de NW de España. Cuaderno Lab. Xeolóxico de Laxe
15, 133-156.

BASTIDA, F., MARQUINEZ, J., PEREZ-ESTAUN, A. y PULGAR, J. A. (1984).- Seminario sobre
esquistosidades: tipos y mecanismos de formación. I.G.M.E. (Madrid), 96 pp.

BEACH, A. (1979 ).- Pressure solution as a metamorphic process in deformed terrigenous sedi-
mentary rocks. Lithos , 12, 51-58.

BELL, T. H. & RUBENACH, M. J. (1983).- Sequential porphyroblast growth and crenulation
cleavage development during progressive deformation. Tectonophysics  92, 171-194.

BELL, T.H., JOHNSON, S.E., DAVIS, B. FORDE, A. HAYWARD, N. y WILKINS, C. (1992).-
porphyroblast inclusion trails orientation dat, eppure non son girate!, Journal of Meta-
morphic Geology, 10.

BERTHE, D., CHOUKROUNE, P. & JEGOUZO, P. (1979).- Orthogneiss, mylonite and non coaxial
deformation of granites: the example of the South Armorican shear Zone. J. Struct.
Geol 1,  31-42.

BIOT, M. A. (1961).- Theory of folding of stratified viscoclastic media and its implications in
tectonics and orogenesis. Geological Society of America Bulletin 72,  1595-1620.

BIOT, M. A. (1965).- Furthe development of the theory of internal buckling of multilayers. Geo-
logical Society of America Bulletin 75,  563-568.

BLENKINSOP, T.G. & DRURY, M.R. (1988).- Stress estimates and fault history from quartz
microstructures.  Jour. Struct. Geol.  10,  673-684.

BORRADAILE, G. I.; BAYLY, M. B. & POWELL, C. McA. (1982).- Atlas of deformational and
metamorphic rock fabrics. Ed. Springer-Verlag (Heidelberg), 551 pp.

BORRADAILE, G.J. (1988).- Magnetic susceptibility, petrofabrics and strain, Tectonophysics,
156, 1-20.

BOUCHEZ, J. L., LISTER, G. S. & NICOLAS, A. (1983).- Fabric asymetry and shear sense in
movement zones. Geol. Rundschau 72, 401-419.

BOUCHEZ, J.L. & PECHER, A. (1981).- The Himalayan main central thrust pile and its quartz-
rich tectonites in Central Nepal. Tectonophysics   78, 23-50.

BRUN, J. P. & COBBOLD, P. (1980).- Strain hating and thermal softening in continental shear
zones: a review. Journal of Structural Geology,2, 149-158.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-292-

BRUNEL, M. (1986).-  Ductile thrusting in the Himalayas: shear sense criteria and stretching
lineation. Tectonics 5, 247-265.

BURG, J.P. & LAURENT, Ph. (1978).- Strain analysis of a shear zone in a granodiorite.
Tectonophysics 47,  15-42

CARRERAS, J. (1985).- Bandas miloníticas y zonas de cizalla. Ciclo de Seminarios de Geología
Estructural.  Ed. I.G.M.E., 69 pp.

CASAS, J. M. & SABAT, F. (1987).- An example of three-dimensional analysis of thrust-related
tectonites. Journal of Structural Geology,9, 647-658.

COBBOLD, P. R.; COSGROVE, J. W. & SUMMERS, J. M. (1971).- Development of internal
structures in deformed anisotropic rocks. Tectonophysics  12,  23-53.

COBBOLD, P.R. & QUINQUIS, H. (1980).- Development of sheath fold in shear regimes. Journal
of Structural Geology,2,  119-126.

COBBOLD, P.R. (1976).- Mechanical effects of anisotropy during large finite deformations. Bull.
Soc. Géol. France  7, 1497-1456.

COBBOLD, P.R. (1982).- Buckling of an embedded layer in rubber like materials: a critical com-
parison of theories. Tectonophysics   89, 5-15.

COBBOLD, P.R. (1975).- Fold propagation in single embedded layers. Tectonophysics   27,  333-
351.

COSGROVE, J. W. (1976).- The formation of crenulation cleavage. Journal of the Geological
Society London  132, 155-178.

COWARD, M. P. (1976).- Strain within ductile shear zones. Tectonophysics  34, 181-197.
COWARD, M. P. (1980 a).-  The Caledonian thrust and shear zones of NW Scotland. Journal of

Structural Geology,2, 11-17
COWARD, M. P. (1980 b).-   Shear zones in the Precambrian crust of Southern Africa.  Journal

of Structural Geology,2, 19-27.
COWARD, M. P. (1983).- Thrust tectonics, thin skinned or thick skinned, and the continuation

of thrust to deep in the crust. Journal of Structural Geology, 5, 113-123.
COWARD, M. P. (1982).- Surge zones in the Moine thrust zone of NW Scotland. Journal of

Structural Geology,4, 247-256.
CURRIE, J.B, PATNODE, H.W. y TRUMP, P.R. (1962).- Development of folds in sedimentary

strata, Geological Society of America Bulletin 73, 655-674.
CHESTER, F. M., FRIEDMAN, M. & LOGAN, J. M. (1985).- Foliated cataclasites.  Tectonophysics,

111,134-146.
CHOUCROUNE, P., GAPAIS, D. & MERLE, O. (1987).-  Shear criteria and structural symetry.

Journal of Structural Geology,9, 525-530.
DAVIS, G.H. (1984).- Structural geology of rocks and regions. Ed. John Wiley & Sons, 492 pp.

(Ver p: 430-438).
DEWEY, J.F. (1965).- Nature and origin of kink bands. Tectonophysics   1, 459-494.
DIETERICH, J. H. y CARTER, N. L. (1969 b).- Stress History of folding. Am. J. Sci. 267, 129-154.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-293-

DIETERICH, J. H. (1969 a).- Origin of cleavage in folded rocks. American Journal of Science,
267, 155-165.

DIETERICH, J.H. (1970).- Computer experiments on mechanics of finite amplitude folds. Can.
J. Earth. Sci.  7,  467-476.

DURNEY, D. W. (1976).- Pressure-solution and crystallization deformation. Phil. Trans. R. Soc.
London   283, 229-240.

ENGELDER, T.E. y MARSHACK, S. (1985).- Disjunctive cleavage formation at shallow depth in
sedimentary rocks, Journal of Structural Geology, 7, 327-343.

ENGLAND, P.C. y THOMPSON, A.B., 1984, Pressure-temperature-time paths of regional meta-
morphism. I. Heat transfer during the evolution of regions of thickened continental
crust, Journal of Petrology, 25, 894-928.

ESSENE, E.J., 1986.- The current status of thermobarometry in metamorphic rocks, in DALY,
J.S., CLIFF, R.A. y YARDLEY, B.W.D. eds., Geological Society Special Publication, 43, 1-
44.

ETCHECOPAR, A. & MALVIEILLE, J. (1987).- Computer models of pressure shadows: a method
for strain mesurement and shear-sense determination. Journal of Structural Geology,9,
667-678.

ETHERIDGE, M. A. y WILKIE, J. C. (1981).- An assessment of dynamically recrystallized grainsize
as a paleopiezometer in quartz-bearing mylonite zones. Tectonophysics   78,  475-508.

ETHERIDGE, M.A. (1973).- Experimentally produced slaty and crenulation cleavages during a
single deformation. Journal of the Geological Society of Australia   20,  223-227.

ETHERIDGE, M.A., WALL, V.J. y VERNON, R.H. (1983).- The role of the fluid phase during
regional metamorphism and deformation, Journal of Metamorphic Geology, 1, 205-
226.

FAURE, G. (1986).- Principles of Isotope Geology, John Wiley and Sons, 589 pp.
FERRILL, D. A. (1989).-  Primary crenulation pencil cleavage. Journal of Structural Geology,11,

457-462.
FLETCHER, R. C. (1982).-  Analysis of the flow layered fluids at small, but fine, amplitude with

application to mullion structures. Tectonophysics   16, 189-214.
FLEUTY, M.J. (1964).- The description of folds. Geol. Assoc. Proc.  75,  461-492.
FOSSEN, H. y TIKOFF, B., (1993).- The deformation matrix for simultaneous simple shearing

and volume change, and its application to transpression and transtension tectonics,
Journal of Structural Geology, 15, 413-422.

GAPAIS, D.,  BALE, P., CHOUCROUNE, P., COBBOLD, P. R. MAHJOUB, Y. & MARQUER, D.
(1987).-  Bulk kinematics from shear zone patterns: some field examples. Journal of
Structural Geology, 9, 635-646.

GHOSH, S. K. & CHATTERJEE, A. (1985).- Patterns of deformed early lineations over later folds
formed by buckling and flattening. Journal of Structural Geology, 7,  651-666.

GHOSH, S.K. & RAMBERG, H. (1968).- Buckling experiments on intersecting fold patterns.
Tectonophysics   5, 89-105.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-294-

GRAHAM, C. M. y ENGLAND, P. C. (1976).- Thermal regimes and regional metamorphism in
the recinity of overthrust faults: an example of shear heating and inverted metamorphic
zonation from Southern California. Earth. Planet. Sc. Lett. 31, 142-152.

GRAY, D. R. & DURNEY, D. W. (1979 a) .- Crenulation cleavage differentiation: implications of
solution-deposition processes. Journal of Structural Geology, 1,  73-80.

GRAY, D. R. & DURNEY, D. W. (1979 b).- Investigations on the mechanical significance of
crenulation cleavage. Tectonophysics   58,  35-79.

GRAY, D. R. (1978).- Cleavage in deformed psamitic rocks from southeastern Australia, their
nature and origin.  Geological Society of America Bulletin 89, 577-590.

GRAY, D. R. (1979 a).- Geometry of crenulation folds and their relationship to crenulation cleav-
age. Journal of Structural Geology, 1,  187-205.

GRAY, D. R. (1979 b).- Microstructure of crenulation cleavages: an indicator of cleavage origin.
Am. J. Sci.  279,  97-128.

HANMER, S. (1989).-  Initiation of cataclastic flow in a milonite zone. Journal of Structural
Geology,11, 751-762.

HANNMER, S. y PASSCHIER, C. (1991).- Shear sense indicators, a review, Geological Survey
of Canada Paper, 90-17, 72 pp.

HIGGINS, M.W. (1971).- Cataclastic rocks. US Geol. Survey Prof. Paper,  687,  97 pp.
HOBBS, B. E. MEANS, W. D. & WILLIAMS, P. F. (1981).- Geología Estructural. Ed. Omega

(Barcelona), 518 pp. (Ver p: 191-239).
HOBBS, B. E. MEANS, W. D. & WILLIAMS, P. F. (1982).-  The relationship between foliation

and strain: an experimental investigation. Journal of Structural Geology, 4,  411-428.
HODGES, K.V. (1991).- Pressure-Temperature-time paths, Annual Reviews of Earth and Plan-

etary Sciences, 19, 207-236.
HUDLESTON, P. J. (1973 a) .- Fold morphology and some geometrical implications of theories

of fold development. Tectonophysics   16, 1-46.
HUDLESTON, P. J. (1973 b) .- An analysis of “single layer” folds developed experimentally in

viscous media. Tectonophysics   16, 189-214.
HUDLESTON, P. J. (1989).-  The association of folds and veins in shear zones. Journal of Structural

Geology, 11, 949-958.
HUDLESTON, P. J. y LAN, L. (1993).- Information from fold shapes. Journal of Structural Geol-

ogy,  15, 253-264.
IGLESIAS, M. & CHOUKROUNE, P. (1980).- Shear zones in the Iberian Arc. Journal of Structural

Geology, 2,  63-68.
INGLES, J. (1985).- Theoretical and natural strain patterns in ductile simple shear zones.

Tectonophysics   115,  315-334.
JULIVERT, M. & MARCOS, A. (1973).- Superimposed folding under flexural conditions in the

Cantabrian zone (Hercynian Cordillera, Northwest Spain). Am. J. Sci.  273,  353-375.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-295-

KERRICH, R. & ALLISON, I. (1978).- Flow mechanisms in rocks: microscopic and mesoscopic
structures, and their relation to physical conditions of deformation in the crust. Geoscience
Canada  5, 109-118.

KNIPE, R. J. & WHITE, S. H. (1979).-  Deformation in low grade shear zones in the Old Red
Sandstone, S.W. Wales. Journal of Structural Geology,1, 53-66.

KNIPE, R. J. & WHITE, S. H. (1979).-  Deformation in low grade shear zones in the Old Red
Sandstone, S.W. Wales. Journal of Structural Geology,1, 53-66.

KNIPE, R.J. (1981).- The interaction of deformation and metamorphism in slates, Tectonophysics,
78, 249-272.

LATHAM, J. (1985).- A numerical investigation and geological discussion of the relationship
between folding, kinking and faulting, Journal of Structural Geology,  7, 237-249.

LAW, R.D. (1990).- Cristallographic fabrics: a selective review of their applications to research in
structural geology, ien KNIPE, R.J. y RUTTER, E.H. (eds.) Deformation mechanisms,
rheology and tectonics, Geological Society Special Publication, 54, 335-352.

LISTER, G. S. & SNOKE, A. W. (1984).-  S-C Mylonites. Journal of Structural Geology, 6, 617-
638.

MALAVIEILLE, J. (1987 b).- Kinematics of compressional and extensional ductile shearing de-
formation in a metamorphic core complex of the north-eastern Basin Range. Journal of
Structural Geology, 9, 541-554.

MARCOUX, J., BRUN, J. P., BURG, J. P. & RICOU, L. E. (1987).-  Shear structures in anhydrite
at the base of thrust sheets (Antalya, Southern Turkey). Journal of Structural Geology,
9, 555-562.

MARSHAK, S. & ENGELDER, T. (1985).- Development of cleavage in limesiones of a fold-
thrust belt in eastern New York. Journal of Structural Geology, 7, 345-359

MAWER, C. K. (1987).-  Shear criteria in the Grenville Province, Ontario, Canada. Journal of
Structural Geology,9, 531-540.

MAXWELL, J.C. (1962).- Origin of slaty and fracture cleavage in the Delaware water gap area,
New Jersey and Pennsilvania. Petrologic studies. Mem. Geol. Soc. Am., 281-311.

MEANS, W. D. (1977).- Experimental contributions to the study of foliations in rocks: a review
of research since 1960. Tectonophysics   39, 329-354.

MEZGER, , K. (1990).- Geochronology in granulites, en: VIEZEUF, D. y VIDAL, P., eds. Granulites
and crustal evolution, Kluwer, 451-470.

MITRA, G. & YONKEE, W.A. (1985).- Relationship of spaced cleavage to folds an thrust in the
Idafo-Utah-Wyoming thrust belt. Journal of Structural Geology, 7,  361-373.

NICOLAS, A. & POIRIER, J. P. (1976).- Crystalline plasticity and solid state flow in metamorphic
rocks.  Ed. John Wiley & Sons, 444 pp.

NICOLAS, A. (1987).- Principios de Tectónica. Ed. Masson (Paris) 185 pp.
PASSCHIER, C. W. y SIMPSON, C. (1986).- Porphyroclast systems as kinematic indicators.

Journal of Structural Geology,8, 831-843.
Passchier, C.W. y Trouw, R.A.J. (1996).- Microtectonics. Springer Verlag. 289 pp.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-296-

PASSCHIER, C.W., MEYERS, J.S. y KRONER, A. (1990).- Field geology of high grade gneiss
terranes, Springer-Verlag, 150 pp.

PASSCHIER, C.W., TROUW, R.A.J., ZWART, H.J. y VISEERS, R.L.M. (1992).- Porphyroblast
rotation: eppur si muove?, Journal of Metamorphic Geology, 10, 283-294.

PATERSON, M.S. (1978).- Experimental rock deformation. The brittle field. Ed. Springer-Verlag
(Heidelberg), 254 pp.

PERRIN, M., OLTRA, P. H. & COQUILLART, J. (1988).- Progress in the study and modelling lof
similar fold interferences. Journal of Structural Geology, 10,  593-605.

POIRIER, J. P. (1976).- Plasticité à haute température des solides cristallins.  Ed. Eyrolles (Paris),
320 pp. (Ver p: 283-299).

POWELL, C. McA. (1979).- A morphological classification of rocks cleavage. Tectonophysics
58, 21-34.

Price, N.J. y Cosgrove, J.W. 1990. Analysis of Geological Structures. Cambridge University Press.
502 pp.

PULGAR, J. (1980).- Análisis e interpretación de las estructuras originadas durante las fases de
replegamiento en la zon Asturoccidental leonesa (Cordillera Herciniana, NW de España).
Tesis Doctoral, Universidad de Oviedo, 334 pp.

PULGAR, J.A. (1981).- La disolución por presión y el desarrollo del bandeado tectónico meso y
microscópico en rocas metapelíticas de bajo grado del NW de España. Trabajos de
Geología. Ed. Univ. Oviedo, 11, 147-190.

PULGAR, J.A. (1981).- La disolución por presión y el desarrollo del bandeado tectónico meso y
microscópico en rocas metapelíticas de bajo grado del NW de España. Trabajos de
Geología. Ed. Univ. Oviedo, 11, 147-190.

RAGAN, D.M. (1987).- Geología estructural. Introducción a las técnicas geométricas. Ed. Omega,
Barcelona, 207 pp.

RAMBERG, H. (1960).- Relationship between length and thickness of ptygmatically folded veins.
Am. J. Sci.   258,  36-46.

RAMBERG, H. (1961).- Contact strain and folding instability of a multilayered body under com-
pression. Geol. Rundschau   51,  405-439.

RAMBERG, H. (1963).- Strain distribution and greometry of folds, Bulletin of the  Geological
Institute University  of Uppsala, 42, 1-20.

RAMBERG, H. (1964).- Selective buckling of composite layers with conticested sheological prop-
erties, a theory for simultaneous formation of several orders of folds. Tectonophysics   1,
307-341.

RAMBERG, H. (1968).- Instability of layered systems in the field of gravity I, II. Phys. Earth
Planet.  1, 427-447.

RAMBERG, H. (1970).- Folding of compressed multilayers in the field of gravity I, II. Phys.
Earth Planet.2, 203-232.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-297-

RAMON-LLUCH, R.; MARTINEZ-TORRES, L.M. y EGUILUZ, L. (1989).- Rafold: a basic pro-
gram for the geometric classification of folds. Computers and Geosciences   15, 989-
996.

RAMSAY, J. G. & GRAHAM, R. H. (1970).- Shain variation in shear belts. Can. J. Earth Sci.  7,
786-813.

RAMSAY, J. G. & HUBERT, M. I. (1983).- The techniques of modern Structural Geology. Vol. 1,
Strain analysis.  Ed. Academic Press (London), 307 pp. (Ver p: 179-195).

RAMSAY, J. G. (1962 a).- The geometry and mechanics of similar type folds. Jour. Geol. 70,  309-
327.

RAMSAY, J. G. (1962 b).- Interference patterns produced by the superposition of folds of similar
types”. Jour Geol.  70,  466-481.

RAMSAY, J. G. (1963).- The folding of angular unconformable sequences. Jour. Geol. 71,  297-
400.

RAMSAY, J. G. (1977).- Plegamiento y fracturación de rocas. Ed. Blume, (Madrid),  590 pp.
(Ver p: 195-200).

RAMSAY, J. G. (1980).- Shear zones geometry a review. Journal of Structural Geology, 2,  83-89.
RAMSAY, J.G. (1982).- Rock ductility and its influence on the development of tectonic structures

in mountain belts. In: Mountain Building Processes. Ed. Academic Press (London &
New York), 111-127.

RAMSAY, S. G. & HUBERT, M. I. (1987).- The techniques of modern Structural Geology. Vol. 2,
Folds and Fractures. Ed. Academic Press (London), 308-700 pp.

RUTTER, E.H. (1983).- Pressure solution in nature, theory and experiment. Jour. Geol. Soc.
London   140,  725-740.

SHELLEY, D. (1989).- P, M and G tectonites: a classification based on origin of mineral preferred
orientations. Journal of Structural Geology, 11, 1039-1045.

SHERVING, J. & CHAPPLE, W. M. (1968).- Wavelengths of single layer folds: a comparation
between theory and observation.  American Journal of Sience.  266, 167-179.

SIBSON, R.H. (1977).- Fault rocks and fault mechanisms, Journal of the Geological Society of
London, 133, 191-213.

SIDDANS, A. W. B. (1972).- Slaty cleavage. A review of research since 1815.    Earth  Sci.  Rev. 28,
205-232.

SIDDANS, A. W. B. (1977).- The development of slaty cleavage in a part of the French Alps.
Tectonophysics   39,  533-557.

SIMPSON, C. (1986).- Determination of movement sense in mylonites, Journal of Geological
Education, 34, 246-261.

SIMPSON, C. y DePAOR, D.G. (1993).- Strain and kinematic analysis in general shear zones,
Journal of Structural Geology, 15, 1-20.

SIMPSON, C. y SCHMID, S.M. (1983).- An evaluation of criteria to deduce to sense of movement
in sheared rocks. Geological Society of America Bulletin 94,  1281-1288.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-298-

SITTER, L.U. de (1958).- Boundins and parasitic folds in relation to cleavage and folding.  Geol.
Mijnbouw   20, 277-286.

SKJERNAA, L. (1975).- Experiments on superimposed buckle folding. Tectonophysics   27,
255-270.

SMITH, R. B. (1977).- Formation of folds, boudinage and mullions in non-Newtonian materials.
Geological Society of America Bulletin 88,  312-320.

SOULA, J. C. (1981).- Plissement experimental de monolits et de multilits à contraste de
compétence faible ou moyen; comparaison avec des structures naturelles”. Rev. Geol.
Dyn. Geogr. Phys.  23, 235-256.

SOULA, J. C. y DEBAT, P. (1976).- Developpement et caractères des litages tectoniques. Bull.
Soc. Geol. France,  18, 1515-1537.

SPEAR, F.S. y PEACOCK, S.M. (1989).- Metamorphic pressure-temperature-time paths.
American Geophysical Union, Short Courses in Geology, 7, 102 pp.

SPRY, A. (1969).- Metamorphic textures.  Ed. Pergamon Press (Oxford), 350 pp.
STAUFFER, M. R. (1964).- The Geometry of Conical Folds. J. Geol. Geophys. 7,  340-347.
SUPPE, J. (1985).-  Principles of Structural Geology. Ed. Englewood Cliffs (New Jersey), 537 pp.
TANNER, P. W. G. (1989).-  The flexural-slip mechanim. Journal of Structural Geology, 11, 635-

656.
THIESSEN, R. L. y MEANS, W. D. (1980).- Classification of fold interference patterns: a re-

examination. Journal of Structural Geology, 2, 311-326.
TREAGUS, S. H. (1982).- A new  isogon-cleavage classification and its application to natural and

model fold studies. Geol. Jour.  17, 49-64.
TURNER, F. & WEISS, L. E. (1963).- Structural analysis of metamorphic tectonites.  Ed. McGraw-

Hill (New York & London), 545 pp.
TWISS, R. J. (1977).- Theory and applicability of a recrystallized grainsize palaeopiezometer.

Pure Appl. Geophys.,  115, 227-244.
TWISS, R. J. (1988).- Description and clasification of folds in a single surfaces. Journal of Structural

Geology,6,  607-624.
Twiss, R.J. y Moores, E.M. (1992).- Structural geology. Freeman & Co. 532 pp.
VAN DEN DRIESSCHE, J. y BRUN, J. P. (1987).-  Rolling structures at large shear strain. Journal

of Structural Geology, 9, 691-704.
Van der Pluijm B.A. y Marshack, S. (1997).- Earth Structure, an introduction to Structural Geology

and Tectonics. McGraw-Hill. 495 pp.
VAUCHEZ, A. (1987).- Mécanismes de déformation et cinématique des zones de mouvement

ductiles. Thèse Univ. de Marseille, 315 pp.
VERNON, R. H. (1977).- Relationships between microstructures and metamorphic assemblages.

Tectonophysics   39,  439-452.
VERNON, R. H. (1978).- Porphyroblast-matrix microstructural relationships in metamorphic

rocks.  Geol. Rundschau   67,  288-305.
VERNON, R.H. (1976).- Metamorphic processes. Ed. George Allen & Unwin, Ltd., 247 pp.



Tema 6- Comportamiento dúctil
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-299-

WATKINSON, A. J. (1981).- Patterns of fold interference: influence of early fold shapes. Journal
of Structural Geology, 3, 19-23.

WATTS, M. J. & WILLIAMS, G. D. (1979).- Fault rocks as indicators of progressive shear defor-
mation in the Guingamp region, Brittany.  Journal of Structural Geology, 1, 323-332.

WEISS, L. E. (1959).- Geometry of superposed folding. Geological Society of America Bulletin
70, 91-106.

WEISS, L. E. (1980).- Nucleation and growth of kink bands. Tectonophysics   65, 1-38.
WHITTEN, E. H. T. (1966).- Structural geology of folded rocks.  Ed. Rand McNally (Chicago),

678 pp.
WILSON, G. & COSGROVE, J. W. (1982).- Introduction to small-scale Geological Structures.

Ed. George Allen & Unwin (London), 128 pp.
WILSON, G. (1953).- Mullion and rodding structures in the Moine Series of Scotland. Proc.

Geol. Assoc. Lodon   64, 118-151.
WILSON, G. (1967).- The geometry of cylindrical and conical folds. Proc. Geol. Assoc. Lond. 78,

179-210.
WILLIAMS, P. F. (1972).- Development of metamorphic layering and cleavage in low grade

metamorphic rocks at Bermagui, Australia,  American Journal of Science, 272, 1-47.
WILLIAMS, P. F. (1977).- Foliation: a review and discussion. Tectonophysics  39, 305-328.
WINKLER, H. G. F. (1978).-  Petrogénesis de rocas metamórficas. Ed. Blume (Madrid), 346 pp.

(Ver p: 211-261).
WISE, D. U., DUNN, D. E., ENGELDER, J. T., GEISER, P.A., HATCHER, R. D., KISH, S. A.,

ODOM, A. L. & SCHAMEL, P. A. (1984).-  Fault related rocks: suggestion for terminology.
Geology   12, 391-394.

WOOD, B.J. y FRASER, D.G. (1977).- Elementary thermodinamics for geologists, Oxford Uni-
versity Press, 303 pp.

WOOD, D.S. (1974).- Current view of the development of slaty cleavage. An. Rev. Earth Planet.
Sci.2, 369-401.

WOOD, D.S., OERTEL, G., SINGH, J. y BENNETT, H.F. (1976).- Strain and anisotropy in rocks:
Philosophical Transactions of the Royal Society of London, 283, 27-42.

WRIGHT, T.O. y PLATT, L.B. (1982).- Pressure dissolution and cleavage in the Martinsburg
shale,  American Journal of Science, 282, 122-135.

ZWART, H.L. (1962).- On the determination of polymetamorphic mineral associations and its
application to the Bosost area (central Pyrenees), Geologische Rundschau, 52, 38-65.



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-300-

LA DEFORMACIÓN DÚCTIL EN LA  WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el tema
tratado:

Conceptos acerca de la génesis de foliaciones. Por D. Durney (McQuaire Univ. Australia):
http://www.virtualexplorer.com.au/ACRC/news/conf/Conferences/HallsGapOrg/

DavidDurney.html

Foliaciones por Lynn S. Fichter (Department of Geology and Environmental Science, James
Madison University, Harrisonburg, Virginia):

 http://geollab.jmu.edu/Fichter/MetaRx/Metatexture.html

Fotografías de estructuras dúctiles por R.W. Schlische (Rutgers University):
http://www.rci.rutgers.edu/~geolweb/slides.html#pagetop

Mecanismos de plegamiento (Rob Butler, Leeds University):
http://earth.leeds.ac.uk/ugpublic/ears1053/lecture2/lecture2notes.htm

Plegamiento relacionado con fallas (Arvid M. Johnson (Purdue Univ.) y Kaj M. Johnson (Stanford
Univ.))

http://www.eas.purdue.edu/physproc/fault-related_folding.htm
http://www.eas.purdue.edu/fauxpli/

Dibujos animados de modelos de génesis de porfiroblastos (Rod Holcombe, Universidad de
Queensland):

http://www.earthsciences.uq.edu.au/~rodh/animations/rodhAnimationLibrary.htmll
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7.-ESTRUCTURA Y COMPOSICIÓN DEL
INTERIOR DE LA TIERRA
7.1.-TIPOS DE ONDAS SISMICAS Y SU PROPAGACION

La mayor parte de los conocimientos que tenemos sobre la estructura del interior de la Tierra y las
propiedades físicas de las diferentes capas que la constituyen provienen de la Geofísica y, muy
especialmente, de los datos suministrados por las ondas sísmicas. Estas ondas se producen de forma
natural por liberación de energía elástica almacenada: las rocas que tienen un comportamiento frágil
admiten una deformación elástica de determinada magnitud, superada la cual se fracturan o deslizan por
fracturas ya existentes. En ese momento, la energía elástica es liberada instantáneamente provocando las
ondas sísmicas. El punto donde se produce la liberación se denomina hipocentro o foco del terremoto
(o seísmo o sismo) y el punto de la supericie terrestre que está en la vertical del foco se denomina
epicentro. Las ondas sísmicas pueden también producirse artificialmente, en general por medio de
explosiones. Existen cuatro tipos de ondas sísmicas, de los cuales sólo dos son importantes para el
conocimiento del interior de la Tierra (Fig.7-1).

Las ondas P o primarias, tambien llamadas compresivas, son ondas que se propagan por
compresión y extensión. El movimiento de las partículas de roca que son atravesadas por las ondas P
consiste en una alternancia de condensaciones y rarefacciones, es decir, se acercan y alejan entre sí
moviéndose en la dirección de su propagación. Son, por tanto, similares a las ondas sonoras y pueden
viajar a través de sólidos y líquidos. La condición para que una onda pueda propagarse es que el medio

Variaciones delcampo gravitatorio
terrestre (Satélite GRACE)



Geología Estructural y Dinámica Global
José Ramón Martínez Catalán

-302-

se comporte elásticamente ante ella. Tanto los
sólidos como los líquidos son incompresibles
ante un esfuerzo instantáneo, aunque admiten
una cierta compresión de tipo elástico, es decir,
recuperable. Las ondas, por tanto, se
transmiten a base de que partes del medio se
comprimen e, instantáneamente, se expanden
transmitiendo la compresión a las zonas
adyacentes. La velocidad de propagación (Vp)
depende de las rocas y la profundidad y oscila
entre unos 2 km/seg en sedimentos superficiales
poco consolidados y cerca de 14 km/seg a unos
3.000 km de profundidad. La velocidad es
mayor, en general, cuanto mayor es la densidad
de las rocas, siempre que están sólidas.

Las ondas S o secundarias, también
llamadas de cizalla y transversales, se
propagan por movimientos perpendiculares a
su dirección de propagación, siendo en eso
semejantes a las de la luz. Aquí las partículas
son desplazadas lateralmente, sufriendo un
cizallamiento con respecto a las adyacentes.
Esto es algo que los líquidos pueden soportan
perfectamente, por lo que la deformación en

ellos es permanente, no hay recuperación ni
transmisión y, consecuentemente, las ondas no
se propagan. Las ondas S sólo se transmiten en
los sólidos y su velocidad (Vs) es del orden de
1/2 a 1/3 de la Vp.

Las ondas Love y las ondas Rayleigh son las llamadas ondas de superficie porque sólo se
transmiten por la superficie de la Tierra y no por su interior, por lo que suministran muy poca información.
Las primeras producen desplazamiento de las partículas en dirección horizontal y las segundas en dirección
vertical (Fig.1), siendo estas últimas semejantes a las que se forman en la superficie de un líquido en
reposo al tocarlo o arrojar un objeto. Su velocidad es menor que la de las ondas S y, en el caso de las
Rayleigh, es de unos 9/10 de Vs. Las ondas de superficie son las causantes de los destrozos producidos
por los seísmos.

Figura 7-1- Los cuatro tipos de ondas sísmicas. Las dos
inferiores son las de superficie. El movimiento en cada una de
los tipos se ha representado por la posición en un instante de
planos normales a la dirección de propagación de la onda que
inicialmente estaban regularmente espaciados dentro de un
prisma horizontal.
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La trayectoria que siguen las ondas en el interior de la Tierra se ha representado en la Fig.7-2. Las
líneas continuas representan ondas P y las líneas a trazos ondas S. A partir del foco, se generan ondas P
y S en todas direcciones, aunque para simplificar, sólo se han representado algunas P. Cuando las ondas
siguen por una capa sin discontinuidades internas, sufren continuamente una cierta refracción hacia arriba.
Ello se debe a que la que la densidad aumenta en general hacia abajo y, con ella, la velocidad. Las ondas
siguen la ley de Snell, según la cual, la relación entre los senos del ángulo de incidencia y del de refracción
es igual a la relación de velocidades. Al aumentar la velocidad, aumenta el ángulo de refracción y las
trayectorias se van curvando hacia arriba. Si llegan a la superficie se reflejan y, además, generan una
onda del mismo tipo que la que llega y otra del otro tipo, aparte de ondas de superficie. P. ej., la onda P
que sale del foco hacia arriba, al llegar a la superficie se refleja como onda P y genera una onda S que se
refleja también. Después, ambas se refractan y la onda P vuelve a reflejarse y refractarse. Las ondas de
un tipo que llegan a una discontinuidad, marcada por un cambio de densidad o del estado físico de las
rocas, en parte de reflejan y en parte se refractan como ondas del mismo tipo y, además, generan ondas
del otro tipo que, a su vez, en parte se refractan y en parte se reflejan.

Las ondas sísmicas se registran en los sismógrafos, que consisten en una masa suspendida y
aislada del terreno. Las vibraciones del terreno son transmitidas a un marcador consistente en un rodillo
giratorio con una hoja de papel. Un marcador conectado a la masa, la cual no se mueve debido a su
inercia, dibuja las ondas registradas. Muy esquemáticamente, se han representado en la Fig.7-3 dos
sismógrafos, uno para registrar el movimiento vertical de las partículas (arriba) y otro para registrar el
movimiento horizontal (debajo). Para efectuar un registro completo se necesitan tres sismógrafos, uno
para la componente vertical y dos para dos direcciones horizontales perpendiculares entre sí. Como
puede apreciarse en los registros, las ondas P son las primeras en llegar. Después llegan las ondas PP que

Figura 7-2- Esquema de la trayectoria que siguen las ondas sísmicas en el interior de la Tierra. Las líneas continuas
son ondas P y las discontinuas a trazos, ondas S.
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son ondas P reflejadas en la superficie, que han vuelto a viajar por el interior y que, después de refractarse
hacia arriba, acaban saliendo a la superficie. Más adelante llegan las ondas S y después las ondas de
superficie.

Figura 7-3- Distintas representaciones de sismógrafos que registran componentes verticales y horizontales, con
los sismogramas registrados en un terremoto. A la derecha un sismómetro chino del siglo II a.d.C. basado en el
movimiento de una varilla en su interior que empujaba unas bolitas situadas en distintas posiciones y caian en la
boca de las ranas situadas en el suelo.
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La Fig.7-4 representa un sismograma más completo. En general, el rodillo del sismógrafo se
desplaza una cierta cantidad en cada vuelta, con lo que dibuja una serie de líneas paralelas. La primera
onda registrada  es P y las ondas 2 y 3 son ondas PP. La primera onda S es la nº 4 y las 5,6 y 7 son ondas
S reflejadas y ondas P reflejadas como S. Las ondas de superficie son las que aparecen a partir del nº 8.

La Fig.7-5 muestra esquemáticamente la trayectoria de las ondas P en el interior de la Tierra y el
tiempo, en minutos, que tardan en llegar a distintos puntos de la superficie. Se observa una zona, que
forma una especie de banda alrededor de la Tierra, a la cual casi no llegan ondas y que se llama zona de
sombra (Fig.7-6). Esta zona se interpreta como producida porque las ondas que son tangentes al

núcleo de la Tierra en parte se refractan hacia arriba

Figura 7-4- Ejemplo de un registro sísmico correspondiente a un dia completo, con un evento sísmico. Hay que
leerlo de arriba a abajo y de derecha a izquierda. Abajo se muestra un ejemplo de un terremoto de magnitus 5,5
ocurrido en el estado de Washington, el 3 de Julio de 1999.

Figura 7-5- Trayectoria de la ondas “P”.  A la derecha se muestra el tiempo que tardan en llegar estas ondas a distintos
puntos de la Tierra. A la derecha los zonas de sombra.
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y en parte hacia abajo muy fuertemente y
cuando salen del núcleo, van a parar casi a
los antípodas del foco. Las únicas ondas P
que llegan a la zona de sombra son algunas
que son muy fuertemente refractadas por el
núcleo interno (en negro en la Fig.7-2).

En el párrafo anterior hemos explicado
algunas características de la distribución de
las ondas a partir de nuestros conocimientos
del interior de la Tierra. En la realidad, el
proceso es el contrario: se establece la
distribución de las ondas y se deduce la
estructura interna. En esencia, se trata de
comparar el tiempo que un determinado

evento sísmico tardó en registrarse en los sismógrafos repartidos por todo el mundo y qué tipos de
ondas llegaron y, a partir de esos datos, deducir la existencia de discontinuidades que separen capas con
propiedades diferentes y la velocidad de propagación de las ondas en ellas. Las principales capas,
corteza, manto y núcleo, fueron ya establecidas a principios de siglo, fundamentalmente por los geofísicos
R.D Oldham, que identificó los tipos principales de ondas y demostró que la Tierra tenía un núcleo
central, B. Gutenberg, que estableció la profundidad del núcleo y la primera tabla de velocidades y A.
Mohorovicic, que identificó la discontinuidad que separa la corteza del manto.

Otros avances importantes se registraron entre 1930 y 1940, fundamentalmente por parte de H.
Jeffreys y K.E. Bullen, que establecieron con precisión las tablas de velocidad de las ondas en las
diferentes capas de la Tierra y por I. Lehmann, que descubrió que el núcleo estaba formado por dos
capas diferentes. Desde entonces el conocimiento de la estructura del interior de la Tierra ha avanzado
mucho y continúa haciéndolo gracias a la ampliación de la red mundial de estaciones sismológicas, a la

utilización de las explosiones atómicas como fuentes
de ondas sísmicas de localización exacta  y al empleo
de ordenadores para el tratamiento masivo de
datos.

DISCONTINUIDADES Y DIVISIÓN EN
CAPAS

Figura 7-5- Zona de sombra de un seismo.

Figura 7-7- Distribución de la velocidad de las ondas
sísmicas con la profundidad.
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La velocidad de las ondas sísmicas en el interior de la Tierra, tal como fue establecida por Gutenberg
y, más exactamente, por Jeffreys, puede verse en la Fig.7-7.  Tanto Vp como Vs aumentan con la
profundidad en el manto hasta una profundidad de 2.896 km. A partir de ahí, Vp sufre un descenso
brusco desde 13’6 km/seg hasta 8 km/seg y las ondas S no se propagan. Esos datos indican la existencia

Figura 7-8- trayectorias de las ondas en diferentes casos, incliyendo la existencia de una capa de baja velocidad.
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de una discontinuidad
importantísima, la que separa el
manto del núcleo terrestre, que se
denomina discontinuidad de
Gutenberg, de Gutenberg-
Wiechert o de Oldham. Además,
indican que el manto aumenta en
rigidez con la profundidad, pero
que el núcleo, en su parte externa,
está en estado líquido: las ondas S
no atraviesan los líquidos y las P sí
lo hacen, pero a menor velocidad
que la que emplearían en un sólido
a la misma presión. La Vp aumenta
progresivamente en el núcleo hasta
algo más de 5.000 km, donde se
localiza otra discontinuidad y Vp

disminuye y, en seguida, aumenta
hasta 11’2 km/seg. Esa
discontinuidad separa el núcleo
externo del interno, el cual debe
encontrarse en estado sólido.

Además de la zona de
sombra producida por el núcleo
externo (Figs.7-5 y 7-6), que es
una banda de gran diámetro y muy
alejada del foco sísmico, Beno
Gutemberg descubrió en 1926 la
existencia de otra zona de sombra
más próxima a los focos y que sólo

se daba cuando éstos no eran muy profundos. Para interpretarla, propuso la existencia de una capa,
entre unos 60 y 250 km de profundidad, en la cual las rocas estaban en un estado más plástico que en las
capas limítrofes. Esta capa se conoce como el canal de baja velocidad, pese a que ésta no disminuye
demasiado: Vp pasa de 8 a 7 km/seg y, luego, va aumentando lentamente.

La Fig.7-8 muestra las trayectorias de las ondas en tres casos en los que existe una capa de baja
velocidad (los perfiles de velocidad se muestran a la izda.). Arriba, el foco está en la superficie y en el
segundo dibujo justo en el techo de la capa de baja velocidad. En ambos casos, la fuerte refracción
producida en las ondas que penetran en la capa de baja velocidad genera una zona de sombra (área

Figura 7-9- División en capas de la Tierra.
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rayada, representada sólo a
un lado del foco; en realidad,
en superficie aparece como
una banda circular alrededor
del epicentro). En el tercer
dibujo, el foco está por
debajo de la capa de baja
velocidad, con lo que no se
produce zona de sombra. En
el dibujo inferior se muestra
cúal sería el efecto de un
sismo superficial en ausencia
de capa de baja velocidad:
no se formaría zona de
sombra.

La Fig.7-9 muestra las diferentes capas en las los geofísicos han dividido la Tierra y la Fig.7-10 su
relación con la velocidad de las ondas sísmicas. La corteza (A) es una capa delgadísima (5 km en los
océanos y 35 km en los continentes como media) en la cual Vp  es de unos 3 km/seg en sedimentos
superficiales, aumenta rápidamente a más de 5 km/seg a profundidades de muy pocos km, tiene un valor
de 6 a 7 km/seg en la parte media de la corteza y de unos 7 a 7’8 km/seg en su base. La discontinuidad
de Mohorovicic está marcada por un aumento de Vp a unos 8 km/seg. El manto se subdivide en tres
capas (B, C y D). En B y C, Vp y Vs aumentan muy rápidamente, mientras que en D lo hacen más
lentamente.

El canal de baja velocidad es parte del lecho B y la separación entre éste y el siguiente está
marcada por un aumento de Vp, más rápido
en C que en B (Fig.7-7, línea continua). Las
mayores velocidades se dan precisamente en
la base de la capa D, donde Vp alcanza 13’6
km/seg. El contacto entre el manto y el núcleo
externo, la llamada discontinuidad de
Gutenberg o de Oldham,  es una
discontinuidad bastante neta, a diferencia de
la que separa el núcleo externo del interno.
Debido a la existencia de una zona de
transición entre ambos, el núcleo se separa en
tres lechos (E, F y G).

Figura 7-10- Las distintas capas de la Tierra y la velocidad de las ondas sísmicas
en ellas.

Imagen sísmica del manto inferior terrestre, convertido a
coordenadas planas. En rojo se muestra  material más caliente
(ascendente) y en azul más frío (descendente).
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Por tanto, la Tierra consta esencialmente de tres capas, núcleo, manto y corteza. El núcleo (“core”)
tiene un radio medio de 3.474 km y está dividido esencialmente en dos capas gruesas separadas por una
zona de transición. El núcleo interno, sólido, tiene un radio de unos 1.237 km, y el núcleo externo,
líquido, un espesor de 2.237 km. El manto (“mantle”) tiene un espesor de entre 2.861 y 2.891 km

aproximadamente, según se trate de manto subcontinental o
suboceánico. Es sólido todo él aunque hay una capa, el
canal de baja velocidad, en la cual las rocas tienen un
comportamiento más plástico que las de encima o debajo.
Finalmente, la corteza (“crust”), también sólida, tiene un
espesor de entre 35 en los continentes y 5 km en los océanos
como media, aunque en los primeros puede llegar a 60 km
y en los océanos puede no superar los 2 km.

La anterior subdivisión tiene mucho que ver con la
composición química, como se verá más adelante. Existe
otra división de la Tierra en capas, que no coincide
exactamente con la anterior y que es más útil para decribir

Figura 7-11- Comparación entre las dos principales subdivisiones del interior terrestre.

Imagen sísmica del manto  y del núcleo interno
terrestre.
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su comportamiento reológico. Según ella, la Tierra se divide en varias capas esféricas concéntricas,
incluyendo las capas externas fluidas atmósfera e hidrosfera (sin olvidar la biosfera, de la cual formamos
parte). Inmediatamente por debajo de ellas se encuentra la exosfera o esfera externa, que se subdivide
en litosfera y astenosfera. La litosfera, palabra que significa esfera pétrea, incluye rocas que se supone
se comportan como una especie de cáscara más rígida que la capa que tienen debajo, la astenosfera o
esfera débil. La litosfera incluye la corteza y parte del manto y llega hasta una profundidad de entre 60 y
200 km, siendo más gruesa bajo los continentes (Fig.7-11). El límite superior de la astenosfera coincide
aproximadamente con el del canal de baja velocidad y su límite inferior se sitúa hacia unos 700 km. La
mesosfera o esfera media ocupa el resto del manto y la endosfera coincide con el núcleo.

Figura 7-12- Distribución de la densidad en el manto (arriba) y en el núcleo (debajo) según diferentes modelos.
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A partir de las velocidades de las ondas sísmicas y de otros datos, tales como la masa de la Tierra
y su momento de inercia, se puede calcular la densidad de las diferentes capas, elaborando modelos que
se comparan con la realidad hasta encontrar los que mejor se ajustan. Diferentes modelos se han
representado en la Fig.7-12 por líneas de distintos tipos. A la izquierda (a), los modelos de Birch, Bullen
y Anderson y, a la derecha (b), tres modelos basados en procedimientos estadísticos, con las dos líneas
continuas representando los límites probables de densidad a distintas profundidades, paralelos a la curva
de Bullen (círculos abiertos). Los dos dibujos superiores representan el manto y los dos inferiores el

Figura 7-13- Diferentes modelos de composición de la corteza y del manto. 1a- corteza oceánica. 1b, 2, 3 y 4- corteza
continental.
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núcleo. Puede apreciarse que la densidad aumenta continuamente con la profundidad, es decir, no hay
inversiones generalizadas de densidad. La densidad de la corteza varía de 2’6 gr/cm3 en la superficie de
los continentes hasta unos 2'9 gr/cm3 en su base y en los océanos.

En la parte superior del manto, la densidad es de 3’3 gr/cm3 y aumenta gradualmente hacia abajo.
El aumento es espectacularmente rápido en la discontinuidad manto-núcleo, donde se pasa de unos 5’5
gr/cm3 a casi 10 gr/cm3. Otros gradientes fuertes se dan en el lecho C del manto y, según algunos
modelos, en la parte superior del lecho G, es decir, del núcleo interno. La máxima densidad calculada en
el centro de la Tierra es de unos 14 gr/cm3.

 Esquema mostrando las distintas divisiones en capas de la Tierra
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7.2.-COMPOSICION DE LAS DIFERENTES CAPAS

La composición de la corteza continental puede estudiarse directamente en el campo, sobre
todo en su parte superior. Lo que en su día fue la parte media de la corteza continental aflora hoy  en
muchas áreas, debido a la acción combinada de grandes cizallas y de la denudación. La corteza continental
inferior, en cambio, aflora muy raramente, aunque lo hace en algunos sitios debido a los mismos
mecanismos que la corteza media. Además, ambas pueden ser estudiadas a partir de los enclaves que se
encuentran en los diatremas, chimemeas volcánicas formadas por explosión causada por la presión de
los gases en el magma. Estas estructuras incluyen muchos fragmentos rocosos arrancados de sus paredes,
por lo que muestrean a veces toda la corteza e, incluso, el manto más superior. Existen también algunos
sondeos profundos de los cuales el mayor es el de la Península de Kola, en Rusia, que ha alcanzado 13
km de profundidad.

La corteza continental superior se compone normalmente de sedimentos y rocas volcánicas en
los 2 a 10 km superiores. Hacia abajo predominan rocas cristalinas, metamórficas e ígneas. Son
mayoritariamente rocas ácidas, es decir, con más del 55% de sílice (SiO2), siendo la composición media
como la de las granodioritas, rocas graníticas compuestas por un 67% de sílice. Estas rocas se consideran
hidratadas, por incluir muchos minerales que contienen agua en su red cristalina, fundamentalmente las
micas. Los minerales que constituyen esa parte de la corteza son mayoritariamente silicatos de aluminio,
de ahí el nombre de SIAL con que se conoce a esta capa. En una corteza de 30 a 40 km de espesor, la
parte superior de composición media granodiorítica alcanza unos 20 a 25 km de profundidad (Fig.7-13,
1b).

La corteza continental inferior  está compuesta en muchos sitios por rocas básicas, es decir,
con un contenido en sílice de entre el 45 y el 55%. Esas rocas tienen la composición de un gabro (Fig.7-
13, 1b), roca intrusiva compuesta por silicatos de magnesio y hierro, por lo que se conoce a esta capa
como SIMA. En algunas cortezas continentales se ha identificado una discontinuidad entre sus partes
superior e inferior, la llamada discontinuidad de Conrad, en honor de su descubridor. La corteza
inferior debe contener muchas rocas metamórficas, debido a las condiciones físicas imperantes. Los
gabros, al ser metamorfizados, se transforman en anfibolitas (Fig.7-13, 2), rocas también hidratadas,
pues los anfíboles contienen agua en sus redes. No obstante, se sabe que muchas de las rocas de la
corteza continental inferior son rocas metamórficas secas, llamadas granulitas, en las que en lugar de
anfíboles o micas hay piroxenos, minerales sin agua en su red (Fig.7-13, 3 y 4). No todas las granulitas
son básicas y, de hecho, se sabe de cortezas inferiores que incluyen abundantes granulitas ácidas.

Los procesos de formación de los continentes han sido muy complejos y, mientras en algunas
partes de los mismos, las transformaciones continúan hoy día, otras se han mantenido estables en los
últimos 2.500 millones de años. No debe de extrañar, por tanto, que existan varios tipos de corteza
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continental. Las áreas continentales que no han sufrido grandes cambios en los últimos 2.500 Ma se
denominan cratones o escudos y se caracterizan por ser más gruesas (unos 45 a 50 km como media)
y tener una capa inferior de composición básica relativamente potente (10 a 30 km) que se identifica por
una velocidad Vp de entre 7’1 y 7’8 km/seg. Las cortezas continentales más jóvenes tienen unos 30 a 35
km y carecen a menudo de esta capa, existiendo una corteza inferior con  una Vp de entre 6’4 y 7’1 km/
seg, que se supone compuesta por una alternancia de rocas ácidas o intermedias y básicas. La
discontinuidad de Conrad sólo se observa a veces, por lo que cabe suponer que no es tan importante
como las descritas en el apartado anterior y que la transición entre las cortezas superior e inferior se
efectúa en muchos sitios, bien de forma gradual, bien por una superficie muy irregular. En todo caso, la
separación entre una corteza superior hidratada y una corteza inferior seca o anhidra parece bastante
generalizada.

La constatación de que la corteza oceánica es mucho más delgada y de composición diferente
que la continental, es muy reciente, posterior a la primera mitad del presente siglo. Los conocimientos
sobre su composición se basan esencialmente en las denominadas ofiolitas, fragmentos de corteza
oceánica antigua emplazados tectónicamente sobre los continentes, aunque la parte superior de algunas
cortezas oceánicas actuales ha sido perforada por sondeos con recuperación de testigo hasta unos 1000
m, de los 5.000 que suele tener como media. Se sabe que la corteza oceánica se compone de una capa
de sedimentos, de muy poco espesor en general (decenas a centenares de metros), una capa de rocas
volcánicas basálticas, una capa formada por diques subverticales de diabasa, que es una roca de

Figura 7-14- Espesor y composición de la corteza y la litosfera en un escudo (bouclier) y en un océano
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composición basáltica y, finalmente, una capa de gabros. La composición es igual a la del basalto en toda
la corteza oceánica (Fig.7-13,1a), si exceptuamos los sedimentos superiores, por lo que se dice que está
compuesta sólo por SIMA.

El manto se caracteriza por una Vp superior a 7’8 km/seg, discutiéndose si la discontinuidad de
Mohorovicic que lo separa de la corteza es una discontinuidad química o física. En esencia, la discusión
se centra en si el manto está compuesto por rocas ultrabásicas, llamadas peridotitas, con menos del
45% de sílice, o si son rocas básicas que, debido a las altas presiones, se han transformado y no son ni
anfibolitas ni granulitas sino eclogitas, rocas básicas de composición basáltica pero con una densidad
de 3’4 gr/cm3 (la densidad del basalto es de 2’9 gr/cm3). En el primer caso sería una discontinuidad
química y en el segundo física.

Se sabe que por debajo de la corteza oceánica el manto es ultrabásico, aunque a profundidades
de 40 km o más puede contener eclogitas. El manto subcontinental puede ser estudiado a partir de los
enclaves en kimberlitas, rocas volcánicas explosivas de tipo diatrema que tienen su origen a
profundidades de entre 90 y 250 km y que son famosas por ser la única fuente de diamantes procedentes
del interior de la Tierra (pueden  también formarse diamantes como consecuencia de impactos
extraterrestres). La presión necesaria para formar diamantes se da en el interior da la Tierra a partir de
90 km de profundidad. Por otra parte, algunas kimberlitas contienen nódulos con coesita, variedad de
alta P del cuarzo, pero nunca de estishovita, variedad de P aún mayor, que necesita al menos 250 km de
carga litostática para formarse. Por tanto, se supone que las kimberlitas se forman en la astenosfera y
atraviesan toda la litosfera continental, suministrando las únicas muestras de la litosfera mantélica
subcontinental.

A partir de esas muestras se sabe que el manto litosférico se compone de eclogitas y de peridotitas
de distintos tipos, es decir, de rocas básicas y ultrabásicas, predominando estas últimas. Se postula que
la composición media es la de una roca ideal, no existente, que se denomina pirolita (palabra derivada
del griego que significa roca de fuego), compuesta por peridotita y eclogita en una proporción de entre
1/1 y 4/1, siendo la más probable 3/1. La composición de las peridotitas incluye olivino como mineral
esencial, mientras que las eclogitas se componen esencialmente de jadeita, un piroxeno muy denso que
se da en condiciones de alta P, y granate. La Fig.7-14 muestra la estructura y composición de las
litosferas oceánica y continental de escudo (“bouclier” en Francés y “shield” en Inglés), pudiendo observarse
el mayor espesor de esta última.

La astenosfera y la mesosfera deben estar compuestas esencialmente por rocas ultrabásicas,
interpretándose el aumento progresivo en densidad como debido en parte al aumento de la presión y en
parte al aumento en la proporción de hierro y la disminución de la de magnesio. Como tanto esta parte
del manto como el núcleo son inaccesibles y no existe ningún mecanismo en la Tierra que pueda hacer
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Figura 7-15- Composición de los cuatro grandes tipos de meteoritos (izquierda) y porcentaje actual de caidas.

aflorar sus rocas, se recurre al estudio de los meteoritos, ya que se suponen que provienen de
planetesimales que seguramente tenían también una estructura en capas, con las rocas más densas en el
centro.

Existen cuatro tipos fundamentales de meteoritos, que se clasifican según su relación entre la
proporción de metal (níquel y hierro esencialmente) y la de silicatos. La Fig.7-15 muestra los cuatro
tipos, a la izquierda, con su composición expresada como un diagrama de barras. En gris se representa
el contenido metálico y en blanco el de silicatos. La banda con trama cruzada representa la proporción
de troilita (SFe), un mineral frecuente, aunque escaso, en tres de los cuatro tipos. A la derecha se han
representado los meteoritos más comunes correspondientes a cada uno de los cuatro tipos fundamentales,
con una indicación de su composición.

Los sideritos (“irons”) se componen esencialmente de hierro y níquel, en una proporción que
varía entre 96/4 y 65/35, siendo raros los que tienen una relación menor de 80/20. Representan el 35%
de los meteoritos conocidos y sólo el 6% de los que caen actualmente. Los siderolitos (“stony-irons”)
tienen una proporción similar de componente metálico y componente silicatado y representan sólo el 4%
de los meteoritos conocidos y el 2% de las caídas actuales.

Las condritas se componen esencialmente de silicatos, aunque pueden tener algo de componente
metálico y troilita. El nombre deriva de unos cuerpos redondeados, llamados cóndrulos, de 1 mm de
diámetro aproximadamente, compuestos por olivino o piroxeno o ambos. Los cóndrulos se interpretan
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como gotas de líquido silíceo cristalizado, por lo que se supone que fueron fundidas. Se supone que las
condritas representan la composición media del polvo primordial de la nebulosa que dio origen al sistema
solar y son los meteoritos más abundantes: 84% de las caídas actuales. Las acondritas se componen
exclusivamente o casi de silicatos, sin cóndrulos, y son muy similares a las rocas ígneas terrestres.
Representan el 8% de las caídas actuales y, junto con las condritas, el 61% de los meteoritos conocidos.

La comparación de los meteoritos con los conocimientos sobre la masa de la Tierra y de sus
distintas capas sugiere que el núcleo interno tiene una composición similar a la de los sideritos, con un
85% de hierro aproximadamente, 4 a 7% de níquel (de ahí la denominación de NIFE que se le da a
veces) y algo de troilita. La existencia de este mineral se considera probable porque el núcleo tiene una
densidad algo menor que la que tendría si estuviera compuesto sólo por hierro y níquel. Se discute si el
núcleo externo tiene una composición similar a la del interno o más parecida a la de los siderolitos. El
manto inferior debe tener una composición como la de las condritas, acorde con una aumento del contenido
en hierro con la profundidad. Las acondritas son, por otra parte, semejantes en composición a las rocas
del manto superior y de la corteza terrestre.
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LA ESTRUCTURA Y COMPOSICIÓN DE LA TIERRA EN LA  WWW

Estas son algunas direcciones en las que se pueden encontrar aspectos relacionados con el tema
tratado:

Estructura de la Tierra por John N. Louie,  Mackay School of Mines The University of Nevada:
http://www.seismo.unr.edu/ftp/pub/louie/class/plate/velocity.html
http://www.seismo.unr.edu/ftp/pub/louie/class/plate/composition.html

Estructura y composición de la Tierra por CAROLINA LITHGOW-BERTELLONI,  University
of Michigan:

 http://www.geo.lsa.umich.edu/~crlb/COURSES/270/Lec2/Lec2.html

Estructura y composición de la Tierra en la Enciclopedia Británica:
http://www.britannica.com/eb/article?eu=108977

Universidad de Oxford, ¿como estudiar la composición de la Tierra?:
http://www.earth.ox.ac.uk/Research/interior.htm
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NANCE, R.D., WORSLEY, T.R. y MOODY, J.B. (1986).- Post-Archean biogeochemical cycles

and long term episodicity in tectonic processes, Geology, 14, 514-518.
NISBET, E.G. (1987).- The Young Earth: An Introduction to Archaean Geology, Allen and Unwin.
OLIVER, J. (1983).- Exploring the geological structure of the continental crust. Journal of Geological

Education. 31, 277-294.
SIEVER, R. ed. (1983).- The Dynamic Earth  Scientific American. Número Especial.
UYEDA, S. (1978).- The new view of the Earth, W.H. Freeman and Co.
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8.-DERIVA CONTINENTAL Y TECTÓNICA
DE PLACAS

8.1.-LA TEORIA DE LA DERIVA CONTINENTAL: LOS PRECURSORES
Y SUS ARGUMENTOS

El debate sobre la deriva continental, que ha enfrentado a movilistas y estabilistas o fijistas en
el presente siglo, es uno de los tres grandes debates que ha registrado la Geología como ciencia, comparable
en intensidad e importancia a los que tuvieron lugar en los dos siglos precedentes: el que enfrentó a
neptunistas y plutonistas entre 1775 y 1825 y el que enfrentó a catastrofistas y uniformitaristas
entre 1775 y 1835. Los plutonistas (por Plutón, dios de los infiernos en la mitología romana) consiguieron
demostrar que existen rocas, las plutónicas, que han estado fundidas en algún momento de su historia,
imponiendo su teoría a los neptunistas (por Neptuno, dios del mar), defensores de un origen sedimentario
marino para tales rocas. El uniformitarismo es la teoría que defiende que los procesos geológicos ocurridos
en el pasado han tenido lugar de manera continua y aproximadamente uniforme, a diferencia del
catastrofismo, que sustenta la existencia de una serie de cataclismos localizados en el tiempo a lo largo
de la historia de la Tierra. Los uniformitaristas, llamados también actualistas, defienden que los procesos
geológicos siguen ocurriendo en la actualidad y que el estudio de los fenómenos actuales sirve para
interpretar los antiguos. Su famosa frase “el presente es la clave del pasado” resume magistralmente
su teoría, que finalmente se impuso, aunque no en la forma tan estricta con que llegó a ser formulada: hay
fenómenos que operan hoy de forma diferente a como lo hicieron en el pasado, debido a la progresiva
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evolución del planeta y a la pérdida parcial de su energía interna y, por otra parte, ha habido intervalos en
la historia de la Tierra en los cuales un determinado tipo de procesos, como p. ej., la creación de
cinturones orogénicos,  tuvo lugar con mayor intensidad que en otros.

La teoría de la deriva de los continentes se basó, al principio, en el encaje que se observaba
entre las líneas de costa a ambos lados del Atlántico. Este encaje había sido observado y publicado por
Snider en 1858 en su libro “La creación y sus misterios revelados: un trabajo que explica claramente
todas las cosas incluyendo el origen de los primitivos habitantes de América”. Es destacable que el ajuste
de las costas propuesto por Snider en 1858 (Fig.8-1) es perfecto, algo que ni siquiera con los modernos
ordenadores se ha conseguido todavía. No obstante, el principal defensor e impulsor de la teoría de que
los continentes se han movido unos con respecto a otros a lo largo de la historia de la Tierra fue un
meteorólogo alemán llamado Alfred Wegener. La coincidencia de las costas atlánticas fue también
inspiradora para Wegener quien, a partir de la idea inicial, se dedicó después de la 1ª Guerra Mundial a
recopilar argumentos y pruebas en favor de que los continentes habían estado juntos en el pasado y, en
1922, publicó su famosísimo libro “El origen de los continentes y océanos”. Los argumentos de
Wegener eran de cinco tipos principales: geodésicos, geofísicos, geológicos, paleontológicos y
paleoclimáticos.

La Geodesia es la ciencia dedicada al estudio de la forma y tamaño de la Tierra y a la localización
precisa de puntos en su superficie. Los argumentos geodésicos que presentó se basaban en las
mediciones efectuadas en distintos puntos con un intervalo de tiempo y, especialmente,  en las realizadas
en dos islas de Groenlandia (Bear y Sabine) en sendas expediciones llevadas a cabo respectivamente en
1823 y 1873. Calculó velocidades de movimiento de entre 11 y 21 m/año para esas islas y de entre 0’3
y 36 m/año para otros puntos de la Tierra, velocidades que estaban fuertemente afectadas por errores
de medida (hoy sabemos que estaban sobrevaloradas en unos dos órdenes de magnitud).

Figura 8-1- Ajuste de los bordes del Atlántico realizado por Snider en 1858. El encaje de las costas a ambos lados
fue un argumento importante en favor de la deriva continental.
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Los argumentos geofísicos se basan en la
teoría de la isostasia, que surgió de la observación
de que en las grandes cordilleras, la atracción
gravitatoria no era la que cabía esperar si la densidad
de las mismas fuera igual a la de las partes llanas de los
continentes, sino menor. Esto condujo a la idea de que
allí donde había una cordillera, había también una gran
acumulación de rocas ligeras, graníticas, esencialmente
constituidas por silicatos de aluminio (SIAL) que
explicaban la anomalía, es decir, el hecho de que la
gravedad fuera menor de la esperada. Esa acumulación
debía formar una especie de raíz de la cordillera (Fig.8-
2). Si las cordilleras tenían raíz, ésta debía compensar,
en cierto modo, sus elevados relieves, de forma similar
a como un iceberg emerge más de la superficie del
agua cuanto mayor es su parte sumergida: el exceso
de volumen encima es compensado por el déficit
de densidad debajo. Se puede establecer un símil con

un conjunto de bloques de diferente espesor flotando
en un líquido, p. ej., bloques de madera en agua o de cobre en mercurio (Fig.8-2). Los bloques más
gruesos tendrán su base a mayor profundidad y su parte superior a mayor altura sobre el nivel del agua.
Si superponemos un bloque sobre otro, este último se hundirá, pero el conjunto emergerá más que antes,
aunque la diferencia de alturas será menor que la altura del bloque añadido.

La comprobación de que ese fenómeno se daba en la Tierra se efectuó en primer lugar en
Escandinavia, que había estado sumergida bajo un casquete de hielo de varios kilómetros de espesor en
la última glaciación, hace 10.000 años. La elevación que la península escandinava experimenta anualmente,
de entre 1 y 10 mm/año según las zonas, se relacionó con la fusión del casquete glaciar, que habría

Figura 8-2- El principio de la isostasia ilustrado con bloques de cobre flotando en mercurio (izquierda) y en los
continentes, donde la masa siálica flota sobre un substrato fluido (en gris). las montañas tienen una raíz siálica
que les permite estar en equilibrio con el substrato fluido.

Alfred Wegener.
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dejado a la corteza desequilibrada. El fenómeno descrito se denominó isostasia y consiste en el equilibrio
de las diferentes masas de la corteza o de la litosfera terrestre. El movimiento de Escandinavia es un
reajuste isostático tendente a alcanzar el equilibrio isostático. Ahora bien, para que la isostasia
exista, los continentes deben de estar flotando en una especie de líquido. Como de hecho se producen
reajustes isostáticos, el manto o parte de él debe de estar en un estado que le permite fluir y, entonces,
los continentes, que flotan sobre él, podrían moverse libremente. El argumento geofísico de Wegener no
es en realidad una prueba de que los continentes se muevan, pero suministra una prueba física de que
pueden moverse y cómo. Wegener mencionaba la posibilidad de que existiera el canal de baja velocidad
y de la existencia de corrientes de convección de origen térmico en el manto líquido.

Los argumentos geológicos se basan principalmente en la correlación de estructuras geológicas
a ambos lados del Atlántico. La Fig.8-3 muestra los principales escudos o cratones viejos (gris oscuro),
con más de 2.000 Ma y los cinturones orogénicos más jóvenes de 2.000 Ma (líneas finas) en Africa y
Sudamérica. Puede apreciarse cómo, una vez que ambos continentes son llevados a la que se supone su
posición inicial (hace 200 Ma), escudos y cinturones pasan de uno a otro mostrando una correlación
perfecta.  Las estructuras y formaciones geológicas de otros continentes pueden ser, asimismo,
correlacionadas, lo que sirve para reconstruir sus posiciones iniciales. Para este tipo de argumentos, así
como para los de tipo paleontológico, Wegener se basó en el trabajo y las ideas del geólogo sudafricano
A.L. Du Toit, expresadas en su publicación de 1921 “La glaciación carbonífera en Sudáfrica”.

Figura 8-3- Las estructuras geológicas son como líneas impresas a traves de los continentes. En gris: cratones
con más de 2000 Ma. Rayas: cinturones orogénicos más jóvenes.
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Los argumentos paleontológicos o de tipo biológico se basan en la existencia de asociaciones
de floras y faunas fósiles similares, en áreas continentales que hoy están muy alejadas entre sí y aisladas
por anchos mares. La explicación que los paleontólogos daban a esas asociaciones comunes se basaba
en la teoría de los puentes intercontinentales, franjas de tierra que habían estado emergidas en algunos
momentos y que habían permitido el paso de gran número de especies de unos continentes a otros.
Especialmente llamativa era la presencia en Sudamérica y Africa de una asociación de flora y fauna
Permo-Carbonífera (360-250 Ma) similar que había sufrido, además, una evolución semejante. Wegener
hacía particular hincapié en la extensión de la flora de Glossopteris y de la familia de reptiles Mesosauridae.
Más adelante, en 1937, en su libro “Nuestros continentes a la deriva”, Du Toit propuso que había
existido en esa época una masa continental que incluía, además, Australia, la India y la Antártida. La
denominó Gondwana, un término empleado originalmente por otro de los grandes pioneros, E. Suess y
derivado de un conjunto de estratos de la India compuesto por sedimentos carboníferos a jurásicos que
incluye rocas de origen glaciar en la base y capas de carbón más arriba.

Los argumentos paleoclimáticos son uno de los puntos fuertes de la argumentación de Wegener,
que por algo era meteorólogo. Se basan en la existencia de rocas que son características de un clima
determinado. P. ej., las tillitas son rocas compuestas por cantos o bloques redondeados, a menudo
estriados, englobados en una matriz arcillosa, que son características del medio glaciar y que se forman
en cantidades importantes durante las glaciaciones en las proximidades de los polos. La hulla se forma en
zonas con mucha vegetación y es, por tanto, característica de los climas templado húmedo y ecuatorial.
Los depósitos evaporíticos son, por otra parte, típicos del clima árido y se dan en los dos cinturones
áridos de la Tierra a ambos lados de la zona ecuatorial. La presencia de tillitas cerca de ecuador actual
o de yeso o sal  cerca de los polos podía, en principio, ser explicada por una migración de los polos. Sin
embargo, cuando se estudia su distribución a escala mundial se aprecia que, para un determinado periodo,
la migración de los polos no puede explicar la distribución de los climas. La Fig.8-4 muestra, a la
izquierda, la distribución actual de las rocas de la glaciación Carbonífera y la dirección del movimiento de
los hielos (flechas). A la derecha, los continentes se han llevado a la posición que se supone ocupaban en

Figura 8-4- Distribución de las formaciones permo-carboníferas con depósitos glaciares en la actualidad (izquierda)
y en el Carbonífero-Pérmico (derecha). Las flechas indican el movimiento del hielo.
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aquel momento, con lo que las rocas de origen glaciar caen en un área restringida alrededor del polo Sur.
La Fig.8-5 muestra otra reconstrucción para el Carbonífero, con los diferentes tipos de roca indicadores
del paleoclima: Gl-tillitas y cantos estriados de origen glaciar. C-carbón. D-rocas de origen desértico,
con cantos facetados producidos por el viento. S-sal gema. Y-yeso.

La Fig.8-6 muestra la reconstrucción de los continentes propuesta por Wegener en el Carbonífero
Superior y su evolución subsecuente. Los continentes habrían formado una sóla masa continental,
denominada la Pangea, que significa “toda la Tierra”, a partir de la cual se habrían dispersado. La teoría

de la deriva continental fue  rápidamente conocida por los geólogos,
aunque no fue aceptada unánimemente, mientras que los geofísicos
la recibieron con gran excepticismo. Jeffreys, p. ej., que alcanzó un
enorme prestigio como geofísico por el cálculo riguroso de las tablas
de velocidad de las ondas sísmicas, defendía que tanto la corteza
como el manto eran demasiado rígidos como para permitir grandes
desplazamientos. En las tres décadas siguientes a la publicación del
libro de Wegener, los movilistas dieron por probada la teoría y se
dedicaron a a buscar explicaciones a la misma y a estudiar cómo
habían sido los movimientos continentales, mientras que los estabilistas
argüían que no había un mecanismo capaz de explicar que los
continentes pudieran deslizarse sobre el manto y, por tanto, la teoría
debía ser forzosamente falsa.

Obviamente, los continentes no pueden desplazarse
directamente sobre el manto fluido porque por debajo del agua de
los océanos hay rocas rígidas. El geólogo A. Holmes propuso al final
de la década de los veinte que la deriva se debía a la actuación de

Figura 8-5- Distribución de las formaciones con pruebas climatológicas en el Carbonífero, en un mapa con la
posición de los continentes reconstruida.

Arthur Holmes, postuló la existencia de
corrientes de convección térmica en el
manto.
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Figura 8-6- La Pangea (arriba) y la deriva continental tal como fue propuesta por Wegener en 1922. Las áreas
punteadas representan mares de poca profundidad sobre corteza continental.

Figura 8-7- Hipótesis de Holmes de las corrientes de convección en el manto para explicar la corteza continental.
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corrientes de convección térmica en el manto, una idea apoyada por el geofísico Vening Meinesz, uno
de los pocos que eceptó la teoría. La Fig.8-7 muestra la hipótesis de Holmes. Según ella, las corrientes
de convección ascendentes y divergentes provocarían la separación de la masa continental siálica (rayada)
y entre las masas separadas se produciría la efusión de rocas basálticas formando una capa simática (gris
oscuro). Las corrientes descendentes y convergentes llevarían hacia abajo parte de la capa simática, la
cual se transformaría en eclogita (negro) por efecto de la presión.

8.2.-MAGNETISMO REMANENTE Y PALEOMAGNETISMO

La prueba definitiva de la deriva continental fue aportada por los geofísicos, a los que también
debemos la comprensión de los mecanismos que la permiten.  Los argumentos más sólidos en favor de
la teoría provienen del estudio del magnetismo natural que tienen las rocas y que es una consecuencia del
campo magnético terrestre.

La Tierra se comporta como un imán con dos polos, que no coinciden exactamente con los
geográficos, los cuales se definen como los puntos donde el eje de giro de la Tierra sale a la superficie.
La Fig.8-8, a la izquierda, muestra esquemáticamente  el ángulo entre el eje de rotación y el eje magnético,
así como la orientación de las líneas de flujo del campo magnético en un perfil transversal. En realidad, lo
que se suele denominar Norte magnético es el polo Sur del campo magnético terrestre y hacia él apunta
el norte de la brújula, que es ella misma un imán (Fig.8-8, derecha). Las causas del campo magnético
terrestre no se conocen exactamente. Los modelos más modernos lo atribuyen a que la Tierra actúa
como una dínamo autoexcitable: el núcleo externo, metálico y líquido, se mueve continuamente por

Figura 8-8- Esquema del campo magnético dipolar terrestre (izquierda) y posición real de los polos magnéticos en
la Tierra (derecha).
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corrientes helicoidales, llamadas ciclónicas.
Según el principio de la dínamo, un conductor
que se mueve dentro de un campo magnético
produce corrientes eléctricas, pero éstas, al
circular por el núcleo, producirían también un
campo magnético. Por eso se denomina
autoexcitable, porque las corrientes producidas
por el campo magnético existente contribuyen
a su vez a crearlo o mantenerlo. El campo
magnético original, necesario para “poner en
marcha” la dínamo, puede deberse a corrientes
eléctricas muy débiles creadas por
termoelectricidad: corrientes producidas por
dos conductores que están en contacto y a
diferente temperatura, lo que puede ser el caso
del núcleo externo e interno.

Se llama declinación magnética al ángulo
que forman las líneas que unen un determinado punto de la Tierra con el norte magnético y con el norte
geográfico o, dicho de otra forma, al ángulo que se desvía la brújula en ese punto con respecto al norte
geográfico. La declinación puede ser hacia el este o hacia el oeste y su valor para los diferentes puntos
del globo puede epreciarse en a Fig.8-9. Inclinación magnética es la inclinación de las líneas de flujo
en cada punto y sus valores pueden verse en la Fig.8-10. En principio, su valor sería cero en el ecuador
magnético, aumentando progresivamente hacia los polos mágnéticos hasta valer 90° en ellos (Fig.8-8).
Como puede apreciarse en las Figs.8-9 y 8-10, las líneas de igual declinación e inclinación son irregulares
y esta última no coincide con los paralelos magnéticos, lo que sería de esperar si la Tierra fuera un imán
dipolar perfecto. En realidad, el campo magnético terrestre no corresponde a un dipolo perfecto, debido

Ilustración de la orientación del campo magnético en la Tierra.

Figura 8-9- Distribución de las líneas de igual declinación magnética en 1945.
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a causas como la diferente permeabilidad magnética de las rocas y a la existencia de rocas magnetizadas
cerca de la superficie terrestre, cuyo campo interfiere con el producido en el núcleo. El campo magnético
terrestre puede describirse como formado por dos componentes: el campo dipolar, que es teórico y
representa la media del campo terrestre, y el campo no dipolar, también llamado anomalía magnética,
que es la diferencia entre el campo teórico y el campo real en cada punto.

El campo magnético es variable con el tiempo en intensidad, inclinación y declinación. En general
deriva hacia el oeste unos 0’18° por año, con lo que en unos 2.000 años habrá dado la vuelta a la Tierra.
Eso es lo que se llama la variación secular, existiendo también una variación diurna y variaciones ocasionales
relacionadas con las llamadas tormentas magnéticas, que suelen durar varios días. La posición de los
polos magnéticos, sin embargo, cambia bastante poco, al menos en la actualidad. En España, la declinación
actual es de unos 8° al oeste y la inclinación de unos 60° al norte.

Algunas sustancias sufren una imantación cuando son sometidas a un campo magnético, es decir,
desarrollan su propio campo magnético. Se llaman sustancias ferromagnéticas a aquellas que se imantan
de forma que su extremo próximo al polo N del campo externo se convierte en polo S del imán que se
forma en ellas y viceversa. Son ejemplos de este comportamiento metales como hierro, níquel y cobalto
y minerales como magnetita y hematites. Sustancias paramagnéticas son las que se imantan como las
anteriores pero muy débilmente, y sustancias diamagnéticas son las que se imantan en sentido contrario
a la ferromagnéticas: el extremo próximo al polo N se imanta como polo N, con lo cual son repelidas por
el campo magnético externo. Ejemplos de estas últimas son metales como cobre, plomo, plata y oro y
fluidos como el agua y el dióxido de carbono. La imanación diamagnética suele ser de muy débil intensidad.

Figura 8-10- Distribución de las líneas de igual inclinación magnética en 1945.
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Las rocas contienen a menudo minerales
ferromagnéticos, los principales de los cuales son
magnetita, titanomagnetita, hematites y
titanohematites. Estos minerales pueden imanarse
a causa del campo magnético terrestre existente
en un momento dado. El magnetismo que
adquieren se denomina magnetismo natural
remanente (NRM) y puede permanecer
siempre que la roca no sufra otro campo
magnético de igual o mayor intensidad y sentido
contrario o que se caliente. Las sustancias
imanadas pierden su magnetización por encima
de una T determinada, que se llama punto de
Curie y que es de alrededor de 500°C para las
rocas. Una roca que esté a mayor T y se enfríe,
al pasar justo por debajo del punto de Curie
adquiere una magnetización que es mucho más
intensa que el NRM y que se denomina
magnetismo termorremanente (TRM). El
magnetismo termorremanente se adquiere a partir
del campo magnético terrestre y la intensidad con
que se imantan las rocas es menor que la del
propio campo. No obstante, es muy superior en
intensidad al magnetismo natural remanente y no
se borra con un campo igual y de sentido
contrario a no ser que las rocas estén de nuevo
cerca de su punto de Curie.

En consecuencia, las rocas volcánicas, que
salen a la superficie a temperaturas muy superiores a su punto de Curie y se enfrían rápidamente, adquieren
una magnetización intensa que depende del campo magnético terrestre en ese punto en el momento de su
efusión. Con la ayuda de aparatos sensibles se puede medir la magnetización de las rocas y deducir cúal
era el campo magnético en el momento de su efusión. Como, por otra parte, se pueden datar
radiométricamente las rocas, podemos conocer cómo era el campo magnético en la antigüedad. El
estudio del campo magnético terrestre en el pasado se denomina paleomagnetismo y su utilidad es
extraordinaria. La determinación del campo magnético en una roca de determinada edad nos dice en
qué dirección se encontraba el polo N magnético y, gracias a su inclinación magnética, a qué distancia
aproximada. Varias determinaciones en rocas de igual edad en puntos separados de un continente nos
dan varias direcciones que convergen en un punto, lo que ayuda a precisar mucho la posición de los
polos para esa edad. Cuando se estudian rocas de distintas edades se van obteniendo una serie de

Figura 7-11- Deriva polar aparente del polo Norte para
Europa desde el Precámbrico.

Figura 7-12- Deriva polar aparente del polo Norte para los
principales continentes desde el Precámbrico.
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posiciones de los polos que, una vez unidas, dan una curva que se llama deriva polar aparente. La
Fig.8-11 muestra la curva correspondiente al polo N de Europa desde el Precámbrico Superior hasta la
actualidad.

Podría pensarse que esa curva
representa la posición absoluta del polo,
que ha cambiado a lo largo de la historia,
mientras que el continente se mantenía fijo.
Sin embargo, cuando se trazan las curvas
de deriva polar para varios continentes, se
ve que no coinciden en absoluto (Fig.8-
12). Como no puede pensarse que cada
continente tenía sus propios polos
magnéticos, hay que admitir que lo que se
ha movido no han sido los polos, sino los
continentes con respecto a ellos. Por eso,
las curvas de deriva se llaman aparentes y
por eso es tan importante el
paleomagnetismo: suministra una
prueba absolutamente objetiva de la
deriva continental. Es más, ayuda a
reconstruir la posición de los continentes
en el pasado.

Figura 8-13- Inclinación magnética a lo largo de una transversal (izquierda) y su aplicación al caso de la India
(centro y derecha). La flecha a trazos en la figura del centro, arriba, es una paleoinclinación que indica la posición
de la India en el Jurásico.

Figura 7-14- Reconstrucción de la Pangea carbonífera utilizando
como criterio de ajuste, no la línea de costa, sino la isobata de 1000
m. Las superposiciones estan dibujadas en negro.
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La Fig.8-13 representa las líneas de flujo del campo magnético en una sección de la Tierra y, en el
centro, dos posiciones sucesivas de la India, en el Jurásico (210-145 Ma) y en la actualidad. Mientras
que en la actualidad la inclinación magnética es de unos 20°N, en el Jurásico (J) era de unos 40°S  y,
ahora, en su posición actual, las rocas volcánicas jurásicas tienen un campo magnético remanente con
una inclinación de unos 40°S (flecha a trazos), lo que permite calcular su paleolatitud. Las inclinaciones
magnéticas se mantienen siempre que la roca no se deforme ni se caliente por encima del punto de Curie,
lo que permite calcular sus paleolatitudes aun en el caso de que los continentes hayan girado. Las
orientaciones de un continente en la antigüedad se calculan a partir de la dirección de los paleopolos. No
pueden calcularse paleolongitudes porque lo que se obtiene es la orientación y la latitud, pero el continente
en cuestión pudo estar, en principio, en cualquier longitud dentro de esa latitud. Para calcular
paleolongitudes se utilizan criterios adicionales como conocimientos sobre las posiciones relativas de los
continentes entre sí y con respecto a los océanos.

La Fig.8-14 muestra una de las reconstrucciones más conocidas de la Pangea carbonífera, realizada
por Bullard y sus colaboradores en 1965 utilizando un ordenador para buscar el mejor ajuste entre los
continentes. En lugar de utilizar las líneas de costa para el ajuste, usaron las isobatas (curvas de igual
profundidad) de 1.000 m, que se supone que marcan el borde de la corteza continental. Como puede
apreciarse, el ajuste no es perfecto, existiendo superposiciones (en negro) y huecos. La Fig. 8-15 muestra
una reconstrucción reciente de las sucesivas posiciones de los continentes a lo largo del Fanerozoico
(540 Ma hasta la actualidad). La serie de mapas de la izquierda corresponde a la deriva durante el
Paleozoico o Era Primaria (540-250 Ma) y es menos exacta, por la mayor escasez de datos, que la serie
de la derecha, correspondiente al Mesozoico o Era Secundaria (250-65 Ma), y Cenozoico o Eras
Terciaria y Cuaternaria (65-0 Ma). Al final del Paleozoico, prácticamente todas las masas continentales
se unieron, formando la Pangea, rodeada de un único océano denominado Pantalasa. La Pangea
carbonífera no es probablemente la única que ha existido en la historia de la Tierra. Hay ya evidencias de
que al final del Precámbrico, justo antes del comienzo del Fanerozoico, la mayor parte de las masas
continentales también estaban juntas, siendo el Cámbrico (540-505 Ma) un periodo de dispersión. Esto
ha dado lugar recientemente a la llamada teoría del supercontinente según la cual, las masas continentales
terrestres se unen periódicamente y, a continuación, se dispersan rompiéndose, a veces por las viejas
suturas y, a veces, a lo largo de nuevas líneas.

A partir de hace unos 180 Ma, en el Jurásico, comenzó la última dispersión continental. Primero,
hasta hace unos 120 Ma, se separaron, por un lado, Sudamérica, Africa, la Antártida, la India y Australia,
que formaban la gran masa continental denominada Gondwana y, por otro, Laurasia, contiente compuesto
por Norteamérica, Europa y Asia (el continente Norteamericano se suele denominar Laurencia a partir
de una cadena de montañas que se formó hace unos 1.000 Ma en su parte oriental: las Montañas de
Laurencia). Esta evolución es similar a la propuesta por Du Toit en 1937 en su libro “Nuestros
continentes a la deriva”. La apertura del Atlántico se efectuó en el Cretácico (145-65 Ma) y continúa
en la actualidad. La Antártida, la India y Australia se separaron, migrando las dos últimas hacia el norte.
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Figura 8-15- La deriva continental a lo largo del Fanerozoico.



Tema 8- Deriva Continental y Tectónica de Placas
Universidad de Salamanca                                                                                                                   Curso 2002/2003

-335-

La migración de la India es de las más espectaculares, pues este continente recorrió unos 5.000 km
desde hace 180 hasta hace 55 Ma, momento en el cual chocó
con Asia comenzando a formar la cordillera del Himalaya.

LA EXPANSIÓN DEL FONDO OCEÁNICO

Además de indicar en qué dirección se encontraban los
polos y, aproximadamente, a qué distancia, las determinaciones
paleomagnéticas permiten determinar dónde estaban el Norte
y el Sur magnéticos. Se observó enseguida que algunas
determinaciones indicaban que los polos magnéticos no siempre
se encontraban en la misma posición, sino que se habían
producido inversiones. La Fig.8-16 representa una serie
vulcano-sedimentaria del Terciario en el Japón con la orientación
de las líneas de flujo marcada por flechas, cuya longitud es
proporcional al megnetismo remanente. Las flechas apuntan al
polo Norte magnético. El campo magnético actual está
representado por las flechas superiores y puede observarse que
las capas inferiores muestran la misma inclinación magnética pero
con la polaridad invertida. Como en el corto intervalo de tiempo transcurrido entre la formación del muro
y del techo de la serie no puede pensarse que el Japón girase 180°, hay que admitir que se produjo una
inversión de la polaridad del campo magnético terrestre.

Se observa en este caso y en muchos otros, que la inversión se realiza de modo que el campo
magnético terrestre disminuye su intensidad y, al mismo tiempo, cambia la posición de los polos y,
después, aumenta de nuevo a la vez que la posición de los polos vuelve a ser aproximadamente la misma.
La inversión se realiza de forma relativamente rápida, en unos pocos miles de años y, una vez efectuada,
el campo permanece con su polaridad estable durante varios centenares de miles de años. La media de
los periodos “normales”, es decir, con la polaridad actual, es de 420.000 años y la de los periodos
“inversos” de 480.000. Sin embargo, el actual periodo “normal” dura ya 700.000, lo que puede indicar
que un cambio está próximo. Dentro de los periodos también se registran algunas inversiones cortas, de
unos 10.000 años de duración.

La Fig.8-17 muestra la historia del campo magnético desde el Cretácico Superior hasta nuestros
días, con las franjas en negro representando la polaridad actual y las blancas la inversa. El cambio de
polaridad debe tener que ver con cambios en las corrientes dentro del núcleo externo. El hecho de que
la situación de los polos se mantenga aproximadamente igual aunque se invierta su polaridad, se debe a

Figura 7-16-  Magnetismo remanente de una
serie vulcano-sedimentaria terciaria del
Japón mostrando una inversión del campo
magnético en las capas inferiores.
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que las corrientes están en gran parte condicionadas por el movimiento del núcleo interno, sólido, con
respecto al manto inferior, que se comporta como un fluido de enorme viscosidad, casi un sólido. El
movimiento está relacionado con la rotación diurna de la Tierra y probablemente se debe a un cierto
retraso en la rotación del núcleo interno con respecto al manto, que es favorecido por la baja viscosidad
relativa del núcleo externo. La causa del retraso o precesión parece ser que la elipticidad del núcleo

interno es diferente de la de la Tierra en su conjunto. La atracción solar y
lunar produce entonces una especie de frenado en el núcleo, que no es ni
una esfera ni un elipsoide aplastado perfecto y que puede moverse bastante
libremente en el interior. Eso genera corrientes toroidales o ciclónicas en
el núcleo externo, con el eje de las espirales orientado aproximadamente
norte-sur. El retraso en el giro de núcleo es responsable, además, de la
variación secular del campo magnético, con su giro de unos 0’18° por
año. Aparentemente, el ecuador del núcleo interno gira hacia el oeste varios
metros al día con respecto a la superficie de la Tierra.

Figura 7-17- Historia del campo
magnético terrestre desde el
Cretácico Superior. En negro:
periodos de polaridad normal. En
blanco: periodos de polaridad
inversa.

Figura 7-18- Las anomalías del pacífico oriental a ambos lados de las
dorsales de Juan de Fuca y Cordillera Gorda.
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Las corrientes ciclónicas, por su parte, no son
estables, sino que cambian lentamente pero de forma
continua, con lo cual, el campo magnético se modifica:
a veces se mueven de forma que el campo magnético
que crea se suma al existente y a veces de forma que
se restan. En este último caso, el campo magnético va
disminuyendo en intensidad hasta desaparecer. A partir
de ese momento, el campo magnético que se crea es
de polaridad opuesta y va aumentando en intensidad,
por el mecanismo de la dínamo autoexcitable, hasta
que alcanza un valor más o menos estable durante un
cierto intervalo de tiempo.

Las inversiones en el campo magnético fueron
descubiertas hacia 1950 y, en 1958, Mason y Raff
comprobaron la existencia de anomalías magnéticas en
bandas paralelas en el fondo de los océanos. No sólo
las bandas eran aproximadamente paralelas entre sí, sino que se distribuían simétricamente a ambos
lados de unas curiosas cordilleras submarinas que se habían descubierto poco antes y se denominan
dorsales oceánicas (“ocean ridges”). La Fig.8-18 muestra las anomalías positivas (en negro) y negativas
(en blanco) alrededor de las dorsales de Juan de Fuca (línea B-C) y Cordillera Gorda (línea D-E), que
son segmentos de la gran dorsal del Pacífico y se encuentran en la costa del Pacífico entre Canadá y
E.E.U.U. La Fig.8-19 representa, en el centro, un fragmento de las anomalías en la dorsal de Fuan de
Fuca. Debajo, se muestra un perfil del campo magnético en una transversal donde se aprecia una serie
de máximos (anomalías positivas) y mínimos (anomalías negativas). Dado que el fondo de los océanos
está constituido por rocas volcánicas basálticas debajo de una delgada capa de sedimentos, las anomalías
deben estar relacionadas con la magnetización remanente de las rocas volcánicas. Allí donde la
magnetización se produjo en un campo magnético como el actual, ambos se suman, dando una anomalía
positiva, mientras que donde la magnetización se produjo en un campo magnético invertido, el campo
magnético remanente se resta del actual, produciendo una anomalía negativa.

En 1961, R.S. Dietz introdujo el concepto de la expansión del fondo oceánico, basándose en
una idea original de H.H. Hess. Dado que las anomalías se distribuían simétricamente, en bandas paralelas
y de la misma anchura a ambos lados de las dorsales y que se sabía que cada varios cientos de miles de
años se producían inversiones en la polaridad magnética, Hess intuyó que la corteza de los océanos se
formaba de manera continua en las dorsales. La corteza se formaría porque en las dorsales el manto
peridotítico saldría a la superficie en las dorsales y se hidrataría, serpentinizándose, lo cual no es correcto,
como más adelante veremos. Pero lo importante es que, una vez formada, la corteza se iría separando
progresivamente de la dorsal, a medida que se formaba nueva corteza oceánica en ella y, en cada
momento, se imantaría según la polaridad del campo magnético. La Fig.8-20 representa el modelo de

Figura 7-19- Fragmento de las anomalías de la dorsal
de Juan de Fuca y su perfil.
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Hess y la Fig.8-21 la formación de corteza en la dorsal a partir de material del manto y el alejamiento
progresivo hacia los dos lados de la dorsal que sufre la corteza recién creada. También se muestran, con
bandas negras y blancas, las anomalías magnéticas, producidas por las inversiones periódicas del campo
terrestre. Aunque Hess llegó a su conclusión de una forma perfectamente científica, las consecuencias de
la misma le asustaban un poco, por lo que él mismo se defendía, cuando explicaba su modelo, diciendo
que era geopoesía.

Según el modelo, la corteza oceánica debía se muy joven cerca de las dorsales y más vieja lejos
de ellas, lo que enseguida se comprobó. La Fig.8-22 muestra, en gris, la corteza oceánica formada
durante el Terciario y el Cuaternario (más joven de 65 Ma) a ambos lados de las principales dorsales
(líneas negras en el centro): la del Pacífico, que se prolonga hacia el suroeste por la del Indico, y la del
Atlántico. Las líneas negras paralelas a la dorsal son isocronas, es decir, líneas que unen puntos de la
corteza oceánica de igual edad, dibujadas cada 10 Ma. Puede apreciarse que en el Atlántico están mas
próximas entre sí que en el Pacífico, lo que implica que la corteza del Atlántico se crea más lentamente.

Figura 8-20- El modelo de expansión del fondo oceánico de Hess.
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La expansión del fondo oceánico explicaba por
primera vez de una forma comprensible la deriva
continental: la corteza oceánica se crea de forma
continua entre los continentes, por lo que estos se
van separando poco a poco.

Una vez demostrada la expansión del fondo
oceánico se comprenden algunos de los más intricados
misterios del reino animal que, a su vez, pueden ser
utilizados como argumentos en favor de la teoría de
la deriva continental. Se entiende ahora la complicada
migración que anualmente efectúa el frailecillo
oceánico desde el polo Sur al polo Norte, ya que va
saltando desde la Antártida a la Patagonia, atraviesa
el Atlántico hasta Sudáfrica y vuelve a atravesarlo tres
veces más para recalar en Brasil, Africa Ecuatorial y
Norteamérica (Fig.8-23, izda.). Sus paradas de

descanso fueron heredadas de sus antepasados, que
realizaban una migración por el camino más corto
(Fig.8-23, dcha.) y fueron mantenidas generación tras
generación pese a la disgregación de la Pangea.

Figura 8-21- Creación de la corteza oceánica en las
dorsales y adquisición de un magnetismo
termorremanente, representado por bandas, que produce
las anomalías magnéticas simétricas con tespecto a la
dorsal.

La edad de las rocas que forman la corteza oceánica de la Tierra.
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Figura 8-22- Corteza oceánica más joven de 65 Ma (gris). Las dorsales son las líneas negras en medio de la corteza
joven y las líneas paralelas a ellas son isocronas cada 10 Ma.

Figura 8-23- Migración anual del frailecillo oceánico (izquierda) y su explicación (derecha).
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No menos interesante es el caso de las anguilas
que, desde las costas de Europa y Norteamérica, van a
desovar al Mar de los Sargazos, situado al oeste de la
dorsal Atlántica en la latitud de Florida
aproximadamente. Las larvas, llamadas leptocephalos,
efectúan una migración de miles de kilómetros a través
del Atlántico, durante la cual se transforman en angulas,
estando dotadas de un instinto preciso que las hace llegar
a la desembocadura de los mismos rios en los que se
desarrollaron sus madres para, a su vez, introducirse en ellos y desarrollarse a lo largo de varios años
hasta que les llegue el momento de la procreación. Las larvas descendientes de anguilas americanas no
tienen problemas, pero las descendientes de las europeas encuentran cada año la costa un poco más
lejos de donde la dejaron sus madres, debido a la expansión del fondo del Atlántico, que se realiza en la
dorsal, es decir, entre el Mar de los Sargazos y Europa. Por esa razón muestran esa cara de despiste
cuando se encuentran cerca de la costa (Fig.8-24).

8.3.-EL CONCEPTO DE PLACA Y LA TECTONICA DE PLACAS

Una vez establecido el mecanismo por el que los continentes se separan, surge inmediatamente el
problema del mantenimiento del perímetro de la Tierra: si se crea corteza oceánica de forma continua, la
corteza debe ser destruida en algún sitio para mantener el perímetro constante. Los geofísicos Wadati y
Benioff habían descubierto en los años cincuenta que los focos de los terremotos producidos en las
profundas fosas oceánicas (“trenches”) que bordean el Pacífico se distribuían en profundidad en una
banda cuyo buzamiento era de unos 45° y que alcanzaba una profundidad de 700 km. Poco antes,
Gutenberg y Richter habían sugerido que las fosas se debían a cabalgamientos, pero ahora quedaba
claro que no eran cabalgamientos normales, sino las zonas donde la corteza se destruía introduciéndose
en el manto. En realidad, el buzamiento de la zona en la que se localizan los focos varía de unos 20°,
como en el caso de la fosa de Perú-Chile, hasta 90° en la fosa de las islas Marianas (Fig.8-25). Se
denominan zonas de Benioff o  de Wadati-Benioff a estas zonas donde la corteza oceánica se consume.
También se conocen como zonas de subducción, un término que significa que algo es conducido hacia
abajo.

La deriva de los continentes, pues, se explica a base de dos mecanismos combinados: se crea
corteza oceánica en las dorsales y se consume en las fosas o zonas de subducción. De hecho, lo que se
crea y se destruye no es sólo la corteza, sino toda la litosfera oceánica. La Fig.8-26 muestra un corte
esquemático de la Tierra en el que se observa la creación de litosfera oceánica en la dorsal atlántica y la

Figura 7-24- Anguilillas cerca de Aguimaga
pregunándose cúanto falta para llegar a la costa.
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consunción de la litosfera oceánica del
Pacífico en la zona de subducción que
bordea Sudamérica. Ambos mecanismos
permiten la separación de Sudamérica y
Africa, que se realiza a una velocidad de
unos 4 cm/año. Lo que se mueve no son
sólo los continentes, sino también la
litosfera oceánica, que es solidaria con la
continental y que conjuntamente
constituyen lo que se denomina una placa.
El movimiento se efectúa sobre la
astenosfera, que empieza donde lo hace
el canal de baja velocidad y que es una

zona del manto donde las rocas se
encuentran en un estado comparable al de
un líquido muy viscoso. Las placas son,

por tanto, fragmentos de litosfera terrestre, cuya forma es la de un casquete esférico de forma irregular,
que se mueven sobre la astenosfera. Su espesor es el de la litosfera y varía, según se trate de litosfera
continental u oceánica, entre 60 y 200 km como media (ver Figs.7-11 y7-14 del capítulo anterior).

El movimiento de las placas, su creación y destrucción o el deslizamiento de unas junto a otras,
configuran lo que se denomina la Tectónica de Placas o  Nueva Tectónica Global. En la actualidad
hay 6 grandes placas (Fig.8-27) y varias placas menores y sus límites coinciden con las zonas de mayor

Figura 8-25- Focos de los terremotos registrados en varias fosas del
Pacífico. Su disposición define la inclinación de la zona de Wadati-
Benioff, también llamada zona de subducción.

Figura 8-26- Corte transversal de la Tierra mostrando cómo el perímetro de la misma se mantiene a basa de la
creación de litosfera oceánica en las dorsales y su destrucción en las fosas. Lo que se mueve son fragmentos
litosféricos, que constituyen las placas, las cuales están en general compuestas tanto por litosfera continental
como oceánica.
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actividad sísmica del planeta (Fig.8-28). La
mayor parte de las placas incluyen litosfera
continental y litosfera oceánica. Así, la placa
americana incluye toda América y la mitad
occidental del Atlántico, la placa africana se
compone de Africa y la parte suroriental del
Atlántico, la placa euroasiática comprende
Europa, casi toda Asia y la parte nororiental del
Atlántico, la placa índica o  australiana incluye
Australia, la parte sur de Asia y el Océano Indico

Figura 8-27- Configuración actual de las placas y límites de placas.

 Focos de los terremotos registrados en el entorno de Japón y
esquema de la  zona de Wadati-Benioff en esta región.
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y la placa antártica consta de la Antártida y el Océano Antártico. Sólo la placa pacífica no tiene
litosfera continental y se compone exclusivamente de la litosfera oceánica del Pacífico.

Las zonas donde dos placas están en contacto se denominan límites de placa, pudiendo éstos
ser de tres tipos. Dos de ellos ya han sido mencionados: las dorsales oceánicas, donde se crea la
litosfera oceánica, y las zonas de subducción, donde se destruye. El tercer tipo son las denominadas
fallas transformantes, un tipo de fallas de desgarre en las cuales dos placas se delizan una al lado de
otra sin crearse ni consumirse. La Fig.8-29 muestra esquemáticamente los tres tipos de límites de placa
y el movimiento relativo de las placas: convergencia en las fosas, divergencia en las dorsales y transcurrencia
en las fallas transformantes.

El movimiento de las placas se mide por el desplazamiento angular, que es el cambio de posición
de una placa producido durante un intervalo de tiempo (Fig.8-30). El desplazamiento angular sólo especifica
el cambio de posición, no la historia real del movimiento, que ha podido ser más compleja. El
desplazamiento angular se describe como una rotación alrededor de una línea que pasa por el centro de
la Tierra, llamada eje de rotación de la placa. La existencia de este eje para dos posiciones cualesquiera

Figura 8-28- Distribución de los epicentros de los terremotos recientes.

Figura 8-29- Los tipos de límites de placa y el movimiento relativo de las mismas.
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de una placa es una consecuencia del Teorema de Euler, que dice que si dos posiciones sucesivas de
un cuerpo rígido tienen un punto en común, deben tener también una línea común que pase por ese
punto. Una rotación alrededor de esa línea siempre puede hacer que el cuerpo pase de una posición a la
otra. En este caso, el punto en común es el centro de la Tierra. Aunque ese punto no forma en realidad
parte de las placas, puede considerarse un punto fijo a ellas, aunque exterior. El eje de rotación se
denomina también eje euleriano.

Se define velocidad angular de las placas como una magnitud vectorial que especifica la velocidad
angular instantánea, la orientación del eje de rotación y el sentido del giro. La magnitud suele darse en
grados o radianes por millón de años y la longitud del vector velocidad angular es proporcional a ella. La
dirección del vector es la del eje de rotación y el sentido del vector viene dado por la regla de la mano
derecha: se ponen los dedos índice, corazón, anular y meñique de esta mano apuntando hacia donde se
mueve la placa y, entonces, el pulgar, perpendicular a los otros dedos, indica el sentido del vector. A
menudo, en lugar de la velocidad instantánea se mide la velocidad angular media para un determinado
intervalo de tiempo. En la Fig.8-30 se han representado las posiciones de Africa en dos momentos, hace

Figura 8-30- Desplazamiento angular de África con respecto a América, eje de rotación y vector velocidad angular
media. El sentido del vector viene dado por la regla de la mano derecha.
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150 y 81 Ma respectivamente. El desplazamiento angular fue de 34’5° alrededor de un eje cuyo polo se
sitúa a una latitud de 59°N y una longitud de 23°O. El vector velocidad angular media es perpendicular
a la superficie terrestre en ese polo, tiene una magnitud de 0’5°/Ma, y está dirigido hacia el norte, según
la regla de la mano derecha.

En realidad, no existen puntos fijos en la Tierra a lo largo de su historia que puedan ser utilizados
como referencias, por lo que no pueden establecerse desplazamientos angulares absolutos ni velocidades
absolutas. Lo que se hace es suponer fija una determinada placa y calcular el desplazamiento y la velocidad
de otra con respecto a ella. Eso es lo que se ha hecho en la Fig.8-30 suponiendo fija la placa americana.
El vector velocidad angular representado se denomina, en ese caso, velocidad angular relativa de
Africa con respecto a América, y se denota como ωAmAf, es decir, se pone primero el subíndice que
indica la placa de referencia y después el de la placa que se considera desplazada. Si consideramos fija

Africa, la velocidad angular de América con
respecto a Africa (ωAfAm) sería un vector
igual en magnitud y dirección que el anterior
y de sentido contrario, es decir, apuntaría
hacia el sur. Su signo se considera, entonces,
el contrario, de forma que  ωAmAf = - ωAfAm

.

Las velocidades angulares medias se
calculan, fundamentalmente, utilizando las
grandes fallas transformantes y los datos
sobre la edad de la corteza oceánica. Dado
que en las fallas transformantes las placas
deslizan lateralmente, el desplazamiento es
paralelo a ellas y el eje de rotación
perpendicular. De hecho, las grandes fallas
transformantes son paralelos del polo de
rotación relativa de dos placas (Fig.8-31),
con lo cual el polo puede calcularse
inmediatamente. El desplazamiento se
calcula viendo cúanta corteza oceánica se
creó en un intervalo determinado, para lo

que se usan las isocronas oceánicas (Fig.8-22).

Las velocidades relativas de dos continentes que no están separados por océanos en expansión,
como p. ej., Europa y Africa, no pueden ser calculadas por este método, sino que hay que recurrir a un
método indirecto, que se basa en que las velocidades angulares relativas de tres placas no son
independientes entre sí y basta con conocer dos de ellas para calcular la tercera. Supongamos que un

Figura 8-31- Las dorsales oceánicas son fragmentos de meridianos
del eje de rotación del movimiento relativo de las placas a ambos
lados y las fallas transformantes son fragmentos de paralelos que
permiten calcular el eje.
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avión y un barco se mueven alejándose de un punto.
Si tomamos como referencia fija el mapa en el cual
representamos su translación (Fig.8-32), la velocidad
del avión con respecto a él es VMA  y la del barco
VMB. También puede hablarse, p. ej.,  de la velocidad
del mapa con respecto al avión, que es la contraria de
la del avión con respecto al mapa:

 VAM = - VMA  . Las velocidades son
magnitudes vectoriales que pueden sumarse
vectorialmente. Así, la velocidad del barco con
respecto al avión (VAB) es igual a la del barco con
respecto al mapa más la del mapa con respecto al
avión:

VAB = VMB + VAM   , o bien, VAB = VMB -
VMA  (ver Fig.8-32). Aplicando esta última fórmula al
caso de las velocidades relativas de tres placas, p. ej., Europa, América y Africa, tomadas de dos en
dos, se obtienen las igualdades:

 ωAfAm =  ωMAm - ωMAf

 ωAmEur =  ωMEur - ωMAm

 ωEurAf =  ωMAf - ωMEur     .  Sumando ahora las tres igualdades se obtiene:
_________________________

 ωAfAm +  ωAmEur + ωEurAf = 0 .

Figura 8-32- Cálculo de la velocidad relativa de dos
móviles mediante la suma vectorial de dos
velocidades absolutas.

Figura 8-33- Suma vectorial
empleada por Le Pichon para
calcular la velocidad angular de
África con respecto a Europa.
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Por tanto, la suma vectorial de las velocidades angulares relativas de tres placas es cero y conociendo
dos de ellas puede deducirse la tercera. La Fig.33 muestra los valores actuales de esas tres velocidades
angulares relativas, que fueron calculadas por Le Pichon. ωEurAm y ωAmAf fueron calculadas por el método
de las fallas transformantes y la edad de la corteza, mientras que ωEurAf  se calculó a partir de las otras
dos:

ωEurAf =  - ωAmEur - ωAfAm  , o bien,  ωEurAf =  ωEurAm + ωAmAf = 0  . La suma vectorial puede
verse en la parte de arriba de la figura, a la derecha. Una consecuencia de la ecuación anterior es que los
vectores velocidad angular relativa de tres placas se encuentran siempre dentro del mismo plano, un
círculo máximo terrestre que es un meridiano común a los tres ejes de rotación relativa.

Figura 8-34- Tres tipos diferentes de uniones triples. Los dos de ariba son estables, mientras que el inferior es
inestable.
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Los puntos donde se unen tres placas se denominan uniones triples, y son puntos donde también
coinciden tres límites de placa. En la Fig.8-27 pueden verse varias de ellas y puede apreciarse que son
de naturaleza diferente según los tipos de límite de placa que confluyen. En el Pacífico oriental, al oeste
de Centroamérica, hay una unión triple en la que confluyen tres dorsales, al oeste de la Península Ibérica
hay una en la que confluyen dos segmentos de la dorsal atlántica y una falla transformante, la falla de las
Azores, y en el sur del Atlántico hay una unión de la dorsal atlántica con dos fallas transformantes.
Uniones de tres zonas de subducción se dan en el Pacífico occidental, al norte de Australia, y uniones de
zonas de subducción con dorsales y con fallas transformantes se dan en la costa oeste americana.

Las uniones triples no suelen ser estables, siendo las más estables las que consisten en la confluencia
de tres dorsales oceánicas a unos 120° entre sí (Fig.8-34, 1), que pueden crear corteza oceánica
indefinidamente manteniéndose la unión triple siempre en la misma posición. La unión de tres zonas de
Benioff será estable sólo en determinadas condiciones de velocidad relativa de las placas. En la Fig.8-
34, 2, el vector velocidad relativa de la placa C con respecto a la placa A (denotada aquí como AVC) es
paralelo al límite entre las placas B y C, con lo que la unión se mantiene siempre en el mismo punto con
respecto a la placa A. En la Fig.8-34, 3, esto ya no sucede, con lo que la unión triple se desplaza
progresivamente hacia el suroeste.

Figura 8-35- El ciclo de Wilson, desde la apertura de un océano hasto la colisión continental..
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La configuración mundial de las placas es inestable y se está modificando lenta pero continuamente.
En la Fig.8-15  veíamos que los continentes se han unido y separado varias veces. El Atlántico Norte, p.
ej., que se abrió en el Mesozoico, se localiza aproximadamente en el mismo sitio que antes, en el
Paleozoico, ocupó un océano (comparar la situación hace 480 Ma, con un oceano entre Europa y
Norteamérica y hace 60 Ma, cuando se abrió el Atlántico casi en la misma posición). La idea de que los
océanos se abren y se cierran fue enunciada por T. Wilson y se conoce como el ciclo de Wilson. La
Fig.8-35 muestra este ciclo desde el inicio de la separación en dos de un continente (a), por formación
de una fosa tectónica en su interior, hasta la creación de corteza oceánica (b y c). En un momento dado,
el océano creado comienza a consumirse en una zona de subducción (d y e) y el ciclo termina con la
colisión de los dos fragmentos continentales previamente separados (f). Existen indicios de que el margen
atlántico de la Península Ibérica podría estar iniciando un proceso de ruptura que podría conducir al
inicio de una subducción de la corteza oceánica atlántica en un plazo breve (geológicamente hablando).
La Fig.8-36 ilustra de una manera bastante racista una de las posibles consecuencias del cierre del
Atlántico (¿continuará el subdesarrollo dentro de 120 Ma?).

8.4.-ELEMENTOS FUNDAMENTALES DE LA NUEVA TECTONICA
GLOBAL

Figura 8-36- Escena pre-colisional.
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En este apartado vamos a hacer una descripción somera de las características principales de una
serie de elementos que son esenciales en la comprensión de la cinemática terrestre, incluyendo los límites
de placa. Empezaremos por las dorsales oceánicas, el lugar donde se crea la litosfera oceánica, y
seguiremos por los márgenes continentales pasivos, los que no son límites de placa y por el lugar donde
empiezan su desarrollo, los rifts continentales. A continuación describiremos las zonas de subducción y,
en relación con ellas, los márgenes continentales activos y los arcos de islas, para terminar con las fallas
transformantes y con los llamados puntos calientes.

8.4.1 DORSALES OCEÁNICAS

Las dorsales oceánicas son unas
alineaciones montañosas alargadas en cuyo
centro, representado por las líneas gruesas de
la Fig.8-27, se produce la creación y expansión
del fondo oceánico. Forman una red cuya
longitud total es de unos 60.000 km, es decir,
una vez y media el perímetro terrestre. La
corteza oceánica representa los dos tercios de
la superficie del planeta y la mitad de ella, es decir, un tercio del total, corresponde a los abombamientos

Figura 8-37- Perfil topográfico a través del Atlántico: a- con
una exageración vertical de 40 a 1. b- sin exageración vertical.
c- sin exageración y mostrando la curvatura de la tierra.

Relieve del fondo oceánico mostrando la disposición de las dorsales.
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alargados que forman las dorsales oceánicas. El tercio restante es la corteza oceánica que se encuentra
formando las llanuras abisales, a unos 5.500 m de profundidad media. El perfil topográfico del océano
Atlántico se muestra en la Fig.8-37. La dorsal mesoatlántica, a semejanza de las otras dorsales, es una
cadena montañosa sumergida que se eleva entre 2.500 y 3.500 m sobre la llanura abisal, lo que implica
que en su centro alcanza una profundidad de unos 2.500 m. Su anchura total, entre las dos llanuras
abisales de los lados, es de entre 1.000 y 3.000 km.

En el centro del abombamiento existe en muchas
dorsales una especie de incisión o valle alargado que se
denomina rift valley  o simplemente rift, palabra que significa
grieta. El rift es en realidad una fosa tectónica limitada por
una serie de fallas normales (Fig.8-38). Su anchura es de
unos 20 ó 30 km y su profundidad con respecto a los bordes
es de varios cientos de metros. Varias dorsales han sido
exploradas por medio de batiscafos, aparte de las técnicas
normales de exploración submarina, que incluyen el
levantamiento topográfico del fondo, el dragado de muestras
y la realización de sondeos. Se sabe que las dorsales llamadas
lentas, como la del Atlántico, que crean 1 a 2 cm de corteza

oceánica hacia cada lado al año, tienen rift valley, pero que las rápidas, como las del Pacífico oriental,
con una velocidad de expansión de hasta 18 cm/año, carecen de él.

Figura 8-38- Formación de corteza oceánica en una dorsal. Obsérvese la geometría de graben del  rift y los
diferentes lechos de la corteza.

Figura 8-39- Sección transversal de un
afloramiento con pillow lavas y sedimentos
encima. La forma de las almohadillas, con un
saliente hacia abajo, se debe a su encajamiento
en las almohadillas depositadas previamente,
antes de solidificarse.
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En el rift de las dorsales lentas e intermedias
se encuentran volcanes, lavas basálticas  recientes
y fallas y grietas también recientes. Entre los
basaltos son típicas las denominadas lavas
almohadilladas (“pillow lavas”), esferas más o
menos aplastadas que se forman al salir la lava
por una grieta en forma de grandes gotas aisladas
que se van superponiendo unas a otras (Fig.8-
39). Otra forma típica de las lavas es en “dedos
de guante”, especie de tubos curvos que se
forman al desparramarse la lava desde los puntos
de emisión. La lava debe salir al exterior a unos
1.200°C. En las dorsales rápidas, las lavas
almohadilladas son más escasas, siendo frecuentes
las lavas muy fluidas (llamadas pahoehoe) que
cubren grandes extensiones y rellenan irregularidades en la topografía submarina. Eso indica que su
emisión se produjo a mayor T. Algunas de esas emisiones submarinas han sido filmadas en las dorsales
rápidas por los batiscafos. Muy características de estas dorsales son las surgencias hidrotermales,
emanaciones de agua caliente (entre 60° y 400°C) alrededor de las cuales se concentra una intensa vida
animal que incluye unos característicos gusanos alargados que viven en una especie de vaina, crustáceos
y moluscos bivalvos. Las surgencias más calientes llevan en disolución gran cantidad de sulfuros, lo que
les da el aspecto de fumarolas de humo negro.

Las dorsales oceánicas son zonas en las que se registra un flujo de calor elevado. El flujo de calor
es la cantidad de calor que pierde la Tierra y que se mide en HFU (“heat flow units”). Un HFU  es una
microcaloría/cm2. seg. El flujo de calor medio en los continentes oscila entre 1’4 y 1’5 HFU y lo mismo
vale para la media de los océanos. En las dorsales, el flujo es entre 3 y 10 veces mayor, y lo mismo vale
para el gradiente geotérmico, que en las zonas próximas al centro de la dorsal es de unos 300°C/km. Por
otra parte, los rifts son zonas con cierta actividad sísmica (Fig.8-28), si bien los focos se localizan a poca
profundidad, menor de 10 km en general.

Existe en la actualidad una gran cantidad de sondeos realizados en el fondo oceánico por la
organización JOIDES (Joint Oceanographic Institutions for Deep Earth Sampling, norteamericana en
origen y abierta posteriormente a la comunidad internacional), que lleva a cabo el programa ODP (Ocean
Drilling Program). La mayor parte de los sondeos perforaron una capa de sedimentos poco potente y
varios cientos de metros de rocas volcánicas basálticas, aunque algunos sondeos, de hasta 1.000 m, han
conseguido atravesar toda la capa volcánica y llegar a la capa inferior, constituida por diques de
composición igualmente basáltica. No obstante, la mayor parte de lo que conocemos sobre la corteza

Figura 8-40- Estructura en lechos de la corteza oceánica.
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oceánica proviene del estudio de las ofiolitas, que son rocas de origen supuestamente oceánico emplazadas
sobre los continentes. El proceso de emplazamiento de corteza oceánica sobre corteza continental se
denomina obducción y es el opuesto a la subducción.

Las ofiolitas se definen como un conjunto característico de rocas básicas y ultrabásicas que,
cuando está completo, incluye una serie de capas o lechos. Estos lechos pueden correlacionarse con los
tres que los geofísicos identifican en las cortezas oceánicas actuales por medio de las velocidades de las
ondas sísmicas (Figs.8-38 y 8-40). El lecho 1 está compuesto por sedimentos, en parte derivados de la
actividad volcánica en la zona del rift y en parte depositados a partir del agua del mar. Este lecho es más
grueso cuanto más antigua es la corteza oceánica y, también, cerca de los márgenes continentales. Su
espesor es de varias decenas de metros a 1 km en las zonas alejadas de los márgenes continentales y la
velocidad de las ondas P variable, entre 2’5 y 4’5 km/seg. El lecho 2 consiste en rocas volcánicas
basálticas (pillow lavas y pahoehoe) en su parte superior y en un complejo de diques en su parte inferior.
Las lavas están intruidas, en la parte inferior, por algunos de los diques (Fig.8-41). El espesor medio de
este lecho es de entre 1 y 2 km y la velocidad de las ondas de 5’1 km/seg. Particularmente interesante es
el denominado complejo de diques compuesto exclusivamente por diques paralelos de diabasa que se
intruyen unos a otros. En muchos afloramientos se ven zonas con sólo medios diques, es decir, diques
que se abrieron por la mitad para que se emplazara otro dique, que a su vez se abrió para dar paso a otro
y así sucesivamente. El lecho 3 está formado por gabros, rocas intrusivas básicas. En realidad, los
gabros de este lecho se consolidan en gran parte por acumulación gravitatoria de cristales en el fondo de
una cámara magmática, por lo que se describen a menudo como acumulados. Su espesor suele ser de
unos 3 o 4 km y la velocidad de las ondas de 6’8 km/seg.

Tanto las lavas del lecho 1, como las diabasas del lecho 2 y los gabros del lecho 3 tienen una
composición basáltica toleítica, caracterizada por ser rica en hierro y sílice y pobre en sodio y potasio.
En la base del lecho 3 se sitúa la discontinuidad de Mohorovicic y, por debajo, el manto oceánico,
compuesto por rocas ultrabásicas, fundamentalmente harzburgitas, que son rocas compuestas por olivino
magnesiano (forsterita) y un ortopiroxeno también rico en magnesio. Estas rocas tienen menos componente

Figura 8-41- El complejo de diques del lecho 2 y su relación con la capa de lavas.
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basáltica que la que se supone para la media del manto superior (pirolita), por lo que se piensa que
corresponden a manto que se ha fundido parcialmente para dar los magmas basálticos que han formado
la corteza oceánica. Por eso se dice que esta parte del manto superior suboceánico está empobrecida en
componente basáltico. La parte que queda por debajo del Moho se denomina a veces lecho 4 y se
caracteriza por una velocidad de las ondas P de 8’1 km/seg. Este lecho suele mostrar una intensa
deformación dúctil, por lo que sus rocas se denominan tectonitas.

El proceso de formación de la corteza oceánica combina la fusión parcial del manto en la zona
central de la dorsal y el ascenso de los magmas basálticos producidos, con el hecho de que la litosfera ya
creada se va separando progresivamente. Por debajo del rift existe una o varias cámaras magmáticas
(Fig.8-38). Parte del magma sale al exterior al separarse la litosfera, formando las lavas, parte rellena las
fisuras, formando los diques, y parte se solidifica en la propia cámara magmática, formando los gabros.
La separación abre continuamente grietas, de forma que los propios diques son abiertos después de
solidificarse para dar cabida a otros nuevos. Debido a las altas temperaturas y a la presencia de agua,
que se filtra por las fracturas, la corteza oceánica recién formada puede sufrir transformaciones
metamórficas. El metamorfismo de fondo oceánico es, típicamente, de grados muy bajo y bajo, aunque

en los lechos 3 y 4 puede alcanzar el grado medio. Es siempre de baja P, debido al elevado gradiente
geotérmico, y a menudo se describe como hidrotermal, debido a la influencia que en él ejerce la
circulación de agua muy caliente.

La litosfera mantélica por debajo del rift es muy delgada, y consiste en unos pocos kilómetros de
rocas harzburgíticas. Esto es debido a que esa zona tiene un gradiente geotérmico elevado y, por tanto,
una elevada T a poca profundidad. Lo que diferencia la litosfera mantélica de la astenosfera no es la
composición química o mineralógica, sino su diferente comportamiento ante los esfuerzos, causado por
la diferencia de T. Se suele admitir que el límite entre litosfera y astenosfera se sitúa en la isoterma de
1.200°C. Por debajo de esa isoterma, es decir, a más T, las rocas se comportan como un líquido viscoso
a largo plazo, aunque para las ondas sísmicas son un sólido en el cual su velocidad es 1 km/seg menor

Figura 8-42- Aumento del espesor de la litosfera oceánica con la edad y el alejamiento progresivo de la dorsal.
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que en las inmediatamente superiores. A medida que las rocas se alejan del rift, se van enfriando, lo que
hace que la isoterma de 1.200°C esté cada vez a mayor profundidad. Lo que sucede en realidad es que
rocas astenosféricas se van incorporando a la litosfera y ésta es cada vez más gruesa (Fig.8-42).

Como la litosfera mantélica está más fría que la astenosfera, pesa más, y cuanto más gruesa es,
más pesa. Esto explica que el fondo oceánico descienda unos 3.000 m desde el rift hacia las llanuras
abisales. La ecuación que relaciona la profundidad del fondo oceánico en metros con la edad de la
corteza en millones de años, válida para cortezas de hasta 70 Ma es:

Profundidad = 2.500 + 350 š edad . A partir de esa edad, la litosfera aumenta de grosor
mucho más lentamente. El descenso del fondo oceánico con la edad de la corteza explica unos curiosos
edificios volcánicos troncocónicos denominados guyots, que son acumulaciones de material basáltico
culminados en una meseta plana que a menudo tiene restos de antiguos arrecifes coralinos. De hecho son
volcanes que se formaron cerca de la dorsal debido a un gran aporte de magma basáltico localizado en
algunos puntos del rift o sus proximidades. Se elevaban originalmente más de 2.500 m sobre el fondo
oceánico en el centro de la dorsal, por lo que su parte superior quedó expuesta a la erosión, lo que
explica su superficie plana (Fig.8-43; la escala vertical está muy exagerada en la figura). A medida que se
creaba nueva corteza, los volcanes se iban alejando al tiempo que se sumergían. Al principio, desarrollaron

Figura 8-43- Aumento progresivo de la profundidad del fondo oceánico con la edad de la corteza y origen de los
guyots.
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arrecifes, hasta que la profundidad de su meseta superior era excesiva para el progreso de la vida de los
corales. Los guyots más antiguos pueden encontrarse hoy con su meseta a más de 2.500 m de profundidad,
emergiendo de las llanuras abisales.

8.4.2 MÁRGENES CONTINENTALES PASIVOS Y RIFTS CONTINENTALES

Figura 8-44- Perfil característico de un margen continental pasivo, con las velocidades de las ondas P en la corteza
inferior y en el manto.

Figura 8-45- Evolución de un margen continental pasivo a partir de la rotura de un continente y la formación de un
rift continental. Los sedimentos de rift están representados con una trama de puntos. Los del prisma de acreción
están con trama de puntos de menor densidad y con trazos. Los primeros son de plataforma y los segundos de
talud y glacis.
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Los márgenes continentales son las zonas, alrededor de los continentes, en las que se produce la
transición de la litosfera continental a la oceánica. Existen márgenes de dos tipos fundamentales,
denominados activos y pasivos. Los márgenes pasivos son aquellos en los que no se produce subducción
de la corteza oceánica. Se llaman también inactivos y márgenes de tipo atlántico, por ser característicos
de las dos costas de este océano. Estos márgenes no son límites de placa, por lo que registran una
actividad sísmica casi nula (Fig.8-28). Esencialmente, consisten en una corteza continental que ha sido
adelgazada hasta un tercio de su espesor normal (unos 10-12 km). El adelgazamiento es principalmente
de origen tectónico y se ha producido por fallas normales en la parte superior y, probablemente, por
mecanismos dúctiles en la inferior (Fig.8-44). Las fallas normales son lístricas, sobre todo en la zona
próxima a la corteza oceánica. Sobre la corteza continental adelgazada se ha depositado una potente
serie de sedimentos denominada prisma de acreción, que también reposa sobre la corteza oceánica
próxima al continente y sobre una zona intermedia en la que la corteza es transicional.

Los márgenes pasivos se desarrollan siempre por fragmentación de un continente, que se separa
en dos o más masas continentales nuevas. La separación incluye en primer lugar un adelgazamiento del
continente que se va a romper a lo largo de una o varias zonas alargadas denominadas rifts continentales
porque consisten, al igual que los oceánicos, en una zona abombada con una estrecha fosa en el centro.
La Fig.8-45 muestra el proceso de partición de un continente, es decir, el inicio de un ciclo de Wilson. En
A, el continente se ha adelgazado debido a una tectónica extensional, formándose una serie de fosas o

Figura 8-46- Esquema en perspectiva de la creación de un margen pasivo. En el dibujo inferior puede observarse
un abanico profundo, y un cañón submarino formados en la prolongación de un gran río en el continente.
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grabens que se rellenan de sedimentos y rocas volcánicas (puntos). En B, la fragmentación se ha
completado por creación de una corteza oceánica en un rift oceánico que se sitúa donde antes estaba el
rift continental. En C, los continentes se han separado y la evolución del margen ha producido el prisma
de acreción, en el cual los sedimentos son discordantes sobre los depositados previamente en el rift
continental. La Fig.8-46 muestra el mismo proceso en una serie de esquemas tridimensionales.

Los rifts continentales actuales mejor desarrollados se encuentran en la parte oriental de Africa, la
llamada región de los Grandes Lagos, los cuales ocupan precisamente el fondo de los grabens. Son
zonas con sismicidad (Fig.8-28), aunque no muy profunda, que están limitadas por grandes fallas a
ambos lados (Fig.8-46, arriba). La anchura puede ser de varias decenas de km y el fondo del rift puede
estar 2.000 m más bajo que sus bordes. Los sedimentos en ellos son, naturalmente, continentales, y las
rocas volcánicas son muy frecuentes. El vulcanismo es bimodal, es decir, se compone de dos tipos
principales de rocas: ácidas y básicas. Son muy típicas las rocas alcalinas y peralcalinas, muy ricas en
sodio, aunque entre las rocas básicas son también comunes la toleíticas.

La Fig.8-47 muestra el desarrollo de la sedimentación en un margen continental a lo largo de
diversos estadios. En el estadio de rift continental, se sedimentan rocas detríticas continentales que
provienen de la erosión de sus márgenes y, si el rift se encuentra en una zona árida de la Tierra, también
evaporitas. Las rocas sedimentarias se intercalan con las volcánicas en esta parte del proceso y las
volcánicas se erosionan y sedimentan dando rocas vulcanosedimentarias. La separación de los márgenes
del rift suele ser lenta, del orden de 10 a 100 veces más lenta que la de la corteza oceánica a ambos lados
de una dorsal. Los sedimentos pueden tener espesores de unos pocos miles de metros en estrechas
bandas que coinciden con fosas tectónicas. Se denomina subsidencia al fenómeno que hunde el fondo
de una cuenca sedimentaria, permitiendo la acumulación de sedimentos encima. En este primer estadio,
la subsidencia es una consecuencia de la extensión de la corteza continental, que produce su
adelgazamiento. El primer adelgazamiento, no obstante, se produce porque la corteza continental sufre
un abombamiento de varios cientos de km de anchura, elevándose del orden de 1.500 m sobre su altitud
previa. El abombamiento es inmediatamente atacado por la erosión.

Un experimento diseñado para generar un “rift en miniatura”.
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El estadio Mar Rojo se denomina así por ser la situación que se da actualmente en este mar, que
se está formando por separación entre Africa y la Península de Arabia. Se produce ya sedimentación
marina, en general somera, es decir, de poca profundidad. Sin embargo, dado que el rift continental
estaba en el centro de una zona abombada, los bordes del océano están en general elevados, con lo cual
la mayor parte del material que se erosiona no va a parar al nuevo océano, sino que es evacuado en
sentido contrario. Este fenómeno, que también se da en el primer estadio, está indicado por una flecha
con una F en la Fig.8-47. En el caso del Mar Rojo, p. ej., los sedimentos que provienen de la erosión del
borde africano van a parar al Nilo y acaban depositándose en el Mediterráneo. Los sedimentos formados
durante este estadio son discordantes sobre los previos y no suelen ser muy potentes. Como en el
estadio anterior, la causa de la subsidencia es el adelgazamiento cortical, que se lleva a cabo sobre todo
por fallas normales lístricas. El giro progresivo de los bloques, simultáneo con el movimiento de las fallas,
produce semigrabens y una sucesión compleja de discordancias. En la cuenca marina pueden formarse
edificios calcáreos de origen orgánico y, debido a la actividad tectónica continuada, las calizas pueden
deslizar pendiente abajo y resedimentarse a partir de corrientes de barro y arena que se denominan de
turbidez, dando lugar a las llamadas turbiditas calcáreas.

El estadio Mar Rojo es el más interesante desde el punto de vista económico, por varias razones.
En primer lugar, la estrechez del mar impide que sus aguas participen de la distribución mundial de
corrientes, con lo que no se renuevan y, por tanto, permanecen estancadas. Esto permite la conservación

Figura 8-48- Los cuatro estadios de evolución de un margen continental pasivo.
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de la materia orgánica, que no se oxida, formándose los llamados sapropeles (acumulaciones de materia
orgánica en descomposición), ricos en hidrocarburos y principal fuente del petróleo. Además, las surgencias
hidrotermales aportan componentes metálicos al fondo del mar, desarrollándose depósitos minerales,
esencialmente de sulfuros. Finalmente, si el mar queda aislado y está en un clima árido, probablemente
producirá depósitos evaporíticos, si bien éstos son más característicos del estadio previo.

El estadio océano estrecho (o mar interior) se caracteriza por la desaparición de los bordes
elevados del rift, con lo cual los sedimentos provenientes del continente van ya a parar al nuevo océano.
La sedimentación detrítica es aquí muy importante, siendo este estadio el fundamental en el desarrollo
del prisma de acreción, el cual se compone de dos grandes conjuntos de sedimentos. En la plataforma,
que es la zona sumergida hasta una profundidad de unos 200 m, los sedimentos son neríticos, es decir,
someros y, en general, muy continuos. Se dan depósitos detríticos de areniscas y argilitas y depósitos
carbonatados derivados de edificios de origen orgánico. La suave pendiente de la plataforma se rompe
bruscamente dando lugar al talud que, luego, se continúa por una pendiente progresivamente decreciente
denominada glacis submarino, hasta enlazar con el fondo oceánico de la llanura abisal. En el talud y el
glacis los sedimentos son detríticos, pero de tipo turbidítico, es decir, depositados a partir de corrientes
de barro y arena que se deslizan por el talud. El adelgazamiento cortical se exagera en la zona del talud,
en el cual comienza la transición entre las cortezas continental y oceánica, que se continúa por debajo del
glacis (Figs.8-45 y 8-47). Las turbiditas del talud y glacis se forman por el desarrollo de grandes
abanicos submarinos profundos de sedimentos, los cuales suelen coincidir con la desembocadura de
grandes rios en la costa y que se prolongan en el talud por cañones submarinos que permiten el transporte
de los detríticos hasta la parta baja del prisma de acreción (Fig.8-46, debajo).

El estadio de océano estrecho puede incluir depósitos evaporíticos, si una parte de la plataforma
queda aislada del mar abierto. Lo más típico de este estadio es, no obstante, el desarrollo de estructuras
diapíricas a partir de las evaporitas depósitadas en los dos estadios previos. La participación de un
oceano de estas características en la distribución mundial de corrientes marinas es limitada, por lo que
puede preservarse materia orgánica. Aunque los yacimientos  petrolíferos no suelen desarrollarse en este
estadio, se dan a menudo las llamadas pizarras bituminosas, argilitas con abundante materia orgánica
que pueden ser explotables como fuente de hidrocarburos.

Durante este estadio se produce una gran subsidencia, debida fundamentalmente al alejamiento
del margen continental del rift oceánico. Se denomina a este fenómeno subsidencia térmica, por ser
causado porque al alejarse la litosfera oceánica recién creada de la dorsal, se enfría y aumenta de
espesor, con lo cual pesa más y el ajuste isostático hace que su superficie superior pierda altura y que lo
mismo suceda con el margen continental adyacente. Esta es la causa esencial de la desaparición de los
bordes elevados del rift.
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Finalmente, el estadio de océano abierto, o Atlántico, se caracteriza por la participación en la
distribución mundial de corrientes submarinas. Esto impide la conservación de la materia orgánica, que
se oxida por la participación de las aguas frías, bien oxigenadas. Las corrientes contornean los márgenes,
erosionando parte de los depósitos del talud y el glacis en algunos sitios y depositando esos materiales en
otros en forma de las llamadas contornitas. El proceso diapírico iniciado en el estadio anterior puede
continuar, pero este estadio carece de interés desde el punto de vista económico.

Formado a lo largo de los diferentes estadios, el prisma de acreción puede incluir varios kilómetros
de espesor de sedimentos. Los de la plataforma constituyen unos depósitos en forma de cuña (punteado
menos denso en la Fig.8-45 C) que se denomina la cuña clástica y que pueden alcanzar 10 a 12 km en
su parte más gruesa. Los del talud y glacis pueden ser aún más potentes, hasta 15 o 18 km. Los procesos
subsidentes que permiten una tal acumulación ya han sido descritos en su mayoría: adelgazamiento cortical
por abombamiento y erosión, adelgazamiento tectónico y subsidencia térmica. Hay además una
componente de la subsidencia debida al reajuste isotático provocado por los propios sedimentos: la
subsidencia por los demás mecanismos permite la sedimentación, pero la pila sedimentaria formada crea
un exceso de carga que se compensa por un ajuste isostático que hunde aún más la litosfera, permitiendo
la continuación de la sedimentación.

Figura 8-48- Principales zonas de subducción activas y volcanes con actividad en el último millón de años
(puntos).
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8.4.3 ZONAS DE SUBDUCCIÓN, MÁRGENES CONTINENTALES ACTIVOS Y ARCOS
DE ISLAS

Las zonas donde se consume corteza oceánica se han representado en la Fig.8-48. Como se ve,
la mayor parte de ellas se hallan bordeando el Océano Pacífico y coinciden con las zonas con mayor
actividad sísmica (Fig.8-28) y volcánica del planeta (Fig.8-48). Son, además, las únicas zonas donde se
registran terremotos profundos, hasta unos 700 km (Fig.8-25). Los terremotos son causados por la
subducción de la litosfera oceánica, que se va introduciendo en el manto astenosférico a velocidades
comparables a las de la expansión del fondo oceánico. Hay, por tanto, zonas de Benioff lentas y rápidas.
Por otra parte, la convergencia de las placas no es siempre perpendicular a la fosa. Por el contrario, es
frecuente que el movimiento relativo sea oblicuo, actuando la zona de subducción como una gran falla
inversa con una componente de desgarre.

La Fig.8-49 muestra las características principales de una zona de subducción. El primer elemento
que resalta es el prisma de acreción tectónico, llamado así para diferenciarlo del sedimentario que
caracteriza los márgenes pasivos, y más conocido como complejo de subducción o cuña de acreción.
Es un conjunto de sedimentos cabalgados sobre sí mismos y que, a menudo, incluyen láminas o fragmentos
de corteza oceánica (en negro). La fosa submarina (“oceanic trench”) es una depresión estrecha (unos
100 km) y profunda (8 a 9 km como media, aunque puede llegar a 11 km), que se localiza en el frente del
más exterior de los cabalgamientos, es decir, en el límite entre la corteza oceánica indeformada y el
complejo de subducción. Los cabalgamientos son más jóvenes hacia la corteza oceánica que subduce y

Figura 8-49- Bloque diagrama esquemático de una zona de subducción y sus partes principales.
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se van formando a medida que nueva corteza, con su correspondiente lecho 1 sedimentario, va llegando
a la zona de subducción. Los cabalgamientos más jóvenes son, por tanto, los inferiores, ya que el
mecanismo de acreción es de tipo piggy-back. Los más viejos ocupan la parte superior de la pila y a
menudo forman una especie de cresta llamada umbral externo (“outer arc ridge”) o rotura de pendiente
de la fosa (“trench-slope break”).

Cuando el complejo está bien desarrollado, el umbral externo puede llegar a emerger, dando una
alineación de islas. Algunas zonas del complejo de subducción están formadas por una mezcla caótica de
sedimentos y rocas volcánicas, que en parte es de origen sedimentario, por deslizamientos de pendiente,
desmembración de capas y mezcla de fragmentos, y en parte puede ser de origen tectónico, debida a
múltiples cizallas anastomosadas y superpuestas. Estas unidades se denominan mélanges y son muy
características de los complejos de subducción.

Aunque los cabalgamientos son la estructura más característica del complejo de subducción, en
sus partes profundas se produce también deformación dúctil, con desarrollo de clivajes. Las rocas
sedimentarias y la propia corteza oceánica, cuando alcanzan una profundidad de unos 25 a 40 km,
sufren un metamorfismo de bajo grado y alta presión que los transforma en los denominados esquistos
azules, así llamados por el desarrollo de glaucofana, un anfíbol azul, en las rocas de composición básica.
Más abajo aún, la corteza oceánica se transforma en eclogita.

Figura 8-50- Sección de un margen continental activo.
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Por detrás del complejo de subducción
suele existir una cuenca sedimentaria que se
denomina cuenca externa (“fore arc basin”) y
que se nutre tanto del umbral externo, si está
emergido, como, sobre todo, del siguiente
elemento, el arco volcánico. Una vez dentro
del manto, la corteza oceánica subducida funde
parcialmente, debido a la temperatura, pero
también a que contiene bastante agua, lo que
favorece la fusión. Los magmas producidos
atraviesan el manto y acaban llegando a la
corteza, donde extruyen formando un cinturón
de volcanes muy activo. Los magmas del arco
volcánico son básicos, intermedios y ácidos,

formándose estos últimos en la corteza continental por fusión inducida por el calor que aportan los
magmas básicos. El magmatismo es típicamente calcoalcalino, es decir, rico en calcio, y las rocas más
características, si bien no las más abundantes, son las andesitas, algo más ricas en sílice que los basaltos.
Los basaltos son, no obstante, las rocas volcánicas más abundantes de muchos arcos.

El arco volcánico se forma aproximadamente en la vertical de la línea donde la litosfera oceánica
subducida se encuentra a una profundidad de unos 100 km, es decir, a unos 100 km de la fosa en zonas
de Benioff que buzan 45° y más lejos en las que buzan menos. La parte de la corteza oceánica que no
funde, junto con la litosfera mantélica, se incorpora al manto astenosférico a unos 800 km de profundidad,
donde las temperaturas de la lámina descendente, que hasta esa profundidad eran más frías, se
homogeneizan con las del manto en unos 2.200°C. La zona del arco volcánico no sólo se caracteriza por
el vulcanismo. Gran cantidad de los magmas producidos no llegan a hacer efusión, cristalizando como
rocas intrusivas. El calor que aportan induce en las rocas adyacentes un metamorfismo de alta T y baja
P, debido a que el gradiente geotérmico es muy alto. Por eso, la signatura metamórfica de las zonas de
subducción y sus arcos volcánicos asociados consiste en dos cinturones metamórficos emparejados
y paralelos: el de alta P en la zona de subducción y el de baja P en el arco volcánico.

En el apartado anterior, veíamos que la litosfera oceánica es cada vez más gruesa y pesada cuanto
mayor es su edad. Este engrosamiento la torna inestable y provoca el inicio de la subducción. De hecho,
no existe ninguna corteza oceánica más antigua de 180 Ma, salvo los fragmentos que fueron emplazados
sobre los continentes y que denominamos ofiolitas. Estos fragmentos representan sólo la cienmilésima
parte de la corteza oceánica creada a lo largo del Fanerozoico, por lo que prácticamente toda la corteza
oceánica creada desde hace 540 Ma hasta hace 180 Ma ha sido consumida. La densidad de la litosfera
oceánica (fría) es 0’06 gr/cm3 mayor que la de la astenosfera, por lo que siempre tiene tendencia a
hundirse. No obstante, para hacerlo necesita romperse, y los esfuerzos necesarios para ello sólo se

Isotermas en un márgen continental activo
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alcanzan cuando la litosfera es ya muy gruesa. El lugar idóneo para la rotura es el límite entre litosfera
continental y oceánica, que es donde está la litosfera oceánica más vieja y, además, es una zona de
debilidad.

Al parecer, esa es la causa de la inversión que se produce en la mitad del ciclo de Wilson: la
inestabilidad de la litosfera en un océano ya viejo transforma sus márgenes pasivos en activos. Los
márgenes continentales activos o convergentes son, por tanto, márgenes pasivos reactivados. Los
sedimentos de talud y glacis del prisma acreción sedimentario se deforman, dando lugar al complejo de
subducción. Los sedimentos de la plataforma se deforman también, a menudo por una reactivación de
las fallas normales lístricas como cabalgamientos. Además, son intruidos por los magmas del arco volcánico
y metamorfizados en los cinturones metamórficos de alta y baja presión. La Fig.8-50 muestra un esquema

Figura 8-51- Sección de un arco de islas mostrando la cuenca marginal en expansión.

Figura 8-52- Los cuatro mecanismos posibles para el movimiento de las placas.
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de un margen continental activo con la fosa (“trench”), la cuña de acreción tectónica, la cuenca externa
(“fore arc basin”), situada sobre corteza continental adelgazada, y el arco volcánico, superpuesto en
parte a rocas ígneas previas del antiguo continente.

Sin embargo, no todas las zonas de subducción se localizan en márgenes continentales. En las
Figs.8-27 y 8-48 puede apreciarse que algunas de ellas, sobre todo en el oeste del Pacífico, aparecen
bordeando archipiélagos de forma arqueada que se denominan arcos de islas. Estos arcos están formados
por una gran acumulación de material volcánico y plutónico, así como por sedimentos que provienen de
la erosión del edificio volcánico, pero tienen en general una raíz de corteza continental. Están separados
del continente por unas cuencas oceánicas, llamadas cuencas marginales o traseras de arco (“back
arc basins”) de hasta 2.000 km de anchura, compuestas por litosfera oceánica joven creada en su propia
dorsal (Fig.8-51). Fuera de la existencia de estas cuencas, los arcos de islas tienen esencialmente las
mismas características descritas más arriba, comunes para todas las zonas de subducción.

Para entender la formación de los arcos de islas debemos mencionar cúales son los mecanismos
que mueven las placas. En principio, se consideran cuatro mecanismos posibles (Fig.8-52). El primero
(a) se basa en la existencia de corrientes de convección térmica en el manto que, en su movimiento,
arrastrarían a la litosfera. Esta es la hipótesis clásica de Holmes. A partir de los datos geofísicos más
recientes, la existencia de células de convección térmica en la astenosfera parece muy probable. Sin
embargo, las células identificadas no guardan relación con el patrón de movimiento actual de las placas,
por lo que se considera poco probable que las corrientes astenosféricas sean la causa del movimiento de
la litosfera. El mecanismo (b) sugiere que las placas se mueven porque la parte ya subducida es un peso
que tira del resto de la placa. Es un mecanismo razonable, dado que la litosfera oceánica pesa más que
la astenosfera y que parte de la misma se transforma en eclogita, que es aún más pesada. Se considera
por tanto que este mecanismo ayuda a la subducción, pero, evidentemente, no puede iniciarla. El mecanismo
(c) propone que las placas se mueven por deslizamiento gravitatorio de la litosfera oceánica sobre la
astenosfera. Actualmente, se considera como el mecanismo más válido, puesto que el límite inferior de la
litosfera está ligeramente inclinado hacia el lado opuesto al rift
oceánico en parte por el abombamiento ligado a las dorsales (Fig.8-
37) y en parte por su engrosamiento progresivo con la edad (Fig.8-
42). Finalmente, (d) propone que es la presión del magma que pugna
por salir en el rift lo que mueve o contribuye al movimiento de las
placas. Este modelo se contradice con la existencia de grietas
abiertas y no rellenas en los rifts, lo que sugiere que son esfuerzos
tensionales y no la presión magmática, lo que produce la separación
de las placas en las dorsales.

Volviendo al origen de los arcos de islas, la hipótesis más
aceptada es que se forman a partir de márgenes continentales activos
que se separan del continente por creación de una cuenca oceánica

Figura 8-53- Desplome de la litosfera
oceánica en una zona de subducción
causado por su propio peso y
migración consiguiente de la fosa hacia
el mar abierto.
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estrecha por detrás. La separación se produce por la migración de
la fosa hacia el mar abierto, la cual se debe al peso de la litosfera
oceánica (Fig.8-53). En efecto, la subducción se inicia cuando la
litosfera oceánica es suficientemente gruesa como para poder romper
su unión con la litosfera continental. Esta última no se hunde porque
pesa menos que la astenosfera debido a que la corteza continental
es más gruesa y muy ligera. Una vez producida la rotura e iniciada la
subducción, la tendencia al hundimiento es muy grande, dado que
no hay ligaduras que la retengan y, además, porque la parte ya
subducida es un peso que tira del resto de la placa hacia abajo. La
litosfera va como desplomándose, con lo que la zona donde se
localiza la flexión que limita las partes subducida y no subducida
emigra hacia el mar abierto y, con ella, la fosa. Por procesos que no
se comprenden aún bien, esta migración arrastra parte del margen
activo, desarrollando la cuenca marginal por detrás de él.

La razón de que en el Pacífico occidental haya un gran número
de arcos de islas y que, en cambio, falten en el Pacífico oriental,
debe estar relacionada con la apertura del Atlántico: El avance hacia
el oeste de la placa americana ha provocado la subducción de gran
parte de la litosfera oceánica del Pacífico, por lo que la dorsal de éste
océano no está en una posición centrada (Fig.8-27), sino muy al este
y parcialmente subducida ella misma. La litosfera oceánica del Pacífico

oriental es, por tanto, joven, con lo que no resulta probable su desplome, con la consiguiente separación
del arco volcánico y formación de una cuenca marginal.

La forma curvada de los arcos de islas parece deberse al comportamiento rígido, aunque elástico,
de la litosfera y puede entenderse con el símil de una pelota de ping-pong (Fig.8-54). La litosfera es un
casquete esférico y, si una parte de ella subduce, tiende a mantenerse sin excesivas deformaciones
internas. Esto implica que las distancias entre todos sus puntos tienden conservarse y ello se puede lograr
adquiriendo una forma esférica pero invertida, es decir, cóncava hacia arriba, como sucede cuando se
abolla una pelota de ping-pong. La intersección entre la superficie esférica original y la nueva es la zona
de flexión de la placa y su forma es la de una circunferencia. El hecho de que la forma de las fosas en los
arcos de islas se aproxime a la de una circunferencia, indica que la explicación es razonable.

La subducción prolongada de una litosfera oceánica puede llevar a dos fragmentos continentales
inicialmente separados a chocar. Ese sería el estadio final del ciclo de Wilson (Fig.8-35) y el mecanismo
que genera grandes continentes. Cuando un continente viaja solidariamente con una litosfera oceánica en
subducción y llega a la fosa, puede subducir él mismo una cierta distancia. Debido a la flotabilidad de los
continentes, la subducción de los mismos es, no obstante limitada y, además, al menos sus partes siálicas

Figura 8-54- Símil de la pelota de ping-
pong para explicar la curvatura de los
arcos de islas. Arriba, vista en planta.
Debajo, sección transversal.
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nunca son incorporadas al manto. La corteza continental ácida e intermedia se crea en los arcos volcánicos,
aunque ese crecimiento fue rápido en la primera mitad de la historia de la Tierra y ahora se produce a una
velocidad muy lenta. A diferencia de la corteza oceánica, la corteza siálica, una vez creada, puede
transformarse pero no destruirse, simplemente porque flota, por lo que puede decirse que los continentes
no son geodegradables.

Mientras la subducción puede consumir miles de kilómetros de corteza oceánica, la corteza
continental no puede subducir más allá de unos pocos cientos de kilómetros, y eso sin introducirse en la
astenosfera, sino manteniéndose pegada a la base de la corteza continental por debajo de la cual subduce.
No obstante, es una subducción en el sentido más literal de la palabra, que deriva a su vez del término
subfluencia empleado por Ampferer en 1906 para referirse a la estructura de los Alpes, en los que
parte de la corteza continental se había metido por debajo de sí misma. Consecuentemente, se ha propuesto
distinguir dos tipos de subducción, denominados: subducción A (por Ampferer) y subducción B (por
Benioff), según que la corteza subducida sea de tipo continental u oceánico. Las zonas de subducción
representadas en el interior de los continentes en las Figs.8-27 y 8-48 serían, por tanto, de tipo A, y
pueden considerarse límites de placa mientras sean activas.

8.4.4 FALLAS TRANSFORMANTES

Figura 8-55- Ejemplos de fallas transformantes. Las líneas dobles representan dorsales y las líneas con púas zonas
de subducción, con las púas indicando el buzamiento.
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Estas estructuras fueron definidas en el curso de Cartografía Geológica como desgarres que
conectan dos tipos de fallas o asociaciones de fallas y cuya actividad se limita a la zona comprendida
entre ellas. En realidad, fueron definidas para explicar la cinemática de las placas y su significado se
entiende mejor en el contexto de la tectónica de placas. De hecho, las fallas transformantes son desgarres
aproximadamente verticales que representan límites de placa transcurrentes y que conectan dos límites
de placa convergentes o divergentes. Una serie de casos posibles se ha representado en la Fig.8-55.

Las fallas transformantes más comunes son las que unen dos segmentos de una dorsal oceánica.
En la Fig.8-27 puede apreciarse que cualquiera de las dorsales está en realidad formada por una serie de
segmentos en los cuales se crea corteza, separados por fallas transformantes paralelas a ella. En realidad
existen muchas más, una cada 50 o 100 km aproximadamente. La mayoría de estas fallas son cortas,
dislocando la dorsal unas pocas decenas de km. Sin embargo hay algunas, como las de la zona ecuatorial
del Atlántico, que muestran dislocaciones de varios cientos de km a casi 1.000. El movimiento de las
fallas de este tipo puede apreciarse en la Fig.8-55 (a), donde las dorsales están representadas por líneas
dobles. Si se tratase de una falla de desgarre común, posterior a la dorsal, sería senestra, pues en el
bloque norte, p. ej., la dorsal aparece a la izquierda de donde lo hace en el bloque sur. Sin embargo, es
una falla que actúa a la vez que se crea corteza oceánica y, al expandirse el fondo oceánico, la corteza en
el bloque norte a la derecha de la dorsal se mueve hacia la derecha y la del bloque sur a la izquierda de
la dorsal se mueve hacia la izquierda, con lo que el movimiento de desgarre es dextro.

Este tipo de fallas tiene movimiento esencialmente entre los dos segmentos de dorsal y, en el caso
general, entre los límites de placa que conecta, mientras que si se tratase de un desgarre común, debería
extenderse a ambos lados una distancia considerable para amortiguar el desplazamiento. La Fig.8-56
muestra con mayor detalle el funcionamiento de una transformante dorsal-dorsal. En (a) se inicia la
expansión oceánica. En (b), la dorsal sigue aproximadamente en el mismo sitio pero la corteza creada en
(a) se encuentra ya en la posición 1, que caerá dentro de una de las anomalías magnéticas del fondo
oceánico. En (c) la expansión ha progresado, por lo que las anomalías 1 a un lado de la falla están cada

Figura 8-56- Evolución de una transformante dorsal-dorsal con el tiempo. La trama en (d) representa la zona
deformada por cizallamiento simple, en la cual pueden encontrarse anfibolitas.
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vez más alejadas. Sin embargo, como sólo hay movimiento entre los dos segmentos de dorsal, la distancia
AB entre la anomalía 1 al norte y al sur se mantiene indefinidamente. El principio de identificación de
transformantes dorsal-dorsal por medio de las anomalías magnéticas del fondo oceánico está ilustrado
en la Fig.8-21 y un caso real puede verse en la Fig.8-18. En ella, las anomalías magnéticas de la dorsal
de Juan de Fuca y Cordillera Gorda se interrumpen bruscamente en una línea que discurre entre C y D.

Las fallas transformantes tienen actividad sísmica poco profunda (Fig.8-28). Suelen estar marcadas
por surcos en el fondo oceánico, sobre todo las mayores, y a lo largo de ellas se han dragado anfibolitas
y serpentinitas.  Los surcos no se forman, evidentemente, por erosión, dado que ésta es casi inexistente
en el fondo oceánico. La hipótesis más aceptada es que cuando un segmento de dorsal se acaba contra
una falla transformante, está en contacto con litosfera oceánica más vieja y, por tanto, fría (Fig.8-57).
Entonces, el gradiente geotérmico en esa zona es menor que en el resto de la dorsal y el material fundido
se enfría a más profundidad, con lo que el propio fondo oceánico se genera más profundo (los surcos no
han sido representados en la Fig.8-57).

Las anfibolitas son rocas de la corteza oceánica que han sido metamorfizadas y deformadas,
adquiriendo una foliación. La Fig.8-56 (d) muestra un modelo para su formación por el movimiento
transcurrente de la falla. Se formarían a ambos lados de la falla entre los segmentos de la dorsal pero, a
medida que la expansión progresa, sólo se encontrarían en uno de los lados. Las serpentinitas son rocas
ultrabásicas hidratadas, es decir, que han sufrido un metamorfismo hidrotermal. Estas rocas del manto y
otras típicas de la corteza oceánica inferior, como gabros, pueden afloran debido a que a veces se
produce una cierta convergencia entre los dos labios de la falla transformante, y esa convergencia puede
crear fallas inversas que levanten la corteza oceánica de uno de los dos lados. También se ha propuesto

Figura 8-57- Diagrama esquemático de las transformantes dorsal-dorsal. La diferente profundidad del fondo
oceánico a ambos lados de las transformantes y su progresivo hundimiento debido al enfriamiento pueden
producir componentes normales en las fallas, incluso fuera del tramo comprendido entre dorsales.
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que las serpentinitas pueden haberse emplazado
diapíricamente, lo que resulta probable dado
que estas rocas son muy plásticas y su densidad
es de sólo 2’6 gr/cm3 mientras que la de la
corteza oceánica es de unos 2’9 gr/cm3.

En la Fig.8-57 puede apreciarse que,
debido a la dislocación de las dorsales, la
profundidad del fondo oceánico cambia de un
lado a otro de las fallas transformantes. A
medida que la litosfera oceánica se aleja de la
dorsal en la que se formó, va hundiéndose. El
hundimiento diferencial a un lado y otro de una
transformante producirá componentes de falla
normal en ella. Fuera de la zona comprendida
entre los dos segmentos de dorsal, estos
movimientos normales debidos al enfriamiento
de la litosfera son los únicos que se producen
de manera regular en las fallas que, por lo
demás, ya son inactivas en esa región.

Las transformantes dorsal-dorsal tienden
a ser paralelas al movimiento de las placas
aunque, ocasionalmente, éste movimiento puede
ser algo oblicuo, produciendo una cierta

convergencia, como hemos visto más arriba, o una cierta divergencia. Estos fenómenos se deben a la
interacción de todas las grandes placas entre sí, que configuran un patrón de movimiento que es inestable
y evoluciona continuamente, pero suelen ser de duración relativamente corta, reorientándose rápidamente
las fallas para adaptarse a las nuevas condiciones. Por tanto, los segmentos de dorsal suelen ser
perpendiculares al movimiento de las placas y las transformantes dorsal-dorsal paralelas, aunque el límite
de placas considerado en su conjunto sea oblicuo. P. ej., la dorsal atlántica en la zona ecuatorial tiene una
dirección general NO-SE, mientras que el movimiento relativo entre Africa y Sudamérica es E-O. Sin
embargo, en detalle, los segmentos de la dorsal son N-S y las transformantes E-O (Fig.8-58).

Otros tipos de fallas transformantes unen dos fosas o una dorsal y una fosa. Distintos casos de
transformantes fosa-fosa pueden verse en la Fig.8-55 (b, c y d), donde las líneas con púas representan
zonas de subducción buzando hacia el lado en el que están las púas. Un esquema en perspectiva de una
transformante de este tipo puede verse en la Fig.8-29, a la izquierda y un caso real actual se da al este de
Australia, donde existe una falla transformante (a trazos en la Fig.8-27) que conecta la fosa de las
Nuevas Hébridas, al norte, con la de Kermadec-Tonga, al sur y que llega hasta Nueva Zelanda. Ejemplos

Figura 8-58- Forma aproximada de los márgenes de Sudamérica
y África y de la forma que tendría la dorsal atlántica si la expansión
pudiera efectuarse oblicuamente a la dorsal (arriba). Desarrollo
de varios segmentos de dorsal separados por transformantes,
que permite una expansión oblicua al trazado mediode la dorsal
pero normal siempre a los segmentos de la misma (debajo).
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de transformantes dorsal-fosa se muestran en la Fig.8-55 (e y f) y casos más complejos, en los que
una transformante conecta una fosa con una unión triple se muestran en la misma figura (g y h). Casos
como estos últimos son comunes en el Pacífico oriental, p. ej., al norte, donde una transformante fosa-
unión triple que recorre la costa occidental de Canadá une la fosa de las Aleutianas y el sur de Alaska
con la dorsal oceánica de Juan de Fuca y la fosa occidental de la placa norteamericana. En casos como
éste, el margen continental es tectónicamente activo pero no se caracteriza por un proceso subductivo,
sino por movimientos transcurrentes. Este tipo de márgenes, que no suelen ser muy estables en el tiempo,
se denominan márgenes transformantes o transcurrentes.

8.4.5  PUNTOS CALIENTES

Una peculiaridad de algunos fondos oceánicos es la presencia de unas cordilleras alargadas, más
estrechas que las dorsales donde se crea la corteza oceánica, y que, a diferencia de éstas, carecen de
actividad sísmica. Se denominan, por esa razón dorsales asísmicas. Normalmente, uno de los extremos
de las dorsales asísmicas es una zona de vulcanismo activo y, en varios casos, la zona de vulcanismo
activo está en el centro de una dorsal activa, en cuyo caso, se ha desarrollado una dorsal asísmica hacia
cada lado. Las dorsales asísmicas se crean por emisión de grandes volúmenes de rocas volcánicas en un

Figura 8-59- Los principales puntos calientes y dorsales asísmicas asociadas.
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punto, de forma continuada y a lo largo de muchos millones de años, a la vez que la litosfera oceánica se
desplaza sobre el punto en cuestión o se crea a ambos lados de él. La zona donde se produce el
vulcanismo activo se denomina un punto caliente (“hot spot”) porque se supone que está ligada a una
zona por debajo de la litosfera, en la que el manto se encuentra especialmente caliente.

Las principales dorsales asísmicas y los principales puntos calientes se han representado en la
Fig.8-59. Se han identificado un centenar de puntos calientes, con variaciones importantes en la intensisad
de la actividad volcánica. De los 19 puntos principales, 10 están en el centro de dorsales oceánicas:
Amsterdam, Ascensión, Azores, Ballemy, Bouvet, Islandia, Juan de Fuca, Prince Edward, Tristán da
Cunha y Sala y Gómez, y 3 muy cerca de ellas: Galápagos, Reunión y Santa Helena (al sur de Ascensión);
4 grandes puntos calientes están en medio de la litosfera oceánica: Cabo Verde, Canarias, Hawaï y
MacDonald, y 2 en la litosfera continental: Afar y Yelowstone.

Los magmas carácterísticos de los puntos calientes son los basaltos alcalinos y alcalino-olivínicos,
más ricos en potasio que los toleíticos que caracterizan la emisión normal de las dorsales oceánicas. Son
relativamente ricos en algunos de los llamados elementos incompatibles (K, P, Rb, Ti, U), los que no se
incorporan con facilidad a los cristales cuando un magma solidifica y permanecen en la parte fundida
hasta el final, incorporándose a los últimos diferenciados. Dado que el manto superior está empobrecido

Equema del origen de las islas Hawaii a partir de un punto caliente situado en el océano Pacífico.
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en esos elementos por la continua fusión parcial que genera la corteza oceánica, se supuso que estos
magmas provenían de profundidades mayores, incluso del límite manto-núcleo. La hipótesis más aceptada
ahora es que  esos magmas derivan de la fusión parcial del manto pero no a demasiada profundidad. La
parte fundida representaría un pequeño porcentaje de la roca y en ella se concentrarían los elementos
incompatibles, de ahí su carácter más alcalino. Los fundidos ascenderían en estructuras diapíricas, llamadas
penachos mantélicos (“mantle plumes”). Los diapiros deben ser relativamente estrechos (menos de100
km de diámetro), pero pueden tener un periodo de actividad muy largo, de muchas decenas a algunos
centenares de millones de años.

El mecanismo por el que se producen dos dorsales asísmicas simétricas en los puntos localizados
en el centro de las dorsales oceánicas puede verse en la Fig.8-60, que representa esquemáticamente la
formación de las dorsales asísmicas de Walvis y Rio Grande a partir del “hot spot” de Tristán da Cunha.
La emisión de una mayor cantidad de basaltos en ese punto crea un relieve que, al expandirse el fondo
oceánico, se va fragmentando en dos, la mitad para cada lado, formando las dorsales asísmicas. Estas
emisiones, cuando su volumen es excepcionalmente grande, constituyen las llamadas mesetas

Figura 8-60- Formación de dos dorsales asísmicas simétricas a partir de un pinto cliente situado en una dorsal.
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submarinas, que pueden llegar a emerger, como en el caso de Islandia, el mayor de los relieves basálticos
actuales. Las rocas de estas mesetas o plataformas, que se pueden formar también sobre la litosfera
continental, se denominan basaltos de meseta (“plateau basalts”).

Figura 8-61- Esquema de la formación de un abombamiento continental y su evolución en tres rifts a 120° por la
interacción de un penacho del manto (mantle plume) con la litosfera y la astenosfera.

Figura 8-62- Iniciación del ciclo de Wilson por desarrollo de rifts continentales radialmente alrededor de puntos
calientes.
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Las dorsales asísmicas del Pacífico occidental, asociadas a los puntos calientes de Hawaï,
MacDonald y Sala y Gómez (o Isla de Pascua), muestran una curiosa inflexión (Fig.8-59), que se debe
a un cambio en la dirección del movimiento de la placa pacífica, cuya litosfera se deslizó por encima de
los puntos calientes. Las dorsales de Empereurs, îles de la Ligne y Marshall-Gilbert se formaron antes,
cuando la placa discurría casi en dirección hacia el norte, mientras que las de Hawaï, Touamotou y
Australes se formaron después y aún continúan formándose, a partir de un cambio en el movimiento de
la placa que pasó a ser hacia el noroeste.

Otra evidencia del delizamiento de la litosfera, en este caso continental, sobre un punto caliente lo
suministra la dorsal asísmica de las Maldivas y Lacadivas, al sur de la India, creada al deslizar la placa
India por encima del punto caliente de Reunión. El propio continente indio pasó por encima del punto
caliente al final del Cretácico, durante su migración hacia el Norte después de la disgregación de la
Pangea (Fig.8-15). Se formaron entonces los basaltos de la meseta del Deccán en el oeste de la India,
que consisten en emisiones muy fluidas de basaltos de plataforma que se extendieron cubriendo una
superficie de 500.000 km2.

Figura 8-63- El triángulo de Afar y la relación del rift meridional con el sistema de rifts de los grandes lagos.
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Figura 8-64- Posible localización de los puntos calientes que originaron la apertura del Atlántico. Varios de ellos
son aún activos.

Dado su origen profundo y el hecho de que la litosfera puede deslizar sobre los penachos, se
pensó que éstos podrían representar un sistema de referencia fijo en la Tierra, al cual referir los movimientos
absolutos de las placas. A partir de la geometría de las dorsales asísmicas puede deducirse que, p. ej.,
los penachos de Hawaï, MacDonald y Sala y Gómez prácticamente no han cambiado sus posiciones
relativas. Sin embargo, la comparación con otros puntos calientes muestra que sí experimentan
desplazamientos relativos, aunque en general más lentamente que las placas. Las velocidades calculadas
son de entre 0’8 y 2 cm/año.

El desplazamiento de los puntos calientes debe de estar relacionado con las corrientes de
convección térmica en la astenosfera, las cuales existen aunque no parecen la causa del movimiento de
las placas (de hecho, se han identificado corrientes descendentes que coindiden con dorsales). Como
veíamos, la causa de la segunda mitad del ciclo de Wilson, el cierre de los océanos, se debe a que la
litosfera oceánica se hace demasiado vieja y gruesa y comienza a subducir. La clave del inicio del ciclo
parece residir en los penachos mantélicos. Según una teoría, llamada del supercontinente, la formación
de una gran masa continental dificulta la pérdida de calor del manto infrayacente. El aumento de calor da
lugar en él a la formación de penachos mantélicos. Al ascender y llegar a la base de la litosfera, el calor
que aportan los penachos produce una dilatación en ella y en la astenosfera, lo cual genera un
abombamiento, además de iniciar el vulcanismo que caracteriza al punto caliente. La gravedad produce
esfuerzos tensionales hacia los lados que tienden a fragmentar la litosfera, siendo la configuración más
estable la formación de tres fragmentos con límites a 120° separándose radialmente (Fig.8-61).
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Si este proceso se da en la base de un continente y son varios los penachos que llegan a él, la
fragmentación produce tres rifts continentales a 120°. Algunos de los rifts se unen entre sí, produciéndose
la fragmentación continental a lo largo de ellos. El proceso se muestra en la Fig.8-62, donde los puntos
calientes son las zonas sombreadas. De los tres rifts que, en principio, se forman en cada punto caliente,
uno, el que no se une con los formados en otros puntos, puede acabar dando también una separación, o
puede evolucionar en una zona transformante. En general, si no se produce separación, es una zona de
corteza continental adelgazada por la que a menudo discurre un gran río y en la que suele instalarse una
cuenca sedimentaria alargada. Este tipo de cuencas intracontinentales se denominan aulacógenos  y
suelen prolongarse en el océano por un gran delta fluvial.

Un ejemplo de este proceso se está dando hoy día en relación con el punto caliente de Afar, en
Etiopía, al este de Africa (Fig.59). Dos de los rifts han dado lugar al Mar Rojo y al Golfo de Adén, con
creación de corteza oceánica y separación entre Africa y la península de Arabia (Fig.63). De hecho, el
llamado triángulo de Afar es una zona deprimida, parcialmente por debajo del nivel del mar, constituida
por corteza oceánica reciente. En el tercer rift no ha llegado a formarse corteza oceánica y en la actualidad
está evolucionando hacia una falla transformante senestra que se prolonga, hacia el sur, por la zona de
rifts de la región de los Grandes Lagos (Fig.63). Ejemplos pasados deben ser los puntos calientes
situados a lo largo de la dorsal atlántica, que produjeron la apertura del océano en el Mesozoico de
forma que sus costas muestran una geometría con segmentos más o menos rectos y a unos 120° unos de
otros (Fig.64). Las uniones triples consistentes en tres dorsales oceánicas están a menudo en las
proximidades de un punto caliente (Sala y Gómez, Galápagos, Bouvet, Reunión). Ello unido a la gran
cantidad de puntos calientes localizados a lo largo de las dorsales oceánicas sugiere que los penachos
mantélicos tienen una gran influencia en la dinámica litosférica y sustenta la hipótesis de que son, de
hecho, los causantes de la distribución de las placas y del inicio del ciclo de Wilson.
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LA DERIVA CONTINENTAL Y LA TECTÓNICA DE PLACAS EN LA  WWW
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9.-LA DEFORMACIÓN DE LAS PLACAS

9.1.-ESTADO DE ESFUERZO Y REOLOGIA DE LA LITOSFERA

Aunque las placas son más rígidas que la astenosfera sobre la cual deslizan, no lo son tanto que no
puedan ser deformadas. De hecho, sus interacciones mutuas provocan esfuerzos suficientes como para
inducir deformaciones de gran intensidad, concentrándose éstas sobre todo en las proximidades de los
límites de placas. Después de haber estudiado la deformación de las rocas y las estructuras  generadas,
vamos a ver en este capítulo en qué partes de las placas y en qué circunstancias se producen los diferentes
tipos de estructuras. Vamos a centrarnos sobre todo en la corteza continental, debido a que es la que
resulta accesible directamente a la observación, pero también a que, al no poder consumirse, puede
registrar una larga historia deformativa. El ciclo de creación-consunción de la corteza oceánica opera sin
inducir grandes deformaciones en la misma, salvo en las zonas de subducción, pero la corteza subducida
acaba desapareciendo, en parte por fusión y en parte por integración en el manto astenosférico. Además,
el ciclo impide que este tipo de corteza se conserve mucho tiempo, por lo que la mayor parte de la
corteza oceánica actual no ha sido sometida a grandes deformaciones y sólo los fragmentos de la misma
que se incorporan a los continentes por medio de obducciones suelen aparecer deformados.

Hemos mencionado varias veces que los mecanismos de deformación y las estructuras producidas
varían con las condiciones físicas de la deformación y que los mecanismos pueden agruparse esencialmente
en dos, frágiles y dúctiles. Vamos a analizar ahora con cierto detalle los mecanismos de deformación a
distintas profundidades en una litosfera continental y cómo su resistencia a los esfuerzos varía con la
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profundidad, es decir, vamos a efectuar una descripción de la reología de la litosfera, o sea, de la
deformación y el flujo de la misma. Para ello, vamos a describir cómo se construyen las llamadas gráficas
de resistencia máxima, que representan los esfuerzos de cizalla (o los esfuerzos diferenciales) máximos
que pueden existir en la litosfera a distintas profundidades.

La parte más superficial de la corteza está fría y se comporta frágilmente. Las estructuras típicas
de los primeros 5 a 10 km son, por tanto, las fallas, que serán de un tipo u otro según sea la distribución
de los esfuerzos. Dado que en las fallas se produce deslizamiento entre los labios, el régimen de deformación
frágil se suele denominar régimen de deslizamiento friccional. Debido a que las fracturas de cizalla se
producen siguiendo el criterio de Coulomb, los esfuerzos principales máximo y mínimo posibles están
relacionados entre sí. Llamamos esfuerzo máximo posible al esfuerzo principal mayor (σ1)más grande
que una roca puede resistir para un determinado valor del esfuerzo principal menor (σ3). Similarmente,
esfuerzo mínimo posible será el esfuerzo principal menor (σ3) más pequeño que una roca puede
resistir para un determinado valor de σ1. Si se alcanza el esfuerzo máximo o el esfuerzo mínimo, la roca
romperá. Si uno de los esfuerzos principales (σ1 ó σ3) se fija en un valor determinado, el valor máximo o

Figura 9-1- Esfuerzo vertical medio en minas a varias profundidades (izquierda). Obsérvese su equivalencia
aproximada a la presión litostática (línea recta). A la derecha, esfuerzos horizontales medios en minas y sondeos.
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mínimo del otro está condicionado por el coeficiente de rozamiento interno de las rocas, que es similar
para casi todas ellas. Por tanto, también está determinado el máximo esfuerzo diferencial (σ1-σ3), que
corresponde al diámetro del círculo de Mohr cuando éste es tangente a la curva intrínseca.

 Veamos el significado de lo anterior con un ejemplo: supongamos que en una región, el esfuerzo
menor σ3 es vertical y coincide con la presión litostática, por lo que aumenta con la profundidad. Entonces,
el esfuerzo mayor, s1, será horizontal y puede tener cualquier valor entre σ3 y un máximo, alcanzado el
cual, se producirán fallas, en este caso inversas. La Fig.9-1 muestra, a la izquierda, varias medidas del
esfuerzo vertical efectuadas en minas (puntos) y cómo se adapta muy bien a la presión litostática calculada
para cada profundidad. Esa misma figura, a la derecha, muestra medidas de esfuerzos horizontales,
observándose que éstos son a veces mayores que los verticales (cuadrados) y otras menores o iguales
(puntos).

Como el máximo esfuerzo de cizalla equivale al radio del círculo de Mohr, si conocemos el esfuerzo
diferencial máximo para las distintas profundidades, conocemos también el esfuerzo de cizalla máximo,
llamado resistencia a la cizalla (“shear
strength”):

τmáx = (σ1-σ3)máx/2  . Puede
entonces construirse una gráfica en la cual se
proyecta en el eje vertical la profundidad y en el
eje horizontal el máximo esfuerzo de cizalla
posible (Fig.9-2, arriba). La relación entre
ambas variables es de tipo linear y directamente
proporcional: a mayor profundidad, mayores
esfuerzos de cizalla soportan las rocas, dentro
del régimen de deslizamiento friccional. Ello es
una consecuencia del criterio de Coulomb: a
mayor σ3, mayor es el círculo de Mohr tangente
a la línea de fracturación o a la curva intrínseca.
Por tanto, la línea que relaciona τmáx y la
profundidad es una recta.

A profundidades mayores de entre 7 y15
km, las rocas pueden deformarse dúctilmente
por mecanismos como la disolución por presión
y el deslizamiento intracristalino, también llamado
creep de dislocaciones. La disolución por
presión es importante entre unos 7 y 20 km de
profundidad. Es éste un mecanismo de tipo
Newtoniano, es decir, viscoso linear, lo que

Figura 9-2- Gráficas de resistencia a la cizalla de la litosfera.
(a) - en un régimen con baja presión de fluidos en la corteza
superior. (b)- en un régimen de elevada presión de fluidos.
Eje horizontal: resistencia a los esfuerzos de cizalla. Eje
vertical: profundidad.
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implica que hay una relación directa entre el esfuerzo de cizalla aplicado y la velocidad de deformación
obtenida. Por tanto, para esfuerzos pequeños se producirá deformación, aunque será lenta, y para
grandes esfuerzos la deformación será rápida. Para un intervalo temporal de actuación de los esfuerzos,
la deformación alcanzada será mayor  cuanto mayores fueran los esfuerzos. El máximo esfuerzo de
cizalla posible no viene acotado en este caso por el mecanismo de deformación dúctil, sino por el de
deslizamiento friccional: si los esfuerzos llegan a ser muy grandes, las rocas pueden llegar a romper, pero
si no son tan grandes, se deformarán dúctilmente por disolución por presión, con el consiguiente desarrollo
de clivajes.

A partir de 10 a 15 km de profundidad, el creep de dislocaciones adquiere mucha importancia. La
ley por la que se rige es de tipo exponencial, es decir, la velocidad de deformación por cizallamiento es
proporcional al esfuerzo de cizalla elevado a una potencia, que suele variar entre 2 y 3. En este caso, en
principio, tampoco existe un límite superior para el esfuerzo y por pequeño que sea éste, se produce
deformación. La ecuación que relaciona en ese caso el esfuerzo diferencial con la temperatura es una
curva que determina la resistencia plástica para cada temperatura. La Fig.9-3 muestra varias de estas
curvas para diferentes rocas y para una velocidad de deformación de 10-14 seg-1. Las velocidades de
deformación geológicas varían entre 10-13 y 10-15 seg-1 y las curvas de resistencia plástica para las

Figura 9-3- Curvas de resistencia plástica para distintas rocas y una velocidad de deformación constante de
10-14seg-1 . Las barras en la parte superior de las curvas indican el rango de variación para el intevalo de
velocidades de deformación comprendido entre 10-13  y 10-15  seg-1 .
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velocidades comprendidas en ese intervalo caerían en una banda paralela a la de 10-14 seg-1 a ambos
lados y cuya anchura sería la de la barra dibujada en la parte superior de algunas curvas en la Fig.9-3.
Debido a que no suelen darse velocidades de deformación mayores, podemos suponer que no se dan,
a esas profundidades, esfuerzos mayores de una cierta magnitud. Es decir, podemos considerar las
curvas de resistencia plástica para velocidades geológicamente razonables como límites del esfuerzo que
las rocas soportan realmente para las distintas profundidades. En teoría podrían soportar esfuerzos
mayores pero, entonces, las velocidades de deformación serían mayores, lo cual es posible eventualmente
y localmente, pero no puede generalizarse a un periodo largo de tiempo ni a escala de la deformación de
toda la litosfera.

Como, por otra parte, la temperatura depende del gradiente geotérmico y de la profundidad,
podemos transladar esas curvas al gráfico de máximo esfuerzo de cizalla (o resistencia a la cizalla) de la
Fig.9-2 (a), simplemente poniendo el eje horizontal de la Fig.9-3 vertical y haciendo coincidir la temperatura
con la profundidad a la cual se da esa T. Eso equivale a girar 90° las curvas de la Fig.9-3 en sentido de
las agujas del reloj. La primera curva de la Fig.9-2 (a), justo por debajo de la línea que representa la
transición frágil-dúctil, corresponde a la resistencia plástica del cuarzo en presencia de agua y es
representativa de la corteza continental para profundidades medias, cuya composición es muy rica en
cuarzo y donde hay todavía agua en los intersticios de los granos o dentro de la red cristalina de los
mismos. Esto es debido a que basta con que el mineral más blando de una roca (en este caso el cuarzo)
esté en una proporción de entre el 20 y el 30%, para que la roca en su conjunto se deforme según una
ecuación similar: comparar las curvas de cuarcita (>90% de cuarzo) y aplita (35% de cuarzo
aproximadamente). La siguiente curva corresponde al comportamiento del cuarzo en ausencia de agua o
al de la plagioclasa (ambas son parecidas), y es representativa de la corteza continental inferior, granulítica.
Finalmente, la curva inferior, por debajo del Moho, correponde al olivino, constituyente mayoritario del
manto terrestre.

La lectura de la Fig.9-2 (a), ahora que sabemos cómo se ha construido, es sencilla: nos dice que
la litosfera es muy resistente en la parte inferior de la zona con un régimen de deslizamiento friccional
y, también, en la parte superior del manto, justo por debajo de la discontinuidad de Mohorovicic. En la
zona con régimen de creep de dislocaciones hay un máximo relativo de resistencia en la transición
entre la corteza hidratada y la seca. En cambio, son zonas con muy poca resistencia a los esfuerzos la
parte baja de la corteza hidratada y la base de la corteza. Si existen fluidos abundantes, se puede definir
una zona con un régimen de solución-cristalización, la cual no suele acumular grandes esfuerzos
(Fig.9-2 b) pues éstos se disipan por deformación dúctil.

La Fig.9-4 muestra el gráfico correspondiente a una corteza continental de un cratón, gruesa (50
km) y fría. El bajo gradiente geotérmico de los cratones (unos 17°C/km) hace que las curvas de resistencia
plástica de los distintos minerales se proyecten a más profundidad que en el caso de las cortezas
continentales jóvenes. P. ej., la curva de un determinado mineral o roca se proyectará al doble de
profundidad que lo haría en una corteza continental joven con un gradiente geotérmico de 34°C/km.
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Debido a eso, las curvas pueden intersectar a la recta que expresa el criterio de Coulomb antes que a la
superficie horizontal que separa unas capas de otras. P. ej., la curva del cuarzo en seco (dq) corta antes
a la recta inclinada que expresa el criterio de Coulomb que a la línea que separa las cortezas hidratada y
seca (a 27 km en la Fig.9-3). Sin embargo en la Fig.9-2 (a), esto no sucede. La diferencia entonces es
que, mientras en el caso de una corteza continental joven (Fig.9-2 a) sólo hay un campo con régimen de
deformación frágil, en la corteza superior, en un viejo escudo precámbrico (Fig.9-3) hay tres: en la
corteza superior, en la parte superior de la corteza seca y en la parte superior del manto litosférico.

Así, en un régimen compresivo, podrían generarse en éste último caso: 1-cabalgamientos en la
parte superior de la corteza, 2-deformación dúctil debajo, con desarrollo de esquistosidad, en la corteza
hidratada inferior 3-estructuras frágiles de nuevo en la parte superior de la capa granulítica y 4-un
comportamiento dúctil de nuevo en la base de la corteza. Las distintas estructuras se han dibujado en la
derecha de la Fig.9-3. En el gráfico de resistencias, la zona rayada representa los esfuerzos de cizalla
posibles para cada profundidad. La zona punteada expresa las frecuencias de los focos de los terremotos
en cortezas continentales. Obsérvese que hay dos máximos, uno entre 10 y 15 km y otro entre 30 y 35
km. Dado que los terremotos se producen por movimientos de fallas, la coincidencia de los máximos
con las zonas de régimen de deslizamiento friccional apoya la exactitud de la gráfica de resistencias de la
litosfera. La zona de contacto entre una franja resistente y otra poco resistente, dentro de la litosfera, es
una zona de despegue potencial, es decir, la zona de menor resistencia puede independizar las partes por
encima y debajo de ella y permitir que las deformaciones en ambas sean independientes. Pueden formarse
niveles de despegue entre las cortezas seca e hidratada y entre la corteza basal y el manto, además de
los que tienen como causa un contraste litológico de reología, como p. ej., entre capas competentes e
incompetentes en una serie sedimentaria o entre la cobertera sedimentaria y su basamento cristalino.

Figura 9-4- Gráfica de resistencia de una litosfera continental correspondiente aun cratón o escudo de 50 km de
espesor. Rayado oblicuo: rango de esfuerzos de cizalla posibles. Punteado: histograma de los focos de terremotos
situados en corteza continental.
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A menudo se habla de niveles tectónicos o estructurales  para referirse a las zonas en las que
predominan unos determinados mecanismos de deformación y, consecuentemente, unas determinadas
estructuras o familia de estructuras. La Fig.9-5 muestra esquemáticamente las diferentes estructuras que
pueden aparecer con la profundidad en una serie sedimentaria potente depositada sobre un margen
continental en el caso de una tectónica compresiva. En la parte superior son frecuentes los cabalgamientos
y fallas inversas, aunque pueden formarse pliegues debido a que los sedimentos son rocas relativamente
blandas y con capacidad para flexionarse sin romperse para esfuerzos no muy grandes. La deformación
dúctil es, en esa zona, de intensidad limitada y los pliegues serán paralelos o poco aplastados. Hacia
abajo, la disolución por presión y el creep de dislocaciones inducen deformaciones internas de gran
intensidad, generando clivajes. Los pliegues son, en esa zona, aplastados, de geometría similar (s.l.) y
sus planos axiales son subparalelos al clivaje, el cual evoluciona, hacia abajo, desde un clivaje espaciado
o grosero a un clivaje pizarroso, una esquistosidad y un bandeado gnéisico. En las partes más profundas,
los sedimentos o el basamento sobre el cual reposan pueden llegar a fundir, un proceso conocido como
anatexia o anatexis, que da lugar a rocas ígneas graníticas (cruces).

Figura 9-5- Diferentes niveles estructurales desarrollados en una potente serie sedimentaria en el curso de una
orogenia.
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En el caso de la Fig.9-5 y en general, puede hablarse de un nivel estructural superior,
caracterizado por los mecanismos de flexión y deslizamiento friccional y un nivel estructural inferior,
caracterizado por la deformación interna. En el superior son frecuentes los pliegues paralelos (s.l.) y las
fallas y en el inferior los pliegues similares (s.l.) y los clivajes. La separación entre ambos niveles estructurales
vendría marcada por la aparición generalizada del clivaje, cuyo límite, que suele ser una superficie irregular,
se denomina frente superior del clivaje o de la esquistosidad. Existen otras subdivisiones, que
incluyen un nivel estructural medio, pero, a menudo, más que hablarse de niveles estructurales en concreto,
se habla en términos comparativos: el nivel tectónico de las rocas que afloran en una región es más o
menos profundo que el de otra región o área.

En los apartados que siguen trataremos brevemente de las asociaciones de estructuras o familias
estructurales más frecuentes en la corteza continental. Aunque estructuras compresivas, extensivas y
transcurrentes pueden aparecer juntas en una determinada región e, incluso, haberse formado a la vez,
cuando una región relativamente grande de la corteza continental se deforma, lo hace debido a que está
sometida a un campo de esfuerzos que tiende a acortarla o a alargarla en una dirección horizontal, o bien
simplemente a deslizar una parte de ella junto a otra. Para la siguiente descripción, agruparemos las
estructuras de acuerdo con el régimen general de deformación en el cual se formaron, diferenciando los
procesos compresionales, en los cuales se produce acortamiento cortical, los extensionales y los
transcurrentes.

Figura 9-6- El cinturón orogénico alpino. Las lineas negras representan las principales alineaciones montañosas.
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9.2.-EL ACORTAMIENTO CORTICAL: LA OROGENIA

El diastrofismo, (del griego diastrophe, distorsión) es un término genérico que incluye el conjunto
de fenómenos relacionados con la dinámica interna de la Tierra y es, por tanto, equivalente al de
Tectónica. Si los fenómenos conllevan acortamiento cortical se habla de orogénesis, que significa
literalmente creación de relieve, aunque bajo esta denominación se incluyen los procesos que dan lugar
a una zona intensamente deformada por compresión horizontal. La zona en sí recibe diversos nombres:
orógeno, cadena orogénica, cadena de montañas, cordillera, cinturón de plegamiento o cinturón
orogénico. Aunque es evidente que la creación de las grandes cadenas montañosas actuales de los
continentes, como el Himalaya, los Alpes o los Andes, se debe a procesos de este tipo, el término se
aplica también a zonas deformadas en la antigüedad que se supone que implicaron la creación de grandes
relieves, pese a que éstos hayan desaparecido hace tiempo. La forma de los orógenos o cadenas es
alargada, es decir, son mucho más largos que anchos. Su longitud puede ser de varios miles de kilómetros
y su anchura de varios cientos o hasta dos millares. La Fig.9-6 muestra las cadenas de montañas actuales
de la región mediterránea y la Fig.9-7 la cadena andina. Como puede apreciarse, las cadenas son a
veces rectilíneas y otras veces tienen geometrías curvadas, denominándose en este último caso oroclinales.
La zona donde un orógeno tiene una forma curvada se denomina también virgación. La Fig.9-8 muestra
los principales cinturones orogénicos de Europa.

Figura 9-7- La cadena de los Andes, en el margen occidental de Sudamérica.
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Se llama orogenia o ciclo orogénico a una
sucesión de eventos, limitados en el tiempo, que dan
lugar a un orógeno. En la época anterior al desarrollo
de la Nueva Tectónica Global, predominaba una
idea catastrofista de las orogenias, consistente en
suponer que éstas correspondían a periodos de
tiempo en los que la actividad tectónica de la Tierra
había sido especialmente intensa. Con esas ideas,
se tendía a correlacionar las orogenias de unos
continentes y otros y, no sólo eso, se correlacionaban
también fases de deformación de menor duración
dentro de las orogenias. Ello dio lugar a una
compilación de las orogenias y sus fases, que fue
esencialmente efectuada por el geólogo alemán Hans
Stille y que está representada en la Fig.9-9 con la
correspondiente edad  y el periodo o piso de la
escala cronoestratigráfica durante el cual tuvo lugar.
Hoy sabemos que las orogenias se producen por
interacciones de las placas y que ni afectan a toda
la Tierra, ni sus causas son siempre las mismas, ni

sus fases son correlaccionables. No obstante, la nomenclatura de las orogenias y fases es muy popular y
sigue utilizándose, pese a que su validez no es mundial sino regional y, a veces, meramente local.

Los grandes ciclos orogénicos del Fanerozoico (desde hace 570 ó 540 Ma hasta el presente) son
la Orogenia Caledónica del Paleozoico Inferior, la Orogenia Hercínica o Varíscica del Paleozoico
Superior y la Orogenia Alpina o, mejor, el Ciclo Orogénico Alpídico, del Mesozoico, Terciario y
Cuaternario. La gran extensión de los cinturones orogénicos que se formaron en ellas se debe a que en

su mayor parte son producto de
colisiones de grandes masas
continentales, que se unieron para
formar continentes aun mayores,
llamados supercontinentes. Como los
supercontinentes se disgregan y vuelven
a amalgamarse, los cinturones
orogénicos se pueden superponer unos
a otros, los más recientes sobre los más
antiguos. La Fig.9-8 es un esquema
tectónico de Europa en el que se han
representado los escudos (“shields”)
precámbricos, formados en el curso de

Figura 9-8- Esquema tectónico de Europa mostrando la
superposición de los cinturones orogénicos Caledónico,
Hercínico y Alpino. Las línes gruesas a trazos son perfiles
sísmicos realizados para determinar la estructura de la
litosfera en profundidad.

Situación de las principales cadenas montañosas alpinas en Europa.
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Figura 9-9- Escala geológica del tiempo con indicación de las fases y ciclos orogénicos.
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orogenias muy antiguas, y los cinturones orogénicos fanerozoicos Caledónico (rayas), Hercínico (gris
claro) y Alpino (gris oscuro). El borde o frente de cada uno de los cinturones se ha dibujado como un
cabalgamiento debido a que suele ser una estructura de este tipo la que limita el orógeno. Como puede
apreciarse, la corteza de la Península Ibérica está compuesta por rocas deformadas en los ciclos Hercínico
y Alpino.

9.2.1 EL MODELO DEL GEOSINCLINAL

Los geólogos norteamericanos del siglo pasado James D. Dana y James Hall fueron impresionados
por el hecho de  que los grandes cinturones orogénicos de su país y de otras regiones coincidían con
áreas alargadas en las que se había producido una sedimentación muy potente con anterioridad a la
deformación. La serie sedimentaria alcanzaba 13 km de espesor en los Apalaches, la cadena montañosa
paleozoica que bordea Norteamérica por el este, y 20 km en las Montañas Rocosas, la cadena mesozoica
y cenozoica que bordea el continente por el oeste, mientras que las series eran mucho más delgadas
sobre la parte central del continente, que no ha sido deformada desde el Precámbrico. Estas observaciones
condujeron a proponer un modelo según el cual las zonas que durante un periodo habían sido muy
subsidentes y habían permitido el depósito de potentes series sedimentarias, evolucionaban con el tiempo
transformándose en un cinturón orogénico. La zona alargada donde esos fenómenos tenían lugar se
denominó geosinclinal por ser inicialmente un surco o sinforme de escala global.

Según los modelos más evolucionados,  un geosinclinal normal constaría en realidad de dos surcos,
llamados respectivamente miogeosinclinal y  eugeosinclinal (Fig.9-10). El primero sería menos profundo
y estaría más próximo del continente emergido que el segundo. Entre la parte emergida del continente y
el miogeosinclinal se situaría una zona denominada antepaís (“foreland”) en clara referencia a la región
que, después de la deformación,  queda por delante o por fuera del cinturón. Los sedimentos del antepaís
y del miogeosinclinal son someros, es decir, de aguas poco profundas, y su potencia puede alcanzar unos
5 km en el antepaís y hasta 12 km en el surco.

Después del miogeosinclinal, en dirección a lo que sería el mar abierto, aparece una zona con
menor potencia de sedimentos, que se denomina el miogeoanticlinal y, después, el eugeosinclinal,
caracterizado por una potencia de sedimentos excepcional (hasta 18 ó 20 km). Estos sedimentos son de
aguas profundas y constituyen lo que se denomina un flysch: sedimentos marinos detríticos compuestos
por una alternancia rítmica de argilitas, limolitas y grauvacas y caracterizados por su gran potencia,
monotonía y escasez de fósiles. En algunas zonas del eugeosinclinal se encuentran las asociaciones de
rocas básicas y ultrabásicas denominadas ofiolitas, que se interpretaban como producidas por una gran
efusión submarina de rocas ígneas a través de una fisura (en negro en la Fig.9-11). La parte externa de
la masa ígnea se enfriaría y sería después fracturada y atravesada por magma todavía fundido del interior,
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dando una cubierta exterior de basaltos y pillow lavas, mientras que en el interior, el lento enfriamiento
daría lugar a gabros y otras rocas ígneas intrusivas. Finalmente, se encontraría el eugeoanticlinal, una
zona elevada con pocos sedimentos y a menudo con rocas ígneas básicas.

Según la teoría, los geosinclinales se desarrollarían sobre corteza continental (Fig.9-10, izda.,
dibujo nº 1), según ciclos completos que incluyen tres fases. La primera es la llamada fase de
individualización, durante la cual se forman los surcos. La segunda sería la fase de estado y durante ella
se rellenan los surcos (nº2 en la figura; lo sedimentos están en negro en la sección transversal de los
bloques diagrama) y se produce la efusión de las ofiolitas en el eugeosinclinal. La tercera fase, o de
orogénesis, sería la que produciría la deformación (nº3 en la figura), acompañada de metamorfismo y de
la fusión de los sedimentos y de su zócalo, con la consiguiente intrusión de rocas graníticas, sobre todo
en el eugeosinclinal. La deformación sería diferente en las zonas más próximas al continente, llamadas
extérnides o  zonas externas que en las más alejadas, llamadas intérnides o zonas internas. Las
primeras coinciden con el antepaís y el miogeosinclinal y las segundas con el eugeosinclinal (Fig.9-10,
dcha.). Las intérnides se caracterizan por una gran intensidad de la deformación, así como por el
metamorfismo generalizado y la abundancia de rocas graníticas. Las extérnides tendrían una menor
deformación, serían menos metamórficas y tendrían menos rocas graníticas. La deformación comenzaría
en las zonas internas e iría migrando con el tiempo hacia las externas.

El ciclo geosinclinal sería seguido de un periodo tardío, durante el cual se depositan sedimentos
detríticos que provienen de la erosión de la cordillera recién creada (trama de puntos en el dibujo nº4 en
la Fig.9-10, izda.) y que constituyen lo que se denomina la molasa: sedimentos detríticos de aguas

Figura 9-10- Esquema del desarrollo y evolución de un geosinclinal (izquierda) y las diferentes partes de que se
compone.
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lacustres y marinas someras caracterizados por una alternancia rítmica de argilitas, arcosas y
conglomerados, con frecuentes intercalaciones de calizas y capas de carbón. Las molasas más precoces,
llamadas tardiorogénicas,  se formarían cuando la deformación era todavía activa, por lo que es frecuente
encontrarlas deformadas. Con el tiempo, todo el edificio montañoso construido durante la orogenia
acabaría siendo desmantelado por denudación (nº5 en la figura), debida al efecto combinado del reajuste
isostático y la gliptogénesis o erosión.

Hoy sabemos que el geosinclinal corresponde a un margen continental pasivo. Los surcos no son
tales, pero sí son zonas con gran
acumulación de sedimentos: el
miogeosinclinal corresponde a la
cuña clástica de la plataforma
continental y el eugeosinclinal son
las turbiditas y contornitas del talud
y glacis submarinos (Fig.9-12). El
miogeoanticlinal no es sino la zona
de transición entre sedimentos de
plataforma y sedimentos de talud,
y el eugeoanticlinal no es una
elevación sino, por el contrario, la
llanura abisal. Las ofiolitas no
representan una emisión fisural de
rocas ígneas, sino fragmentos de
corteza oceánica incorporados al
orógeno y las frecuentes rocas
básicas del eugeoanticlinal son
también restos de cortezas

Figura 9-11- Esquema de la efusión de las ofiolitas en el eugeosinclinal, tal y como se contemplaba en el modelo.
1- basaltos; 2- pillow-lavas; 3- diabasas; 4- peridotitas; 5- gabros; 6- piroxenitas; 7- rocas ácidas y 8- fisuras
rellenas de rocas básicas.

Los Andes son el resultado de un orógeno de activación que se encuentra
activo.
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oceánicas. La razón de la excepcional acumulación de sedimentos en estas zonas no es otra que el
adelgazamiento cortical producido durante el proceso de rifting. La explicación de la coincidencia entre
zonas con muchos sedimentos y zonas orogénicas es también obvia: el desarrollo de zonas de subducción
y las colisiones continentales correspondientes al final del ciclo de Wilson deforman los márgenes
continentales.

El modelo del geosinclinal era una interpretación de una serie de fenómenos cuyas causas no se
comprendían. Con el desarrollo de la Tectónica de Placas, el modelo ha quedado obsoleto, pero no así
muchos de los términos que los geólogos acuñaron para su descripción. El antepaís, el miogeosinclinal y
el eugeosinclinal, llamados ahora con frecuencia miogeoclinal y eugeoclinal (eliminando el prefijo “sin”
por su significado de surco) son términos muy usados hoy día y justifican por sí solos este breve resumen
de lo que representó una forma muy popular de describir y entender los orógenos durante un siglo, entre
1859, fecha del trabajo pionero de Hall y 1961, que marca el inicio de la Nueva Tectónica Global.

9.2.2. TIPOS DE OROGENIAS Y CARACTERÍSTICAS GENERALES DE LOS
ORÓGENOS

Existen dos grandes tipos de cinturones orogénicos: los formados por la colisión de dos masas
continentales y los formados en un margen continental activo simplemente por procesos ligados a la
subducción continuada de litosfera oceánica. Un ejemplo reciente del primer tipo son los orógenos
alpinos de la región mediterranea (Fig.9-6), formados por colisión de las placas euroasiática y africana,
con el consiguiente cierre de un océano, el Tethys, situado aproximadamente en la región del actual
Mediterráneo. Otro ejemplo, actualmente activo, es el Himalaya, formado por colisión de la India con la
parte meridional de Asia, colisión que empezó hace 50 Ma. Este tipo de cinturones de plegamiento se
denominan orógenos de colisión.

Figura 9-12- Interpretación actual del geosinclinal como un margen continental pasivo. El miogeosinclinal
corresponde a los sedimentos de plataforma y el eugeosinclinal a los de talud y glacis. La escala vertical está muy
exagerada.
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El ejemplo más espectacular de
orógeno reciente relacionado con una
subducción oceánica es la cadena
montañosa que bordea el occidente del
continente americano: las Montañas Rocosas
en Norteamérica y los Andes en Sudamérica
(Fig.9-7). No hace muchos años, se pensaba
que la simple subducción de litosfera
oceánica bajo un continente era suficiente
para producir acortamiento en éste último,
dando lugar a un proceso orogénico, y estos
cinturones fueron denominados orógenos
de activación y, también, orógenos de tipo
cordillerano, por ser el término español
cordillera utilizado por los norteamericanos
para referirse a su cadena de montañas
occidental, las Montañas Rocosas y Sierra
Nevada. La Fig.9-13 muestra muy
esquemáticamente un orógeno de activación,
una de cuyas carácterísticas esenciales es la

Figura 9-13- Bloque diagrama esquemático de un orógeno de activación o cordilleriano.

Esquema representando la magnitud y los procesos involucrados
en orógenos de colisión y activación
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abundancia de rocas volcánicas y plutónicas de quimismo calcoalcalino, provenientes de la fusión de la
corteza oceánica subducida. La Fig.9-14 muestra la evolución de los Andes del Perú desde el Jurásico
Inferior hasta la actualidad. Las flechas encima de cada esquema indican si en un determinado momento
se estaba produciendo acortamiento o extensión cortical transversalmente a la cadena.

A comienzos de la década de los ochenta, sin embargo, empezaron a identificarse en los orógenos
relacionados con márgenes activos, unidades de entidad regional (cientos a miles de km2) cuya historia
geológica era diferente de la del propio margen continental, por lo que se supuso que provenían de fuera
de él y se habían incorporado por colisión. Estas unidades son fragmentos de litosfera de diversos
orígenes, ajenos en general al continente en el que encuentran incorporados o acrecidos, por lo que se
les denomina terrenos acrecidos. Otras denominaciones usadas son las de terrenos sospechosos,
terrenos alóctonos, terrenos tectonoestratigráficos, retazos litosféricos, litosferoclastos o, simplemente y
en lenguaje coloquial, terrenos. Pueden representar arcos de islas o fragmentos de ellos, pueden ser

Figura 9-14- Evolución de los Andes del perú, considerados como el ejemplo reciente más típico de orógeno de
activación. Las flechas indican acortamiento y extensión en los diferentes momentos y en las diferentes zonas.
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retazos de litosfera continental desgajada de algún continente mayor,
pueden también ser restos de mesetas volcánicas submarinas o de
dorsales asísmicas relacionadas con la actividad de un punto caliente,
o pueden ser simplemente trozos de litosfera océanica normal o de
una cuenca trasera de arco. En este último caso se habla de
obducción, pero en todos los demás, el proceso de acreción es una
auténtica colisión, aunque sea a pequeña escala. La Fig.9-15 muestra
uno de los mecanismos posibles de producción de una obducción:
una dorsal, bien sea centro-oceánica o de una cuenca marginal, llega
a una zona de subducción y, como la litosfera en ella es delgada, no
tiende a hundirse y cabalga sobre el continente. La Fig.9-16 muestra
otro mecanismo: la subducción parcial de un margen continental pasivo
que llega a una zona de Benioff.

La abundancia de terrenos acrecidos en los orógenos de
margen activo, por un lado, y la constatación de que la subducción
de la litosfera oceánica en general no tiende a producir acortamiento
cortical sino extensión, con la consiguiente separación de un arco de
islas y la individualización de la cuenca marginal, llevaron al
cuestionamiento de si podía darse una orogenia de activación pura,
es decir, acortamiento sin colisión en un margen activo. De hecho, en
la cordillera norteamericana, los episodios principales de deformación
coinciden con la acreción de los mayores terrenos. Sin embargo, el

caso de los Andes del Perú y norte de Chile, donde no se han identificado terrenos acrecidos durante el
Terciario, que fue la época en que se formó la cordillera (Fig.9-14), se interpreta como una orogenia de
este tipo.

La condición para que se produzca una orogenia de activación pura es que la litosfera oceánica
subducida sea joven y, por lo tanto, delgada y con poca tendencia a hundirse. Este es el caso de América,
donde, debido a la apertura del Atlántico, el continente ha avanzado sobre la litosfera del Pacífico y se
encuentra cerca de la dorsal medio-oceánica e incluso ésta ha sido subducida parcialmente en E.E.U.U.
y Canadá. La subducción entonces no es provocada por el peso de la litosfera oceánica del Pacífico

Figura 9-15- Obducción de corteza
oceánica sobre un márgen continen-
tal activo debido a al llegada a ña zona
de de subducción de una dorsal
oceánica. La obducción no puede
proceder indefinidamente, por lo que
una nueva fractura (debajo) provoca
la subducción, de nuevo, de la corteza
oceánica (en negro).

Figura 9-16- Obducción de corteza oceánica por subducción parcial de un márgen continental pasivo.
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oriental, sino por la translación de America, la cual es empujada hacia el oeste por el deslizamiento
gravitatorio de la litosfera sobre la astenosfera en la región de la dorsal Atlántica. Este empuje provoca
esfuerzos horizontales compresivos que pueden dar lugar al acortamiento orogénico.

Las colisiones, suelen ser complejas e involucrar a más de dos entidades litosféricas. La colisión
de un arco de islas con un continente se ha representado en la Fig.9-17. El continente se aproxima a la
zona de subducción que ha generado el arco y, al llegar a ella, subduce parcialmente. No obstante,

Figura 9-17- Sucesivos estadios de la colisión de un continente y un arco de islas.

El resultado de las orogenias de colisión es la génesis de grandes cadenas montañosas como el Himalaya.
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debido a la flotabilidad de la corteza continental, la subducción se interrumpe y las fuerzas que provocaban
la subducción pasan a inducir la deformación orogénica en el margen continental y en el propio arco.
Aunque no está dibujado en la figura, detrás del arco debe haber una cuenca marginal y un continente. Si
el proceso de convergencia continúa, lo probable es que la cuenca marginal se cierre y acaben chocando
los dos continentes, quedando en la zona central del orógeno fragmentos del arco de islas y de la cuenca
trasera de arco.

Los orógenos de colisión entre masas continentales implican que, antes de la colisión, al menos
uno de los márgenes ha sido activo, pues la litosfera oceánica que los separaba originalmente ha tenido
que ser consumida para que pudieran aproximarse y chocar. Por tanto, es muy probable que se haya
desarrollado un arco de islas, que luego aparecerá involucrado en la orogenia. Además, la convergencia
se ha podido dar en los dos márgenes, con la consiguiente posibilidad de desarrollo de dos arcos de
islas, uno a cada lado. Por otra parte, pequeños fragmentos pudieron desgajarse previamente de uno o
los dos continentes, durante el inicio del ciclo de Wilson. Estos fragmentos se incorporarán también al
orógeno durante el cierre del océano. La Fig.9-18 muestra el proceso de sucesivas acreciones ligadas a
la colisión continental entre Norteamérica y Africa que dio lugar a la formación de los Apalaches. Las
unidades que tienen una trama de rayitas al azar y de puntos son terrenos acrecidos que, en parte, fueron

Figura 9-18- Esquema del desarrollo de la cordillera de los Apalaches, en el borde oriental de Norteamérica. Las
tramas representan terrenos acrecidos. La cadena se formó por la colisión entre Norteamérica, África y una serie
de fragmentos litosféricos intermedio, y se desarrolló a lo largo de un gran intervalo de tiempo: entre el Ordovícico
y el Pérmico y, por tanto, a lo largo de los ciclos orogénicos Caledónico y Varísco.
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inicialmente separados de Norteamérica
y en parte de Africa y sobre los cuales
se desarrollaron arcos volcánicos
(bloques diagrama de la derecha). SZ1,
SZ2 y SZ3 son las sucesivas zonas de
subducción activas y S1 y S2 son las
denominadas suturas o límites entre
fragmentos litosféricos diferentes. La
Fig.9-19 muestra el caso del Himalaya:
en blanco se ha representado la corteza
continental de la India, deformada sobre
todo por múltiples cabalgamientos. Las
tramas representan: 1 y 2-terrenos
acrecidos a Asia antes de la colisión de
la India, 3-corteza oceánica subducida
y 4-litosfera mantélica.

Algunos cinturones orogénicos de
pequeña extensión no se forman en
zonas próximas a límites de placas, sino
relativamente alejados de ellos, aunque
siempre en relación con la actividad de
las mismas. Por ejemplo, los Pirineos,
que forman parte del cinturón alpino
(Fig.9-6), están relacionados con la

Figura 9-19- Esquema de la cordillera del Himalaya. 1 y 2 son terrenos acrecidos a Asia antes de la colisión de la
India 8en blanco). 3- corteza oceánica. 4-
litosfera mantélica.

Modelo de génesis de la sutura Varisca del NW de la Península Ibérica.
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Figura 9-20- C
orte geológico esquem

ático de un cinturón orogénico,
basado en el caso de los A

palaches.

El orógeno Apalachense como ejemplo de un
orógeno de colisión.
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convergencia y colisión entre Eurasia y Africa, pero no pueden considerarse en sí mismos un orógeno de
colisión, pues la Península Ibérica no llegó nunca a separarse de Francia, aunque sí se creó un rift
continental entre ambas en el Mesozoico. Se denominan cadenas intraplaca a los orógenos de este
tipo, formados en el interior de una masa continental, normalmente por movimiento a lo largo de estructuras
de debilidad existentes en la misma, tales como rifts continentales que no llegaron a generar litosfera
oceánica o grandes fracturas de desgarre.

La duración de un proceso
orogénico es variable y  depende en gran
medida de dónde pongamos sus límites.
Una colisión continental sencilla puede
tardar en completarse entre 40 y 60 Ma,
pero la deformación en al menos uno de
lo márgenes continentales o arco de islas
correspondiente seguramente comenzó
decenas de millones de años antes. La
formación del Himalaya empezó hace unos
50 Ma, pero los terrenos acrecidos del sur
de Asia se fueron incorporándose a ella
desde 200 Ma antes. El proceso que creó
los Apalaches, con sus sucesivas
colisiones, duró más de 200 Ma.

Los párrafos anteriores dan una idea
de la complejidad que puede adquirir el

desarrollo de una orogenia. Además, las

Figura 9-21- Bloque diagrama esquemático de un orógeno con indicacion de las diversas estructuras que pueden
aparecer y de su variación lateral. La elipse de deformación ha sido indicada en varios sitios.

Mapa geológico del NW de la Península Ibérica donde se encuentra
la sutura del orógeno Varisco.
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grandes colisiones continentales no siempre involucran sólo a dos continentes mayores sino, a veces, a
tres o más. Por otra parte, las irregularidades de los márgenes colisionantes pueden hacer que la colisión
se complete en algunas zonas mientras que en otras el océano intermedio no llegue a cerrarse totalmente,
con lo que se pasa lateralmente de un orógeno de colisión típico, a uno de activación. La conclusión es
que cada orógeno tendrá sus características particulares, que serán consecuencia de las causas que lo
produjeron, de la historia previa del ciclo de Wilson y de muchos otros factores.

A pesar de ello, existe una serie de características que suelen ser comunes a todos los orógenos,
sean de activación o de colisión y, en el último caso, sean dos o más las entidades colisionantes y sea cual
sea su tamaño. La Fig.9-20 representa un corte esquemático de un orógeno de colisión, y está basada
en los Apalaches. Incluye los dos grandes continentes involucrados (Norteamérica a la izquierda y Africa
a la derecha, en el caso de los Apalaches) y dos terrenos acrecidos: uno derivado de un arco de islas,
con abundantes rocas plutónicas y volcánicas, y otro derivado del continente de la derecha (con trama
de uves muy pequeñas). Los terrenos están separados entre sí y de los continentes por suturas, en las
cuales es frecuente la presencia de ofiolitas, es decir, restos de cortezas oceánicas. A veces los restos de
corteza oceánica son muy escasos o inexistentes, por lo que la sutura resulta difícil de identificar,
denominándose en ese caso sutura críptica u oculta. La Fig.9-21 representa un bloque diagrama de un
orógeno del mismo tipo. Un orógeno de activación puro carecería de los terrenos e incluiría basamento
de un sólo continente, mientras que en el lugar del otro habría litosfera oceánica (Fig.9-13) pero, por lo
demás, el aspecto general del corte en lo que se refiere a estructuras no sería muy diferente al de la Fig.9-
20.

Lo primero que llama la atención es una cierta simetría bilateral, marcada por los cabalgamientos
que vergen hacia la parte de fuera del orógeno a ambos lados. Los cabalgamientos reflejan el sentido de
zonas de subducción que funcionaron durante la construcción del cinturón. En el caso de la Fig.9-20 y,
en general, en las orogenias de colisión continental, los límites del orógeno son dos zonas de subducción
de tipo A, es decir, de corteza continental subducida. Ello no implica que siempre hayan sido así, ya que
las subducciones de corteza oceánica (tipo B) pueden pasar a ser de tipo A cuando un margen continental
comienza a subducir (Fig.9-18). Las orogenias de activación también suelen estar limitadas por dos
zonas de subducción, una de tipo A y otra de tipo B, siendo esta última la que limita el orógeno y, a la vez,
la placa.

Figura 9-22- Corte geológico de las montañas del Jura, en el frente de los Alpes.
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Desde el punto de vista estructural, se diferencian en la cadena dos dominios: las zonas externas y
las zonas internas. Las primeras se definen como las que ocupan la parte exterior del orógeno y las
segundas como las que ocupan su parte central. En general, y debido a que las cadenas tienen una
asimetría aproximadamente bilateral, aunque ésta no es ni mucho menos perfecta, pueden definirse en
cada orógenos dos zonas externas y una zona interna. Las zonas externas se caracterizan por carecer
de metamorfismo o haberlo sufrido en grado muy bajo, y por la escasez de rocas graníticas intruidas
durante la orogenia o al final de la misma. Se caracterizan también porque las rocas no suelen presentar
una deformación interna fuerte. Cuando están bien desarrolladas, estas zonas consisten en un abanico
imbricado de cabalgamientos y estructuras asociadas que se denomina cinturón de cabalgamientos
de antepaís (“foreland thrust belt”), debido a que afectan a las series marinas someras y continentales
de poco espesor que, en el modelo del geosinclinal, correspondían al antepaís (Fig.9-10). Estas series
constituyen la cobertera y la corteza continental sobre la cual se depositaron son lo que se denomina
basamento o zócalo.

La asociación o familia de estructuras característica de estos cinturones fue descrita en el curso
pasado, bajo el epígrafe de “Asociaciones de fallas inversas y cabalgamientos” y su característica más
saliente se aprecia a la izquierda la Fig.9-20: todos los cabalgamientos se unen asintóticamente a uno
basal que es subhorizontal y que acaba enraizándose en el basamento. Por lo tanto, en la zona externa en
sí, la deformación afecta sólo a la serie sedimentaria por encima de ese cabalgamiento o despegue basal,
mientras que el basamento no se ha deformado. Se denomina por ello tectónica epidérmica (“thin
skinned tectonics”) y puede apreciarse cómo, por debajo del cabalgamiento basal, las fallas lístricas

Figura 9-23-Cortes esquemáticos del Jura mostrando las características del llamado estilo jurásico.
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normales del basamento, formadas al principio del ciclo de Wilson, no han rejugado de nuevo. Los
abanicos imbricados y los duplexes son típicos de este tipo de cinturones, en los cuales la propagación
de la deformación suele ser hacia el exterior del cinturón, según el tipo de secuencia denominado “piggy-
back”, de forma que el cabalgamiento más exterior de todos, el que limita el orógeno, es generalmente el
último en formarse y, en su movimiento, lleva a cuestas a todos los demás.

Los pliegues son frecuentes, pero suelen corresponder a uno de los dos tipos que se desarrollan
asociados a cabalgamientos: pliegues de recubrimiento y pliegues de propagación de fallas. Un cinturón
de cabalgamientos de antepaís muy bien desarrollado se encuentra en la Cordillera Cantábrica, que
representa la zona externa de la Orogenia Hercínica de la Península. Es también característico el cinturón
de las Montañas del Jura, en el antepaís de los Alpes. La Fig.9-22 muestra un corte general de ese
cinturón y la Fig.9-23 varios cortes parciales del mismo. Como puede apreciarse, los pliegues tienen la
geometría angular. Este tipo de tectónica, con cabalgamientos y pliegues paralelos asociados, se
denominaba antiguamente estilo jurásico. En el caso del Jura, el nivel de despegue entre cobertera y
basamento coincide con una formación triásica de arcillas y yesos, muy plástica y que representa, por lo
tanto, un nivel favorable. Una característica de los cinturones de cabalgamiento de antepaís es que los
cabalgamientos son las primeras estructuras en desarrollarse y encuentran, por tanto, a las capas
horizontales o casi. Eso favorece la adquisición de una geometría de rampas y llanos por parte de las
superficies de cabalgamiento, coincidiendo los llanos con las capas menos competentes o con los contactos
entre capas.

Figura 9-24- Cortes geológicos del Himalaya (arriba) y los Alpes (debajo).
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Aunque en las zonas externas puede haber estructuras de deformación interna, ésta no suele ser
muy intensa, resolviéndose el acortamiento orogénico mediante los cabalgamientos. Pueden aparecer
localmente clivajes espaciados, groseros o pizarrosos, en determinadas zonas de los pliegues o en las
proximidades de superficies de cabalgamiento, pero no suelen generalizarse. Existen zonas externas en
las que no se han desarrollado cinturones de cabalgamiento o éstos no son de tipo epidérmico, sino que
afectan también al basamento y atraviesan a veces toda la corteza (ver la zona externa de la derecha de
la Fig.9-20, que corresponde a la formada sobre el continente africano en el orógeno apalachiano y que
hoy se conserva en Mauritania). Es muy común en todas las zonas externas la presencia de depósitos de
molasa, la cual a menudo está implicada en los cabalgamientos. Como fue mencionado en el apartado
que trata del geosinclinal, la molasa es una asociación de rocas detríticas formada a partir de la erosión
del edificio orogénico.

En general, por tanto, las zonas externas se caracterizan por corresponder al nivel estructural
superior, tal como fue definido anteriormente. Esto se debe a que la corteza continental no ha sufrido un
engrosamiento importante: cuando una corteza continental se acorta, debe aumentar su espesor para
mantener el volumen y, cuando ésto sucede, se produce un reajuste isostático. Como la corteza continental
pesa poco, al engrosarse desarrolla unas raices en profundidad, las cuales hacen que se cree una parte
emergida. Este mecanismo es la causa de la creación de relieves, asociada al acortamiento cortical.
Ahora bien, una corteza continental de 32 ó 35 km está en un equilibrio con el manto, de forma que su
superficie topográfica se encuentra aproximadamente al nivel del mar y, por tanto, poco expuesta a la
erosión (en el caso de cortezas precámbricas antiguas con una potente capa de SIMA en su base, ese
espesor es de unos 45 ó 50 km). Si se engrosa, el ajuste isostático provoca relieves, que se erosionan

Corte geológico de el orógeno Varisco del NW de la Península Ibérica dinde se puede apreciar el estilo de la
deformación en las zonas externas e internas.
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con relativa rapidez. Pero la erosión provoca de nuevo desequilibrio isostático, por lo que se sigue
creando relieve y erosionándose hasta que el espesor cortical es el inicial. Esta es una de las causas de
que la corteza de los cinturones orogénicos viejos tenga un espesor normal (Fig.9-20).

En los cinturones de cabalgamiento de antepaís, sólo la cobertera sedimentaria se ha engrosado,
no el basamento. Por tanto, el reajuste isostático actuará hasta erosionar parte de la cobertera, pero no
llegará hasta el extremo de descubrir el basamento. Una cobertera acortada en un 50%, que es un valor
bastante común en cinturones de antepaís, duplicará su grosor para mantener su volumen. Si su espesor
inicial era de 5 km, tendrá al final 10 km, lo que es poca carga para provocar un metamorfismo generalizado
de la pila sedimentaria o del basamento subyacente. Por eso no hay metamorfismo o éste es de grado
muy bajo y por eso la deformación interna es débil. También debido a que la erosión no es muy intensa,
se conservan los sedimentos sinorogénicos, es decir, depositados durante la deformación y también los
depositados poco después de su terminación: las molasas tardiorogénicas y postorogénicas
respectivamente.

Las zonas internas, por el contrario, se caracterizan siempre porque el basamento sí fue deformado.
Ello implica que se acortó y se engrosó, de forma que a menudo la corteza continental dobló su espesor,
como en el caso del Himalaya, donde tiene actualmente unos 60 ó 70 km, o en el de los Alpes, donde
alcanzó también esos valores y aún tiene 50 km (Fig.9-24). Es obvio que en la parte superior de esas
zonas los mecanismos de deformación serían similares a los de las zonas externas y las estructuras
parecidas, y también que se producirían depósitos sinorogénicos. Sin embargo, el reajuste isostático y la
erosión no han permitido la conservación de testigos de esas partes altas y lo que aflora son rocas que se
deformaron a profundidades de entre 10 y 40 km (excepcionalmente, hasta 70 km).

Por tanto, las zonas centrales o internas de las cordilleras, también llamadas axiales, son
características del nivel estructural inferior, y el metamorfismo, la deformación interna intensa y el desarrollo
de clivajes son fenómenos generalizados. Además, el engrosamiento hace que la corteza continental
profunda se encuentre a una temperatura mucho mayor que en una corteza no engrosada, lo que induce
su fusión. Los fundidos son granitos de diversos tipos que se emplazan diapíricamente en la corteza
suprayacente y constituyen otra de las características esenciales de las zonas axiales. En las orogenias de
activación, a estos fundidos se unen los provenientes de la corteza oceánica subducida, los cuales, por el
aporte de calor que representan, favorecen la fusión de la corteza continental.

Las estructuras típicas de las zonas internas son los grandes plieques, a menudo recumbentes, y
los clivajes pizarrosos, esquistosidades y bandeados gnéisicos. También son típicas las grandes zonas de
cizalla dúctiles y los cabalgamientos. Estos últimos, que  son estructuras frágiles, se superponen a menudo
a estructuras previas dúctiles, tales como pliegues y zonas de cizalla. En la Fig.2-132 de los apuntes de
Cartografía Geológica se muestra, arriba, la estructura de una de las zonas internas del cinturón hercínico
ibérico, la Zona Asturoccidental-leonesa. Puede verse que los cabalgamientos son muy numerosos y
forman un gigantesco abanico imbricado, pero no fueron la primera estructura en desarrollarse, ya que
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cortan a los pliegues acostados desarrollados previamente. Los mayores de ellos son pliegues manto.
Los pliegues acostados son también muy comunes en los Apalaches (Fig.9-20) y en los Alpes (Fig.9-
24), mientras que no parecen abundar en el Himalaya. Estos pliegues definen un tipo de tectónica que se
denominaba antes estilo alpino. A menudo, los anticlinales tienen en su núcleo al basamento cristalino
removilizado (cruces alargadas en la Fig.9-20, gris en la Fig.9-24). Estos pliegues fueron descritos en
primer lugar en los llamados Alpes Pénnicos, por lo que definen el denominado estilo pénnico.

Es característica la presencia de varios episodios deformativos. Los pliegues son a menudo afectados
por zonas de cizalla, subhorizontales y subverticales, y ambos son con frecuencia replegados. Los diferentes
clivajes, asociados a los diferentes episodios o fases, se superponen unos a otros, lo que da lugar al
desarrollo de varios clivajes de crenulación. La Fig.2-87 de los  apuntes de Cartografía Geológica
muestra la característica superposición de plegamientos de las zonas axiales. Característica es también la
heterogeneidad en la deformación, pudiendo pasarse de zonas en las que ésta es muy intensa a otras en
las cuales es débil. La vergencia de las estructuras puede cambiar dentro de las zonas internas, coincidiendo
estos cambios a veces con los límites de terrenos (Fig.9-20).

La transición entre zonas externas e internas suele efectuarse por un cabalgamiento o un conjunto
de ellos, que se une al cabalgamiento basal de las zonas externas y que representa la zona de subducción
de tipo A, ó intracontinental. Su prolongación por el basamento se realiza a veces por medio de un
duplex cortical (Fig.9-20) desarrollado por lo que se denomina una inversión tectónica: las fallas
lístricas normales del borde continental rejuegan como cabalgamientos lístricos, llevando sedimentos del
talud a emplazarse sobre la plataforma. Este proceso puede llevar fragmentos del basamento a cabalgar
sobre las zonas externas, dando lo que se denominan macizos externos (Fig.9-20).

Las ofiolitas son frecuentes en las zonas internas y aparecen jalonando las suturas. A veces, los
restos de litosfera oceánica se disponen en grandes mantos de cabalgamiento cuya translación sobre el
continente alcanza varios cientos de kilómetros. Otras veces, el juego posterior de fallas normales o de
desgarre oculta parte de las ofiolitas y permite la erosión de otra parte de las mismas, con lo cual las
suturas resultan difíciles de identificar (suturas crípticas).

También son frecuentes los flysches, que son depósitos de talud y glacis, de tipo turbidítico y
contornítico que, en el modelo del geosinclinal, caracterizaban el eugeosinclinal. Muchos de estos depósitos
registran una historia previa a la colisión que corresponde al desarrollo del complejo de subducción en el
margen activo y, en general, van asociados a las ofiolitas. Algunos de estos flysches pueden ser
incorporados en cabalgamientos y llevados sobre las zonas externas (Fig.9-20). La mayoría, no obstante,
permanece en las zonas internas. En un mismo orógeno pueden existir varios tipos de flysch con historias
diferentes, dependiendo del número y naturaleza de los terrenos involucrados. Un tipo de flysch común
en algunas cadenas se desarrolla por erosión del edificio orogénico, de forma similar a la molasa, con la
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diferencia de que se deposita en aguas profundas. Estos flysches, llamados sinorogénicos, son
carácterísticos de estadios tempranos de la deformación y se ven envueltos en ella. Los depósitos de
este tipo son comunes en el cinturón hercínico europeo, donde reciben el nombre de facies culm.

También la distribución de los tipos de metamorfismo puede ser muy compleja. Cada zona de
subducción involucrada desarrolla dos cinturones metamórficos emparejados, uno de alta P y otro de
baja P, por lo que el número y distribución de ellos depende del número de terrenos implicado. Además,
el metamorfismo ligado a una subducción, de tipo A ó B, puede afectar a rocas previamente metamórficas,
con lo que el metamorfismo polifásico y el polimetamorfismo son fenómenos comunes. Los
metamorfismos de alta P suelen ser precoces, es decir, corresponder a estados iniciales de la orogenia.
Los de baja P pueden serlo también, pero es común que, al final, se desarrolle un metamorfismo de P
baja y T alta, coincidiendo con el mayor engrosamiento cortical. Esto se debe a que las zonas hundidas
por subducción o por simple engrosamiento de la corteza que tienen encima, sufren inmediatamente los
efectos de la carga litostática, pero tardan un tiempo considerable (unas pocas decenas de millones de
años) en calentarse a la T que les corresponde por su profundidad. Los efectos de la T se hacen notar,
pues,  más tardíamente.

Figura 9-25- principales rifts continentales (líneas negras en zonas rayadas) de Europa y África. El del Rhin,
compuesto por varios segmentos, se inicia en los Alpes y continúa por el Mar del Norte.
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En la descripción precedente, se ha hecho hincapié en las caracerísticas de los orógenos vistos en
sección transversal. Ello implica que hemos descrito esencialmente las estructuras debidas a la convergencia
de placas, que sin duda es la causa del desarrollo de las cadenas. No obstante, un esquema tridimensional
como el de la Fig.9-21 nos muestra que las cosas son aún más complicadas. Las cadenas no son
cilíndricas, en el sentido de que sus zonas, terrenos o grandes unidades no se mantienen a lo largo de
toda su extensión. Algunas unidades o zonas desaparecen lateralmente, como el terreno RF (rayado en
la figura). Por otra parte, dado que la convergencia de placas no suele ser frontal, casi todos los orógenos
tienen componentes transcurrentes, que se manifiestan por el desarrollo de grandes desgarres, bien sean
fallas o cizallas dúctiles. Los desgarres, a su vez, pueden crear cuencas de separación o “pull-aparts” (P)
en los que se depositan molasas que luego serán deformadas, y también estructuras en flor (F),
compresivas. Los desgarres se dan a menudo en sistemas conjugados (CW). Además, pueden
desarrollarse asociaciones de fallas normales de varios tipos. Los grabens son comunes (FR), así como
el rejuego como fallas normales de los cabalgamientos previos. Otra complicación deriva de que las
estructuras que existen en una zona determinada de la corteza pueden no continuar hacia abajo,

Figura 9-26- Bloque diagrama del graben del Rhin (arriba) y de una parte de su margen occidental (debajo). Las
fallas con mayor salto son las paralelas al rift.
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terminándose en uno de los niveles de baja resistencia cortical
mencionados al principio del capítulo y que actuan como
despegues (Fig.9-21). Algunos de estos temas son tratados
más extensamente en los dos apartados siguientes.

9.3.-LA EXTENSION CORTICAL

Los procesos que producen extensión de la corteza se
incluyen también dentro del concepto de diastrofismo, definido
al principio del apartado anterior. Para su descripción se ha
utilizado el término tafrogénesis (del griego taphre, fosa),
cuyo significado es creación de rifts o grabens. El término, que
hoy está bastante en desuso, se aplicó originalmente a la región
de los grandes lagos de Africa y al rift continental de la fosa del
Rhin, en Europa (Fig.9-25). Esta fosa es un rift simétrico de
más de 600 km de longitud y unas pocas decenas de km de
anchura (Fig.9-26), que discurre desde la región al norte de
los Alpes hasta Holanda, atravesando el occidente de Alemania.
Por esa razón, el estilo tectónico de fallas normales en dos
familias conjugadas que separan bloques levantados (horsts) y
hundidos (grabens) se denomina estilo germánico.

Figura 9-27-  Cuatro modelos conceptuales de
la deformación de la corteza continental por
extensión. las líneas negras representan
marcadores verticales de 1 mm de espesor origi-
nal. En el modelo de arriba (a), la corteza inferior
se ha extendido por deformación dúctil
homogénea. En (b), se ha separado,
rellenándose el espacio intermedio por rocas
ígneas. (c) es un ejemplo de boudinage interno
a gran escala. (d) es el caso de un gran
despegue cortical.

Figura 9-28- Extensión cortical por el desarrollo de un gran despegue que atraviesa la litosfera continental. El
despegue es de tipo frágil cerca de la superficie, pero pasa a auna zona de cizalla dúctil en profundidad. En la zona
de máximo adelgazamiento cortical, la corteza continental inferior puede llegar a aflorar, e incluso el manto. Este
proceso se denomina denudación tectónica.
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Hoy dia sabemos que la extensión de la litosfera no incluye sólo el tipo de estructuras que
caracterizan el estilo germánico, que por sí mismas no provocan una extensión excesiva, sino que existen
áreas de la corteza continental afectadas por asociaciones de grandes despegues subhorizontales normales
que han provocado elongaciones de magnitud comparable a las de los cinturones orogénicos, aunque de
signo contrario: estiramiento, en lugar de acortamiento. Una descripción de las estructuras que aparecen
en tales áreas fue incluida en los apuntes de Cartografía Geológica bajo el epígrafe de “Asociaciones de
fallas normales”. Dos son las causas fundamentales por las cuales se produce extensión cortical. La
primera es la divergencia de placas, localizándose en los rifts continentales y en los márgenes pasivos. La
segunda se produce en los cinturones orogénicos, una vez que el engrosamiento cortical ligado a la
convergencia de placas alcanza un valor determinado. Este último fenómeno se denomina colapso
gravitatorio o extensional de los orógenos, y la extensión en él puede ser contemporánea con la continuación
de la convergencia orogénica.

La Fig.9-27 muestra cuatro modelos conceptuales de extensión ligada a divergencia de placas.
La extensión en el campo de comportamiento frágil está representada por las fallas, y en el campo dúctil
se visualiza por el grosor de dos marcadores negros verticales, cuya anchura inicial es de aproximadamente
1 mm. En (a), la extensión es frágil en la parte superior y dúctil en la inferior, lo que viene indicado por el
ensanchamiento de los marcadores. En (b), la corteza inferior no es adelgazada, sino rellenada por
material ígneo. En (c), la extensión se realiza por fallas que afectan a toda la corteza. En realidad, en la
corteza inferior, más que fallas, las estructuras que se formarían serían zonas de cizalla dúctil. Las cizallas
se anastomosan limitando volúmenes lenticulares de corteza y dando una estructura de boudinage interno
a gran escala. Los modelos (a), (b) y (c) representan una deformación de tipo cizallamiento puro, a la
escala de la corteza (aunque obviamente, a escala de las cizallas, se trata de cizallamiento simple). En el
modelo (d), la extensión se efectúa por medio de un gran despegue, al cual se asocian una serie de fallas
que delimitan bloques que sufren una rotación importante. Este modelo se conoce como de cizallamiento
simple, ya que no consiste en cizallas conjugadas en dos sistemas de igual desarrollo cuyo juego produce
rotaciones en los bloques que se compensan entre sí, sino por un cizallamiento predominante al cual
pueden ir asociados otros de sentido contrario. Un bloque diagrama esquemático de una extensión
cortical por cizallamiento puro puede verse en la Fig.2-139 de los apuntes de Catografía Geológica, y
diagramas de extensión por cizallamiento simple se muestran en las Figs.2-140  y 2-141 del mismo
capítulo.

En la Fig.9-28 se muestra una sección de una extensión litosférica de tipo cizallamiento simple,
asociada a un gigantesco despegue que atraviesa toda la litosfera. El despegue es de tipo frágil cerca de
la superficie y lleva numerosas fallas normales lístricas asociadas que limitan bloques fuertemente rotados.
En profundidad, el despegue pasa a ser una zona de cizalla dúctil cuya anchura aumenta con la profundidad.
Obsérvese la asimetría de las estructuras, con fallas subhorizontales y bloques muy rotados a la izquierda
y fallas de fuerte buzamiento y bloques menos rotados a la derecha. Obsérvese también que, si la cizalla
dúctil se moviera unos pocos kilómetros más, el manto del bloque levantado llegaría a aflorar. En todo
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Figura 9-29- Á
reas de colapso extensional o gravitatorio (en negro) en los cinturones orogénicos del dom

inio
alpino, la cordillera occidental norteam

ericana y loa A
ndes. Las flechas blancas indican la dirección de extensión

principal.
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Figura 9-30- Esquemas de cinturones orogénicos que han registrado colapso extensional. A- Himalaya; B- cordillera
occidental norteamericana; c- Cordilleras Béticas y Rif, D- cinturón Varisco en el Jurásico Inferior; E- Andes del
Perú y F- Mar Egeo
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caso, la corteza inferior de dicho bloque aflora en la región donde el adelgazamiento cortical es mayor.
Este proceso, de origen tectónico, que permite el afloramiento de rocas profundas por extensión, se
denomina denudación tectónica.

La Fig.9-29 muestra, en negro, las zonas que han sufrido colapso gravitatorio o extensional en
los orógenos recientes del cinturón alpino, las Montañas Rocosas y los Andes y la Fig.9-30 son secciones
esquemáticas a través de esos orógenos, que intentan representar varias situaciones posibles. En A, que
representa el Himalaya, la convergencia de placas ha dado lugar a una corteza muy engrosada en la
cual el colapso está empezando a producirse. La cordillera es gravitatoriamente inestable y tiende a
expandirse lateralmente por gravedad, al tiempo que su parte central se adelgaza. El resultado de la
expansión gravitatoria es que se forman fallas normales, algunas de las cuales aprovechan
cabalgamientos previos. Pero, además, los cabalgamientos que limitan el orógeno son en parte el producto
de la extensión de la parte superior de la corteza, la cual se está, de hecho, extendiendo, pese a que la
convergencia entre la India y Asia continúa (flechas negras gruesas). No obstante, en casos como éste,
en los cuales la convergencia continúa, la extensión predominante no se produce en la misma dirección
que el acortamiento, sino en dirección perpendicular (flecha blanca en la Fig.9-29).

Figura 9-31- mapa geológico y corte de parte del corredor extensional del Rio Colorado. Obsérvense los bloques
fuertemente rotados de la parte oriental del alóctono y el antiforme central desarrollado por rebote isostático.
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El esquema B representa la cordillera norteamericana (Montañas Rocosas y la Sierra Nevada
americana) y el C las Cordilleras Béticas y su continuación meridional por el Rif marroquí, apreciándose
en ambas un fuerte adelgazamiento cortical, producto del colapso extensional. Obsérvese que se ha
producido extensión pese a que no ha habido divergencia de placas, sino, más bien, movimientos
transcurrentes, indicados por los puntos negros (bloque que se acerca al observador) y los círculos con
un punto en el centro (bloque que se aleja). La expansión gravitatoria de las zonas axiales ha dado lugar
al Mar de Alborán (Fig.9-29) y a cabalgamientos contemporáneos en las zonas externas de la cadena,
por delante de la Sierra Nevada andaluza. Un caso parecido es el del orógeno Hercínico europeo (D),
aunque aquí se produjo divergencia de placas a partir del Jurásico Inferior (flechas). Los esquemas E y
F representan orógenos de activación en los que la extensión se produce mientras la convergencia
continúa. El primero representa los Andes del Perú y el segundo el Mar Egeo. En los Andes, el colapso
gravitatorio provoca la creación del cinturón de cabalgamientos externo. Obsérvese en este caso, como

Figura 9-32- squema del desarrollo del despegue del Rio Colorado. Obsérvese la existencia de un horse limitado
por dos despegues en la parte media de la estructura.

Figura 9-33- Sección esquemática de un despegue normal en un complejo de núcleo (core complex). La zona
rayada son sedimentos cuyta estratificación forma un ángulo considerable (rayas) con el despegue.
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en el del Himalaya, que la distribución de los esfuerzos principales (grupos de cuatro flechas negras)
cambia de las zonas axiales, donde se está produciendo extensión, a las zonas marginales, donde se
produce compresión horizontal.

Las estructuras que permiten que la extensión alcance valores muy elevados son las fallas y zonas
de cizalla normales subhorizontales conocidas como despegues. Estas fallas pueden tener varias decenas
o algún centenar de kilómetros de superposición, que es la distancia, medida en la dirección de
movimiento, a lo largo de la cual existe una superposición de estratos o rocas anómala. Su geometría es

similar a la mostrada en la Fig.9-28,
aunque no necesariamente atraviesen
toda la litosfera. Uno de los grandes
despegues de la llamada región de
“Basin and Range” (cuencas y sierras)
de la cordillera occidental
norteamericana, se muestra en la Fig.9-
31. El despegue se ha representado
con un símbolo similar al usado
normalmente para los cabalgamientos
y los triángulos negros están en el
alóctono, que en este caso es el labio
hundido. Como puede apreciarse, la
falla aparece en sección débilmente
curvada, lo que hace que aflore varias
veces formando klippen y ventanas
tectónicas. El autóctono, por debajo
de la falla, son rocas metamórficas e
ígneas, milonitizadas cerca del
despegue, mientras que el alóctono,

Figura 9-34- Esquema de un despegue normal antes del movimiento (izquierda) y trás una considerable extensión
cortical (derecha). LA trama de rayitas al azar representa el basamento y la de círculos, los sedimentos recientes
del semigraben.

Vista aérea de una de las grandes fallas de desgarre de la Tierra. La Falla
de San Andrés.
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por encima, incluye una serie de bloques rotados que incluyen rocas sedimentarias y volcánicas recientes.

La Fig.9-32 muestra la evolución del despegue. El movimiento continuado en el mismo produce
una rotación de lo bloques individualizados en su labio superior, la cual puede ser muy fuerte, como se
aprecia a la derecha del corte de la Fig.9-31. Aunque la forma inicial del despegue es lístrica, la extensión
produce un adelgazamiento cortical (Figs.9-27 y 9-28) que es compensado por un ajuste isostático. El
ajuste provoca el ascenso de la parte media de la sección, creando un antiforme muy amplio. Este
fenómeno se conoce como rebote isostático. En el antiforme afloran rocas originalmente más profundas
que las de los bloques que la rodean. Son comúnmente rocas metamórficas y rocas ígneas milonitizadas
que configuran lo que se denomina un complejo metamórfico de núcleo (“metamorphic core complex”,
ver,“Asociaciones de fallas normales” en los apuntes de Cartografía Geológica). Se produce, pues, una
denudación tectónica, dado que partes profundas de la corteza se ponen en contacto con partes muy
superficiales de la misma, provocando la falla la desaparición de la parte intermedia. Por eso se dice que
las fallas normales son sustractivas.

Figura 9-35- Esquema del movimiento de los bloques en la asociación de fallas de desgarre relacionados con la
falla de San Andrés, en California.
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Figura 9-36- Evolución de la peninsula de la Baja California en los últimos 25 Ma. La subducción de la dorsal del
Este del Pacífico y su posterior aparición en el interior del continente provocó la apertura del golfo de California
y la translación de la península hacia el Norte, creando el sistema de fracturas de la falla de San Andrés.
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La Fig.9-33 muestra de forma esquemática una sección de un despegue normal y la Fig.9-34
cómo se produce la sustracción y, al mismo tiempo, la asociación de rocas de falla de distintos tipos. El
despegue es frágil en la parte superior de la corteza, donde corta a la cobertera de sedimentos y rocas
volcánicas, y es dúctil en profundidad, ensanchándose cada vez más en el basamento.  Despúes del
movimiento, rocas del basamento profundo están en contacto con la serie sedimentaria de la cobertera
original e incluso con nuevas rocas sedimentarias depositadas en los semigrabens creados (círculos en el
dibujo de la derecha). Las rocas miloníticas desarrolladas inicialmente en el basamento (los gneises
miloníticos de la Fig.9-33), acaban poniéndose en contacto con las rocas cataclásticas (microbrechas)
de la cobertera inicial y con las nuevas cataclasitas y rocas sin cohesión primaria que afectan a las rocas
del semigraben.

En los casos de extensión cortical extrema ligados a un gran despegue, la denudación puede ser
de tal magnitud que el manto terrestre llegue a ponerse en contacto con las rocas sedimentarias más
recientes (Fig.9-28). Esto da lugar a un tipo especial de corteza, compuesta sólo por sedimentos, que es
por tanto diferente de las cortezas continental y oceánica, y que se ha denominado corteza de tercer
tipo. Los afloramientos existentes del manto y de la base de la corteza continental están aparentemente
siempre ligados a procesos extensionales muy importantes, aunque en muchas ocasiones aparecen en el

Figura 9-37- Esquema tectónico del oriente de Asia mostrando la extrusión de los bloques continentales de China
y Sunda, como consecuencia de la colisión de la India con Asia, que dió lugar a la cordillera del Himalaya. La india
se ha comportado como un indentador que se ha introducido en el continente asiático desde el Sur. La deformación
de la placa asiática incluye el desarrollo de muchos desgarres, algunos de ellos con trnslaciones de muchos
cientos de kilómetros, así como la creación de grabens continentales apróximadamente paralelos a la dirección de
convergencia.
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alóctono de cabalgamientos posteriores.
Aparentemente, los cabalgamientos por sí
solos no son capaces de acercar el manto
terrestre a la superficie y se necesitan una
extensión cortical previa y un fuerte
adelgazamiento para que una convergencia
posterior pueda lograrlo.

9.4.-LOS MOVIMIENTOS
CORTICALES
TRANSCURRENTES

Los procesos corticales transcurrentes
representan el tercer gran grupo de los que configuran el diastrofismo. Los grandes movimientos
transcurrentes en la corteza continental son producidos por dos tipos de fenómenos. El primero de ellos
es la presencia de la parte activa de una falla transformante en un continente, y el segundo es una
consecuencia de la colisión continental y consiste en que, debido a convergencia, la litosfera continental
se fragmenta en grandes bloques que pueden deslizar unos al lado de otros.

Figura 9-38- Modelo de indentación de un bloque rígido de
madera en un bloque de plastilina bandeada no confinado
lateralmente.

La Falla de San Andrés, y otras asociados en el entorno de la ciudad de Los Ángeles (USA).
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Un ejemplo de una falla transformante intracontinental activa es la falla de San Andrés, en
California, responsable de la sismicidad en las áreas de Los Angeles y San Francisco. En realidad, se
trata un complejo sistema de fracturas, la mayor parte de las cuales son desgarres dextros de dirección
aproximada NO-SE, con algunos desgarres senestros transversales (Fig.9-35). La translación de
Norteamérica hacia el oeste provocó la subducción de la dorsal pacífica en la región de California. Sin
embargo esta subducción, que se inició hace unos 25 Ma, no desactivó el límite de placas divergente.
Por el contrario, la continuación de su actividad después de haber sido subducido se manifestó con la
separación de la corteza continental suprayacente. Así se formó la península de la Baja California (Fig.5-
36), con la apertura del golfo del California. La oblicuidad entre la dirección de apertura y el margen
continental provocó  la aparición de fallas transformantes de dirección subparalela al margen y al propio
golfo. La más septentrional de ellas atraviesa el continente, enlazando la dorsal oceánica del Golfo de
California con la de Juan de Fuca, mucho más al norte. Como se trata de la parte de la falla comprendida
entre dos dorsales, es activa, y la creación de la corteza oceánica del golfo ha empujado a la península
hacia el NO. Es de todos conocido que las fuerzas del mal estuvieron a punto de provocar la separación
total entre la península y el continente, lo cual fue impedido por Superman en Superman, el film.

Figura 9-39- Dos estadios en el desarrollo de la extrusión del modelo de la figura anterior. Los dos bloques
extruidos son comparables con los bloques de China y Sunda y las fallas principales con los desgarres de Altyn
Tagh y el del Rio Rojo.
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La transformante se manifiesta en el continente por un conjunto de fallas que exhiben las
características descritas en los apuntes de Cartografía Geológica  bajo el epígrafe de “Asociaciones de
desgarres”, incluyendo la creación de cuencas de separación, como la llamada del Mar de Salton (Figs.9-
35 y 9-36). La translación de la península de la Baja California hacia el norte ha sido de varios centenares
de kilómetros, y hay partes de la costa californiana, como la dibujada en gris en la Fig.9-36 y que
corresponde al área de San Francisco, cuyo movimiento ha superado los 1000 km.

La generación de desgarres como consecuencia de la colisión continental puede apreciarse en la
Fig.9-21. En parte son consecuencia de la componente transcurrente que puede incluir la convergencia
de placas y en parte se deben a los esfuerzos compresivos que causan la orogenia. Es obvio que las
placas pueden acortarse en dirección horizontal no sólo por desarrollo de cinturones de plegamiento y
cabalgamiento, sino también por el desarrollo de sistemas de desgarres, que a menudo son conjugados
(CW en la Fig.9-21). Este modo de acortamiento no provoca engrosamiento cortical y el volumen
cortical se conserva por extensión hacia los lados. Por esta razón, suelen aparecer asociadas estructuras
extensionales, tales como grabens (FR en la Fig.9-21).

Un ejemplo espectacular de asociaciones de desgarres se ha desarrolado en Asia como
consecuencia del choque de la India. La Fig.9-37 muestra los principales desgarres (fallas de Altyn Tagh
y Rio Rojo) y los grabens más importantes (Lago Baikal, Shansi y Yunhan). El movimiento de los grandes
desgarres ha sido senestro (flechas blancas pequeñas), y la extensión asociada, señalada con flechas en
negro, ha dado lugar a la apertura del Mar de Andamán, al oeste de Malasia, y del Mar del Sur de China
(en gris en la figura). Una modelización de lo que ha significado la colisión de la India con el margen de
Asia puede verse en la Fig.9-38, en la cual se ha introducido progresivamente un bloque rígido de
madera en un bloque de plastilina bandeada. La indentación producida por el bloque rígido ha desarrollado
desgarres en la plastilina, que se ha fragmentado en bloques, los cuales han extruido hacia la derecha. La
Fig.9-39 muestra dos estadios de la deformación en el modelo. Los dos grandes bloques individualizados
son comparables a los bloques de Sunda y China (Fig.9-37) y su movimiento es también similar (flechas
grandes blancas). Obsérvese que los mayores desgarres que separan los bloques son senestros.

La India representa, en esta caso, el papel del indentador y el hecho de que la deformación haya
afectado a zonas tan alejadas del orógeno de colisión como el Lago Baikal, da una idea de la capacidad
de la litosfera continental para transmitir esfuerzos a grandes distancias. La extrusión de los bloques de
China y Sunda hacia el este ha sido posible porque el continente asiático no estaba confinado por ese
lado, de la misma forma que no lo estaba el bloque de plastilina por su derecha. Por el contrario, la
litosfera oceánica del Pacífico, vieja y con tendencia a desplomarse, más bien ha debido facilitar la
extrusión. El movimiento de fragmentos continentales a lo largo de cizallas transcurrentes, con translaciones
de cientos o miles de kilómetros, es un fenómeno común asociado a la orogenia y se conoce con el
nombre de tectónica de escape.
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LA DEFORMACIÓN DE LAS PLACAS EN LA  WWW
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