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CAPITULO1I

LA SUBSIDENCIA :
NOCIONES PRELIMINARES DE FISICA

I. PRESENTACION

La subsidencia es ¢l fendmeno tecténico por el
cual la superficie de una placa litosférica sube o ba-
ja, respecto a una posicion anterior. A pesar de que
se utiliza m4s comunmente el término de subsiden-
cia para el hundimiento del substrato de una cuenca
sedimentaria, en estudios fisicos, 1a subsidencia es
considerada como una cantidad que puede ser posi-
tiva (hundimiento) o negativa (levantamiento).

El estudio detallado de 1a subsidencia es de suma
importancia en los andlisis de geologfa sedimentaria
y de dindmica de cuencas, ya que (1) controla tanto
la acumulacién sedimentaria como las lagunas sedi-
mentarias o las erosiones; y (2) depende del contex-
to sedimentolégico, tecténico y geodindmico de la
cuenca sedimentaria.

La subsidencia depende basicamente de tres fac-
tores, que son (1) la isostasia, debida a las caracte-
risticas fluyentes de la astenosfera, (2) la temperatu-
ra, que provoca variaciones de volumen y de densi-
dad y (3) los esfuerzos tecténicos, que pueden adel-
gazar o engrosar la corteza, provocando variaciones
de peso, volumen y temperatura, o flexiones de la
corteza. Esos factores determinan varios tipos de
subsidencia caracterizados por velocidades, ampli-
tud, extension o signos diferentes, que analizaremos
a continuacién.

II. NOCIONES FUNDAMENTALES

1. Estructura de la litosfera

Si Tf es la temperatura de fusién de un cuerpo, su
capacidad de fluir aumenta de manera exponencial
cuando su temperatura T se acerca a Tf, es decir
cuando T/Tf tiende a 1.

En la Tierra, ya que la temperatura aumenta con
la profundidad, existe una capa superficial fria, no
fluyente, llamada la litosfera, que pasa hacia abajo
a una capa menos viscosa (m4s liquida), capaz de
fluir : 1a astenosfera (fig. 1). El limite entre ambas
capas depende de sus composiciones quimicas, de
los esfuerzos aplicados y del gradiente térmico.
Mientras més elevados sean los esfuerzos aplicados

0’15 1| T°roca / T° fusién
5:5 ? km/s  yelocidad ondas P
LITOSFERA
OpSerior CORTEZA, elsstica
I —— <«}-MOHO
' MANTO litosférico:
|-|T_OSF_ERA eldstico, pero
inferior fluyente a largo
plazo
=
>
=
ASTENOSFERA | MANTO 3
150 astenosférico,
‘ fluyente
=200km ZONA DE TRANSICION

Fig. 1: Estructura y propiedades fisicas de la litosfera
continental (segiin Kuznir y Park 1987, in Boillot 1990).
T/Tf = gris; Velocidad de las ondas P = linea gruesa
negra; Resistencia = linea gruesa gris.

y el gradiente térmico, mds ficil es el flujo y més
delgada la litosfera.

Entre 0 y 30 kms de profundidad, la temperatura
no pasa de 450-600 °C, y la litosfera superior es
elastica (fig. 1). Se deforma cuando estd presente un
peso cuyo ancho no pasa del espesor de la litosfera
(volcdn, delta) y toma su forma inicial cuando desa-
parece el sobrepeso. Sin embargo, se debe diferen-
ciar una corteza superior frégil (alta resistencia) y
una corteza inferior ductil (baja resistencia)(fig. 1).

Entre 30 y 100-125 km, en donde la temperatura
alcanza 1250-1300 °C, 1a litosfera inferior ya no es
eldstica a largo plazo, ya que su capacidad de fluir es
més importante. Sin embargo, su cardcter todavia
eldstico explica que sea parte de 1a placa litosférica
en los movimientos de placas.

Pasando los 100-125 km de profundidad y una
temperatura de 1300 °C, se encuentra la astenosfera,
capaz de fluir, y actuando como un lubricante para



las placas litosféricas, y como un liquido en la iso-
stasia (fig. 1).

2. La isostasia

Segin Arquimedes, un cuerpo sé6lido flotando en
equilfbrio en un liquido (P, < Pyq ), desplaza una
masa de liquido equivalente a 1a masa total del s6li-
do. Es decir:

Mso1. = Mg, despl. » es decir:

Vol X Psol. = Viig. despl. X Prig»  COM:

Vors Viig. despl- = Yolumen del s6lido, y del 1i-
quido desplazado por el s6lido, respectivamente;

M1 Miiq. despl. = Masa de las cantidades prece-
dentes;

p = densidad respectiva del sélido (sol.) y del li-
quido (lig.).

Si la densidad del sélido es superior a la del liqui-
do, el cuerpo sélido se hunde hasta encontrar una
fuerza que compense su exceso de masa (el fondo
del recipiente en la fig. 2). Si la densidad del s6lido
es inferior a la del liquido, se hunde hasta haber des-

Sdlido p sol. > pliq.

Vlig. despl.

. 14

Liquido

P sol. < p liq.

Vsol. sum.
(Vsol. sum. = Vliq. despl.)

Viiq. despl.

Equilibrio (Arquimedes):
V sol. X P sol. =V liq. despl. X P lig.

Fig. 2 : El principio de Arquimedes.

plazado un volumen de liquido equivalente a la ma-
sa de la parte immergida del sé6lido flotando (fig. 2).

Las placas litosféricas rigidas y ligeras (Pcopntinen-
tal = 2,55; Pocesnica = 2,9), que flotan sobre la capa
més liquida y més densa de la astenosfera (Pagienos-
fera = 3,3), estdn sometidas a esta ley fisica, llamada
en este caso la isostasia. Es fundamental notar que
este fenémeno es debido a la viscosidad de 1a aste-
nosfera subyacente.

3. La elasticidad (segin Molnar y Lyon-Caen
1988) .

La nocién de elasticidad de 1a mecdnica de los
s6lidos ha sido aplicada a la geologia, y m4s especi-

ficamente al comportamiento mecénico de la corte-
za (litosfera superior). Una placa el4stica se deforma
(flexién) bajo el efecto de un esfuerzo, y regresa a su
forma inicial cuando desaparece €l esfuerzo, si este
dltimo no pas6 el limite de resistencia de la placa.
En este modelo, 1a resistencia de la corteza depende
de un pardmetro, la rigidez flexuralD :

D=eB3(1-%?), con:
12

¢ = modulo de Young, E = espesor de la placa, y
v = coeficiente de Poisson (= 0,25). Por lo tanto, la
rigidez de pende de la potencia 3 del espesor.

La forma de la placa flexurada y las anomalias
gravimétricas asociadas dependen de la rigidez fle-
xural, de la cantidad y de la reparticin del esfuerzo
aplicado, y del contraste de densidad entre la corte-
za, el manto y el material sobreyacente (otra corte-
za, aire, agua, sedimento, etc). La forma de la placa
eldstica flexurada, comprendida entre fluidos con di-
ferencia de densidad Ap es dada por la relacién:

cos x.exX, con:
AA

A = longitud de onda = 4\/(4D/Apg), g = grave-
dad, y x = variable de posici6n respecto a la horizon-
tal.

Por 1o tanto, ya que D depende de E3, la longitud
de onda de la flexi6n es proporcional a la potencia
3/4 del espesor de la placa (4VE3). En otras palabras,
placas delgadas presentan un radio de flexién corto,
mientras que placas espesas tienen flexiones de gran
amplitud (fig. 3).

Por ejemplo, en el caso de una placa semi-infini-
ta sometida a una fuerza F en un extremo (caso de
un margen continental sometido a sobre-escurri-

Placadelgada F
. Deflexi6n max.
E I =2F/ Apgh
y - Pg 4
\—'/J\ —Y prop. a F/ VE’
Longitud de onda:
A, prop. a (‘VE3) E
Placa espesa E
< A R

Fig. 3 : Secciones esquemdticas de placas semi-infinitas,
Jflecuadas por una misma fuerza F en su extremo (segiin
Molnar y Lyon-Caen 1988).



miento por obduccién o colisién), 1a deflexién mé4-
Xima es:

Xmax, = 2.EF

ApgN

Por lo tanto, ya que Adepende de :\/E3, la defle-
Xi6n es més importante para una fuerza importante,
pero también para una placa delgada (fig. 3).

4. Viscosidad vs Elasticidad (segin Le Pichon
1987)

De lo que precede, se debe entender que la iso-
stasia actia gracias a la viscosidad de la astenosfera
subyacente. Sin embargo, la litosfera superior (cor-
teza) siendo eléstica, es también capaz de defor-
marse.

P na litosfera superior eldstic longi
infinita, una deformacién ocurre cuando estd pre-
sente un peso cuyo ancho no pasa del espesor de la
litosfera (volcdn, delta). En esos casos, 1a cohesién
interna de la corteza soporta sola el peso, y no hay
compensacion isostética. ’

Cuando el ancho del cuerpo que constituye el so-
brepeso alcanza tres veces €l espesor de la litosfera
eldstica, es decir 100 km en una litosfera continen-
tal, 1a astenosfera viscosa fluye, y la compensacion
isostética ocurre.

En ambos casos, se crea una zona deprimida mas
ancha que el cuerpo, y la depresidn es parcialmente
compensada alrededor por zonas flexuradas positi-
vas (bulge) (fig. 4). Dicho fenémeno es la compen-
sacion isostdtica regional.

b. Cuando una corteza de longitud semi-infinita,
es sometida a un sobrepeso en su extremo (cf. p. 4)
la reaccién instantdnea de la litosfera es mds bien de
tipo eléstico. Pero con el tiempo, la astenosfera sub-
yacente puede fluir, y la reaccién se vuelve visco-
eldstica (Quinlan y Beaumont 1984, Tankard 1986).
En este caso, 1a evolucidn es asimilable a una perdi-
da de elasticidad o de rigidez : 1a longitud de onda
disminuye y la amplitud vertical de la flexién au-
menta (acortamiento del radio 'de flexién) (fig. 5).

5. La expansion térmica (segin Le Pichon
1987)

Todos los cuerpos cambian de volumen en rela-

Hawai

151km  Manto litosférico L_250km ,

Fig. 4 : Efectos de un sobrepeso aplicado a la litosfera
(ejemplo de un volcan sobre una corteza ocednica).

S‘lbfepes° to: Reaccién
- visco-elastica
— ~—_
7~ I
Deflexién _
- A/2 . | 7exién
t1: Reaccion elastica A2

Fig. 5 : Evolucidn de la reaccion de la litosfera cabalga-
da con el tiempo (segiin Quinlan y Beaumont 1984).

¢i6n con la temperatura T, induciendo un cambio de
densidad, ya que 1a masa no cambia. Dicha varia-
cién del volumen V depende del coeficiente de ex-
pansién térmica &f

oa=1xdVxP, con :
vV dT
P = presion, y T = temperatura.

La densidad p varia con la temperatura segiin la
relacién :

p =p, (1-0aT), conp, = densidad a 0°C.

Para el manto, o = 3,2 10-5 °C-1 y p, = 3,3
g/cm3, Para esos valores, un aumento de temperatu-
ra de 100 °C induciria una variacién de densidad de
- 0,01 g/cm3, lo que significa que una columna de
100 km de este material aumentarfa en = 300 metros,
sin variacién de 1a masa total.

Ya que la densidad interviene en la relacién de
Arquimedes, 1a temperatura, al influir sobre la den-
sidad, es un factor importante en los fenémenos de
subsidencia. De manera general, un aumento de
temperatura, al inducir un aumento de volumen y
una disminucién de la densidad, provoca un levanta-
miento (abombamiento o dilatacién térmica). Al re-
vés, un descenso de temperatura provoca un aumen-
to de la densidad y un hundimiento (contraccién tér-
mica).

6. Efectos fisicos de un engrosamiento tecténi-
co de la corteza continental (segiin Molnar y Lyon-
Caen 1988)

La creacién de una cadena montafiosa siempre
estd acompafiada por la formacién de una espesa
rajz cortical, debajo de 1a misma, que restablece el
equilfbrio isostitico. La existencia de tal rafz corti-
cal provoca ¢l incremento de la presién litostética
vertical, que a su vez puede inducir un regimen ex-
tensivo, favorable a la formacién de cuencas subsi-
dentes, aunque siga la compresion.

Papel de 1a grav

El engrosamiento cortical incrementa la energia
potencial gravitacional. Cdlculos fisicos sencillos
indican que la Energia potencial gravitacional (Ep)
es proporcional a los cuadrados de la altura de la



montafia creada y del espesor de la raiz (fig. 6A).
Por lo tanto, mientras m4s elevada sea la montaiia y
mds espesa su rafz, més energfa sera necesaria para
seguir engrosando verticalmente la corteza (fig. 6B).
En cambio, un aumento de volumen por crecimien-
to lateral de la zona montafiosa necesita menos ener-
gfa que el caso precedente (fig. 6C). De estas obser-
vaciones resaltan dos consecuencias de mayor im-
portancia para la subsidencia.

(1) Montafias ya altas que siguen experimentan-
do una tecténica compresiva continua tienden a ex-

A | Montafa
Lianura h3FEp=172pc gt’
Ep=1/2pch2IIIIII.HZIII:F',;IIII
LRI I A 2 B B R B IR ' KK S BE BE B LA 2 K 4
Fo—o T+ T Fe¢e &
2
pm AR Bp <1/2(pmpo) g A7
Debajo de la montafia, la isostasia implica que:
pc h = (pm-pc) AH.
Por lo tanto, por unidad de longitud,
Epllanura = g/2 pc k2
Epmontafia = g/2 [pe (h+H)? +(pm-pe) AR )]
Epmont. - Epllan. = AEp = g/2 pc h (h+2H+AH)
B L L A
oniiii
A3 A B BL K B¥ 1 8
L B R B B B B B 2R B B IR R N X R BN AN 3 * ¢+t
II:ZIZIIIIIIIZZZIIZP°I§S'H MO
* W L e :‘ﬁ ‘:':_
+ +* &+
2AH JPOH
pm + *

Segun A, para una longitud w,

Epmont. - Epllan. =2 g pew h (h+H+AH)

=2 AEp + g pc w h (h+AH)

C N
04"]-0000000000000000000

L FeF F4TITFT 6 +F F+7F F73F F 4
0040000000H0000000 [ R I I
P EE PR +.¢+.++PC»¢++.40+.
I EEEREERERER R R R RN RN RN EN
AEE K B R R I I I IR IR R A

AH oooooqoooozwoooooooooo

pm s 4+ ¢+ ¢ ¢ ¢ & 4+ + + 4 ¢ 4 ¢ 4+ 3 8

Segln A, para una longitud 2w, .
Ep mont. - Epllan. =g pecw h (h+2H+AH)
=2 AEp

Fig. 6 : Energia potencial (Ep) y diferencia de Energia
potencial (AEp) entre montaila y llanura por engrosa-
miento cortical (segiin Molnar y Luon-Caen 1988).

A: caso general, por unidad de longitud;

B: en caso de un aumento vertical de volumen;

C: en caso de aumento lateral de volumen .

tenderse lateralmente. Los accidentes responsables
del engrosamiento cortical dejan de funcionar, y
nuevos sobreescurrimientos se crean y progresan la-
teralmente hacia 4reas endonde la corteza no estd
engrosada, provocando la flexura de la corteza de
dichas zonas (ante-pais, véase p. 4 y 5).

(2) Si el esfuerzo lateral compresivo ox que pro-
vocd la formacién de la cadena montafiosa se vuel-
ve menor que la presidn litostitica@z generada por
el engrosamiento cortical, fallas norinales pueden
actuar en la parte m4s elevada de la cadena monta-
flosa, creando cuencas subsidentes en extensién
donde pueden acumularse sedimentos detriticos
continentales. Si la compresién 6x se mantiene con
un valor ligeramente inferior a la de oz, fallas inver-
sas en compresién actuardn al pie de 1a cadena mon-
tafiosa al mismo tiempo (caso 2, fig. 7). En conse-
cuencia, la ocurrencia de fallas normales en cadenas
montafiosas altas solo depende de una disminucién
del esfuerzo compresivo (evolucién del caso 1 al ca-
s0 2 en lafig. 7), y no necesariamente indican la ter-

X Oz montaiia Gz llanura Oz montaiia
OXx tectdnico
Corteza
z

, . Ozllanura
Supongamos que el esfuerzo tecténico

es integralmente transmitido, es decir que:

Ox llanura = OX montafia Por lo tanto:

1°) Si Ox = Gz mont. > Ozllan., fallas inversas
actuan al pie de la montafa;

29 Si Gz llan. <OGx <Gzmont,, fallas inversas

actuan al pie de la montafia y fallas normales
actuan en la montaiia;

3% Si Ox = Ozllan. < Oz mont., fallas normales

actuan en la montaa. —C}—
\

Caso 1
P
™ valores de ox W
en los casos
descritos _/—W
2,/

Oz llan.

\ Caso3 /

Fig. 7 : Interaccion del esfuerzo tectonico compresivo Gx
y de la presion litoestdtica oz en el caso de una montaiia
(segiin Molnar y Lyon-Caen 1988).

Las variaciones de ox controlan el tipo de fallas que
actuan en la montafia y en la llanura y explican que cuen-
cas en extension pueden formarse en la montaiia mientras
que sigue actuando la compresién y que sobreescurri-
mientos afectan la llanura (caso 2).




minacién de aquello.
Papel de la densi

Segun la isostasia el espesor de la raiz cortical
depende del contraste de densidad entre el manto y
la corteza (fig. 6A), segin la relacion ;

Pch=(py-po) AH,
o sea: AH/h=p./ Py - Po-

Por lo tanto, mientras menos densa sea la litosfe-
ra, més espesa es la rafz, y més importante es el tér-
mino AH. En este caso, ya que 1a Energfa potencial
en la montafia depende de AH2 (fig. 6A), 1a diferen-
cia de Energia potencial entre la montaiia y 1a llanu-
ra (AEp) se incrementa.

Dicha observacion indica que las zonas subyaci-
das por un manto caliente (poco denso), experimen-
tan un desequilibrio mas importante, y son suscep-
tibles de experimentar extensién y adelgazamiento
cortical. Con més razén, si estas zonas tienen una
corteza previamente engrosada, tenderdn a adelga-
zarse en extension para disminuir el desequilibrio.
En ambos casos, se pueden formar cuencas subsi-
dentes.



CAPITULO IT

LOS MODELOS DE SUBSIDENCIA

I. LA SUBSIDENCIA POR COMPENSA-
CION ISOSTATICA

La isostasia siempre interviene cuando ocurren
variaciones de peso o de densidad en placas litosfé-
ricas. Pero en ciertos casos, la isostasia actiia secun-
dariamente respecto a otros fenémenos. Por ejem-
plo, estudiaremos mds abajo las reacciones isost4ti-
cas inducidas por variaciones de densidad debidas a
la temperatura (subsidencia térmica), o al sobrepeso
provocado por sobre-escurrimientos dentro de la
corteza (subsidencia por flexién). Sin embargo, la
isostasia interviene m4s directamente en ciertas cir-
cunstancias.

1. Ejemplo de la subsidencia por acumulacién
sedimentaria (segiin Le Pichon 1987)

En el aire libre, cuando se acumula un espesor ¢
de sedimentos de densidad py, la placa litosférica se
hunde a una profundidad z, de tal manera que des-
plaza una masa equivalente de astenosfera de densi-
dad p,,. Mientras tanto, el piso de la cuenca se ele-
vard en Az = e - z (fig. 8). Para una superficie su-
puesta infinita, el teorema de Arquimedes se es-
cribe:

EXPs=ZXPm: es decir :
exps=(e-Az2)xpy, se deduce :
Az =e X (D - D)

Pm

Sabiendo que p,, = 3,3, si pg = 2,2 g/cm3, Az =
0,35 x e. En este ltimo caso, 1a litosfera se hunde en
una profundidad z = e - Az = 65 % del espesor e de
sedimentos.

En el mar, el estado inicial es distinto, ya que
existe una profundidad p de agua de densidad p, (=
1,03 g/cm3). Supondremos el sistema agua + litosfe-
ra en equilibrio. Cuando se deposita un espesor e de
sedimentos, 1a profundidad del agua se reduce en la

I

Z Ps Sedimentos

Fig. 8 : Compensacion isostdtica por acumulacion de
sedimentos al aire libre (véase el texto).

Fig. 9 : Compensacion isostdtica en caso de acumulacion
sedimentaria en el mar (véase el texto).

misma cantidad que sube el fondo de 1a cuenca : Az
(fig. 9). El sobrepeso total soportado por la litosfera
viene a ser ;

exXps-Azxp,.
La relacién precedente se escribe entonces:
exXps-Azxp,=(e-Az)x py, y se deduce:
Az=¢ex ©m-0y
(pm - pa)

Tomando los valores del ejemplo precedente, Az
= 0,5 x e. En este caso, la litosfera, ya cubierta de
agua, se hunde en una profundidad equivalente al
50% del espesor del sedimento. Es decir que una
cuenca sedimentaria marina puede recibir un espe-
sor de sedimentos dos veces mds importante que su
profundidad inicial, ya que se hunde a medida que se
rellena.

Por lo tanto, para conocer el comportamiento tec-
ténico del substrato de una cuenca, tendremos que
corregir 1a subsidencia observada de 1a subsidencia
isostética debida a la acumulacién de sedimentos.

2. Ejemplo de la subsidencia causada por so-
brepeso de hielo

El ejemplo més cldsico de compensacién isost4-
tica es el de Escandinavia reaccionando a la fusi6n
del espeso casquete de hielo que 1a cubri6 durante 1a
ultima glaciacion, hace 10.000 afios. La desapari-
cién del peso del hielo provocé (1) una notoria ano-
malia gravimétrica negativa actualmente medible, y
(2) un levantamiento todavia rdpido (a la escala geo-
16gica), alcanzando 1 cm por aiio (fig. 10). El retra-
zo de la reaccidn isostdtica (= 10.000 afios) es debi-
do a la elevada viscosidad de la astenosfera.

Por el contrario, la formacién de espesas capas
de hielo provocaria el hundimiento del substrato se-



Fig. 10 : Velocidad de levantamiento isostdtico de Escan-
dinavia en mm/afio, y contorno del casquete de hielo
hace 10.000 afios (in Caron et al. 1990).

gin un fenémeno de compensacién isostitica, ya
que su extension pasa de los 100 km. El problema es
distinto si se trata de sobrepesos m4s locales (véase
m4s arriba).

3. Ejemplo de la subsidencia ligada a trans-
gresiones (segin Le Pichon 1987)

Si el nivel de los océanos sube un AP, la litosfera
ocednica va a soportar un sobrepeso equivalente a
AP x p, (con p,= densidad del agua), y se hundir4.
En consecuencia, un volumen de astenosfera equi-
valente a h x p,, fluird hacia las placas continentales.
Por lo tanto, ya que AP X p, = h X p,, los continentes
se levantardn en : :

h=APXp,
Pm

Luego, en los continentes, la diferencia de nivel
marino AN ser4 :

AN = AP - h= AP x p, - p, = 0,7 AP
Pm

En consecuencia, los continentes, y mds especifi-
camente las cuencas sedimentarias intra-continen-
tales, registran solo un 70% de las variaciones de
profundidad de agua. Sin embargo, una isla sola, atin
con substrato continental, no serd compensada y re-
gistrard la totalidad de la variacién del nivel marino.

II. LA SUBSIDENCIA TERMICA

1. La subsidencia térmica de una placa ocedni-
ca (seguin Parson y Sclater 1977, Le Pichon 1987)

Consideremos la astenosfera llegando a la tem-
peratura Tm (= 1350 °C) a la superficie del océano
en el tiempo t,. El enfriamiento de la astenosfera al
contacto del agua marina a temperatura cercana al

cero, se produce en funcién del tiempo t, de la
conductividad térmica K (en el manto, K = 7,5 10-3
cal. X cm-! X sec.”1 X grad.’1) y de su calor especifico
C (en el manto, C = 0,28 cal. X g'! x grad-!). Al en-
friarse, la densidad de la astenosfera aumenta por
perdida de volumen (contraccién térmica).

La contraccion térmica Az con el tiempo es :
Az(t) = 20T, X [Kt / pC]1/2, con :

o = coeficiente de expansion térmica, p = densi-
dad,

o sea de la forma : Prof.(t) = o + k Vt

Si tomamos los valores de Tm, K y C correspon-
diendo a la llegada de 1a astenosfera al nivel de las
dorsales ocednicas, el hundimiento AP por contrac-
cién térmica se escribe :

AP(t) = 350 X Vt.

Ya que la profundidad promedio de las dorsales
es de 2500 metros, la profundidad P de l1a corteza
ocednica en funcién de su edad es:

P(t) = 2500 + (350 x Vt)

Como consecuencia es posible estimar la edad
del piso ocednico conociendo su edad, utilizando 1a
relacién descrita, o 1a fig. 11.

Enrealidad, estd relacién solo es vdlida hasta una
edad de 70 M afios. En océanos mds viejos, se ob-
serva un hundimiento mds lento, y una estabiliza-
cién de la profundidad cerca de 6.400 metros (fig.
11). Eso se explica por el hecho de que existe al
interior de la Tierra un flujo continuo de calor por
corrientes de conveccién, reacciones radio-activas,
etc..., que conpensa el enfriamiento.

Se calcula que, despues de un periodo de 180 a
200 M afios, la litosfera ocednica es tan fria y densa

0
1 =
Prof. observada
2-
. Prof. tedrica
v = 2500 + 350 it
a4 ¢ |
P |
5k &
B
o
62
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o
7'tll Edad en Ma
L 1 [l [l ] [l L 1
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Fig. 11 : Profundidad del piso ocednico cubierto de agua
en funcion de la edad de la corteza. despues de las cor-
recciones debidas al sobrepeso de los sedimentos. Sin
agua, la profundidad seria de = 4.500 m a 80 Ma (segiin
Parson y Sclater 1977).



que se hunde en el manto bajo su propio peso, crean-
do una nueva zona de subduccién. Eso explicaria
que no existen pisos ocednicos m4s viejos que 160
Ma en el mundo.

2. La subsidencia térmica de una corteza
continental

El resultado de nimerosos andlisis de la subsi-
dencia de margenes o cuencas continentales indica
que la subsidencia térmica de una litosfera continen-
tal es de la misma forma que una litosfera oce4nica,
es decir (véase més arriba):

Prof.(t) = o + k Vt

La subsidencia térmica de una corteza continen-
tal se produce : (1) cuando un rift intra-continental
deja de funcionar antes de que se abre un océano, 0
por el contrario (2) cuando se abre un océano, sien-
do trasladado el flujo térmico del rift al nivel de las
dorsales activas, o (3) cuando ocurre un enfriamien-
to de 1a litosfera debajo de un continente. Por lo tan-
to, la subsidencia térmica se observard (1) en cuen-
cas continentales previamente sometidas a una ex-
tension tecténica (tipo rifting), (2) en margenes con-
tinentales pasivas, que representan antiguos bordes
de rifts, y (3) en margenes continentales activas, ya
que la subduccién de una placa ocednica fria enfria
al manto que subyace a la placa continental cabal-
gante.

3. Ejemplo de aplicacion : erosion y subsiden-
cia de un rift continental (segin Boillot 1990)

Un rift (graben) continental estd frecuentemente
asociado a un levantamiento (Az = 1500 m) de sus
bordes (fig. 12), interpretado como el resultado del
calentamiento de la litosfera subyacente (dilatacién
térmica). La erosién subsecuente de esos relieves
provoca el aligeramiento de 1a corteza, que induce a
su vez un levantamiento por compensacién isostéti-
ca (fig. 12).

Si admitimos una vida infinita del rift, 1a erosién
actuard hasta que el relieve sea reemplazado por una
peneplanicie al nivel del mar. Segin el teorema de
Arquimedes, 1a capa total de corteza erosionada e =
z + Az es dada (en km) por la relacién:

(z + 1,5) X Peorteza = Z X Pmanto calienter
0 sea, una vez calculado, e = 13,5 km. Este valor

Estado - Erosion
inicial Rifting infinita
Az— e
pc=28 pc=28 pc=28
Y4
[ I
pm=33 pm=23,15 pm=3,15

Fig. 12 : Esquematizacion del abombamiento térmico y
de la erosion de los bordes de un rift (in Boillot 1990).
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teérico mdximo no es verosimil, ya que supone un
tiempo infinito, pero erosiones de 5 km son comun-
mente alcanzadas en los bordes de un rift.

Si el rift deja de funcionar, al enfriarse se hunde,
y puede recibir sedimentos. El espesor h de sedi-
mentos que se puede acumular depende del espesor
e de corteza previamente erosionada y es controlado
por la isostasia, de tal manera que;

h X Pgedimento + Z X Pmanto frfo = € X Peorteza »
con:h+z=e,

El cdlculo sencillo de esta formula indica que si
e = 13,5 km (valor méximo, caso te6rico prece-
dente), h=6,1 km. Con el valor mds realistade e =
5 km, h=2,25 km,

Este método y esas evaluaciones son vélidas pa-
ra cuencas intra-craténicas ubicadas sobre rifts "a-
bortados”, 0 por mérgenes continentales pasivas, ya
que corresponden a antiguos rifts.

ITII. LA SUBSIDENCIA POR ADELGAZA-
MIENTO DE LA CORTEZA

Dos modelos mayores fueron propuestos para
explicar el adelgazamiento de la corteza por una tec-
ténica en extensidn, y la subsidencia asociada.

1. El modelo de adelgazamiento instantdneo y
uniforme de la corteza (McKenzie 1978)

El modelo de subsidencia por extension instant4-
nea y homogénea de la litosfera (pure shear) es uno
de los mds sencillos y éxitosos modelos utilizados
en geologfa sedimentaria. Asocia una causa tect6ni-
ca con consecuencias térmicas.

Supongamos una litosfera de espesor y estructu-
ra normal, en equilibrio térmico. Es decir que en ca-
da punto, la variacion de temperatura es nula, y que
existe un gradiente térmico continuo desde la base
hasta la superficie.

En un instante t, se produce un evento tecténico
distensivo que estira instantdneamente y de mane-
ra uniforme la litosfera en un factor f (= 1). El nue-
vo ancho es L = L X 3, mientras que el nuevo espe-
sores E=E_ /B (fig. 13). Dicha reducci6n de espe-
sor tiene un efecto isostdtico y un efecto térmico.

El efecto i ico

Siendo adelgazada la litosfera ligera (densidad
Pc)» el material més denso (p,,) del manto lgreem-
plaza subiendo de una cantidad z, y la densidad pro-
medio aumenta, induciendo un hundimiento Az, rel-
lenado por agua (densidad p,). La subsidencia Az,
estd dada por la relacién:

(EO/B)pc+paAz=zpm,
E,=z+E/B + Az

con
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Fig. 13 : Modelo de ade@azamiento instantdneo y unifor-
me (McKenzie 1978). La estructura (izquierda) y la tem-
peratura (derecha) estdn esquematizados en varios ins-
tantes de la evolucidn (véase el texto).

Por lo tanto, la importancia de 1a subsidencia de-
pende del factor de extensién f.

Notemos que si la corteza continental tiene un es-
pesor inferior a 13% del de la litosfera, la subsiden-

Tiempo desde la distencion en M a
0 0 40 80 120 1?0 200
I B=1,25]
NN |
2 \ ~— B =1,66
N
\\\\ \-_____ B =:2’5
4 AN
\ \\
N S = 5-
\
6 ~— B = 007
(E = 27,3 km) T
7
Subsidencia tectonica en km

Fig. 14 : Importancia de la subsidencia tectdnica debajo
del agua (corregida por el sobrepeso de los sedimentos),
para diferentes valores de 8 (in Le Pichon 1987). La
interseccién de las curvas con el eje de subsidencia (t=0)
corresponde a la subsidencia inicial. E es el espesor de la
corteza.
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cia es positiva (ocurre un levantamiento). Con una
litosfera normal de 125 km, eso se produce si la cor-
teza continental tiene un espesor inferior a 16 km, es
decir un grosor equivalente a la mitad de su espesor
normal (30-35 km).

La subsidencia casi instantdnea asociada a la dis-
tensién es llamada la subsidencia inicial.

b._El efecto térmico

El adelgazamiento de la litosfera tiene como re-
sultado acercar la astenosfera caliente (= 1350°C) a
la superficie. El gradiente y el flujo térmico aumen-
tan en la litosfera (fig. 13).

Con el tiempo, el gradiente térmico va a re-equi-
librarse, regresando a su valor inicial por el enfria-
miento de la litosfera que va también a retornar a su
espesor inicial, mientras que la corteza permanece
adelgazada (fig. 13). El enfriamiento corresponde a
una contraccién térmica, y provoca una subsidencia
asintética de tipo térmico.

La importancia de la subsidencia térmica de-
pende del espesor de la litosfera despues de la dis-
tensién, es decir que es funcién del factor de exten-
sién P.

¢, Cuantificacion

Este modelo puramente fisico ha dado lugar a
muchas cuantificaciones y verificaciones en cuencas
bien conocidas. Ecuaciones, tablas y diagramas per-
miten deducir el factor 3, conociendo la subsidencia,
y conocer entonces la tasa de extension (fig. 14 y
15).

Asi, se puede calcular que (Le Pichon 1987), in-
mediatamente despues de la distension, 1a subsiden-

2 4 6 8 10 Wt v
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N \\ 1 "25.-2 >
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g’ \\ N | .5
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Fig. 15 : Subsidencia térmica de una cuenca continental
creada por distension (segin McKenzie 1978). t = edad
desde el fin de la distensi6n, B = factor de extensi6n.



ciaesde:
Si=3,38 (1 - 1/B) km

Entre el fin de la tect6nica distensiva y el fin de
la subsidencia total, 1a subsidencia térmica equivale
a:

St=4,1(1-1/B) km

Despues de un tiempo infinito, la subsidencia fi-
nal de una cuenca rellenada solo de agua alcanza:

Sf=Si+St=75(1-1/B) km
Por ejemplo, con f = 2 (Boillot 1990) :

- 1a subsidencia inicial es de 1,7 km con un relle-
no solo de agua, y de mis de 5 km con relleno de se-
dimentos;

- la subsidencia despues de un tiempo infinito es
de 3,7 km debajo del agua, y de mds de 11 km con
sedimentos (fig. 14 y 15).

2. El modelo de adelgazamiento cortical por
cizallamiento simple (Wernicke 1985).

Wernicke (1985) propone que la extensién y el
adelgazamiento de la litosfera se producen a lo lar-
go de un plano de cizallamiento de bajo 4ngulo que
atraviesa toda la litosfera (simple shear). Dicho pla-
no (detachment fauls) tiene un alto 4ngulo en la cor-
teza superior frdgil, utilisa el limite subhorizontal
entre la corteza superior y la inferior, y se vuelve
més parado nuevamente al atravesar el manto y la
astenosfera (fig. 16). Por lo tanto, se pueden distin-
guir varias zonas caracterizadas por tasas de adelga-
zamiento (B) diferentes.

Estructura Extensién significativa
Extension significativa del manto superior
delacorteza « >
<% ! Litosfera més delgada y
Corteza més delgada ~ topograffa mds elevada

000040000C0rteza

TSN

Astenosfera

Manto litosférico

| ]

T, ' I
Subsidencia tecténica -
térmica =3

C D E
Be= Pm>Be>1, @
Bn=1 Be>Pm=1 [Bm<pc]>1 pm>Bc=1| Po=Pm=1

Fig. 16 : Modelo de adelgazamiento cortical por cizalla-
miento simple uniforme (segiin Wernicke 1985, Allen y
Allen 1985)..
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En las zonas A y E, ni la corteza, ni la litosfera
son adelgazadas (Beorteza = Bmanto = 1, fig. 16).

En la zona B, solo la corteza estd adelgazada
(Beorteza > 1> Bmanto = 1. fig. 16), y experimenta una
subsidencia tecténica, seguida por una subsidencia
térmica.

La zona C estd caracterizada por el adelgaza-
miento de la corteza y de la litosfera, ya que el pla-
no de cizalla corta el manto (Beoreza > 1 Y Bmanto >
1, fig. 16). En la subzona en la cual la corteza expe-
rimenta un adelgazamiento y no el manto, la subsi-
dencia es del mismo tipo que en la zona B. Un
abombamiento térmico ocurre en el drea en el cual
el adelgazamiento del manto predomina.

Enla zona D, solo el manto superior estd adelga-
zado Bpanto > 1 Beorteza = 1 fig. 16). Por lo tanto,
se produce un abombamiento a gran escala, donde
se ubica generalmente €l punto m4s alto de la estruc-
tura. Dicho levantamiento puede provocar la erosion
y 1a subsidencia térmica de la zona.

El modelo de cizallamiento simple de Wernicke
explica de manera satisfactoria porque muchos rifts
tienen una forma asimétrica, siendo el abombamien-

1. Cizallamiento puro (McKenzie 1978)

seeeree————————sss+++  Corteza

_/w litosférico

Astenosfera

En cada punto de cada perfil vertical, el manto y la
corteza presentan la misma tasa de adelgazadmiento.

2. Cizallamiento heterogéneo (Coward 1986,
Lister et al. 1991)

TESTEEI=ROXITITIT Coena

Manto litosférico
" Astenosfera ™\

La corteza superior se deforma de manera fragil y
asimétrica en un 4rea extensa, mientras que las
unidades inferiores se extienden de manera ductil.

3. Cizallamiento simple (Wernicke 1985)

w:002000:: Corteza

Astenosfera

Manto litosférico

La mayor parte del adelgazamiento se concentra a lo
largo de una zona de cizalla intracortical. La corteza
superior, la inferior y el manto experimentan tasas de
adelgazamiento diferentes segiin los lugares.

Fig. 17 : Comparacidn entre los varios modelos de adel-
gazamiento cortical (segiin Allen y Allen 1990).



to escalonado respecto a la extension visible en
superficie. Por otro lado, podria explicar como rocas
formadas a gran profundidad vuelven a aflorar en la
superficie de la tierra (peridotitas en cortezas oceé-
nicas, esquistos azules en cortezas continentales).

En realidad, el modelo de cizalla pura (pure
shear) de McKenzie (1978) y el de cizalla simple
(simple shear) de Wernicke (1985), solo son dos ex-
tremos de una gran variedad de procesos posibles.
Por ejemplo, Coward (1986) propuso que el adelga-
zamiento se produce de manera heterogénea segin
las propiedades fisicas y reol6gicas de las unidades
litosféricas (heterogeneous stretching, fig. 17). Tam-
bién existen modelos fisicos basados sobre procesos
térmicos, etc...

3. Subsidencia de una margen continental pa-
siva (segin Steckler y Watts 1978, Sclatter y Chris-
tie 1980, Bond y Kominz 1988, Boillot 1990).

Una margen continental pasiva es el borde de un
rift cuya evolucién termind por la creacién de un
oceano. Estd situacidn tiene tres consecuencias prin-
cipales que controlan la subsidencia de la margen.

- Desde un punto de vista tecténico, la evolucién
de una margen pasiva empieza por un evento disten-
sivo (rifting) asociado con levantamiento y erosién
de los bordes y la subsidencia del centro (graben),
que lleva al adelgazamiento de la corteza continen-
tal.

Por 1o tanto, la margen pasiva empieza su evolu-
cién por una subsidencia inicial (fig. 18), que da lu-
gar a una sedimentacién "syn-rift" continental y
mayormente detritica, 0 de medio marino muy so-
mero y confinado (evaporitas, lutitas negras).

- Desde un punto de vista térmico, el estado de
rift estd asociado con un alto flujo térmico provo-
cando un abombamiento térmico, mientras que, ya
que aparece el océano, el flujo térmico (asi como la
distensién) se traslada hacia la dorsal ocednica, y co-
mienza la contraccién térmica de la zona, que se
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Fig. 18 : Ejemplo de subsidencia de una margen conti-
nental pasiva (margen atldntico costafuera de Nueva
York, Steckler y Watts 1978).
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Fig. 19 : Evolucion de una margen continental pasiva
(segiin Ingersoll 1988).

vuelve margen pasiva s.s. (fig. 19).

Luego, a medida que se abre el océano, la mar-
gen experimenta una subsidencia térmica asintética,
y corresponde al modelo del adelgazamiento cortical
instantdneo de Mc Kenzie. Cerca del limite entre li-
tosfera continental y océanica, el enfriamiento im-
portante experimentado por la litosfera ocednica
despues de su formacién provoca una subsidencia
térmica mds importante que la parte de la margen
que se encuentra cerca al continente (fig. 20).

- Respecto a la naturaleza de 1a litosfera, la cor-
teza de la parte distal de 1a margen continental tiene
una composicion y un espesor intermedios entre 10s
de la corteza continental y los de la ocednica, adqui-
ridos durante el adelgazamiento cortical y el naci-
miento del océano (fig. 19). Eso se afiade a 1o prece-
dente para explicar que la subsidencia aumenta en
direccién del océano (fig. 20). Eso da lugar a una se-
dimentacién progradante espesa, que provoca a su
vez, por un lado una subsidencia isost4tica mayor de
la parte distal de 1a margen continental (fig. 20), y
por otro lado, la flexi6n de la corteza continental,
que induce el on-lap de los sedimentos hacia el
continente (fig. 19). Por lo tanto, el prisma sedimen-
tario de una margen pasiva se acuiia tanto en direc-
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Fig. 20 : Evolucidn del espesor de los sedimentos (gris),
y subsidencia tectdnica (linea gruesa) en la margen pasi-
va atldntica costafuera de Nueva York (in Steckler y
Watts 1978).

cién del continente como del océano (fig. 19 y 20).

Hemos visto que una litosfera ocednica vieja
(densa) puede hundirse en el manto bajo su propio
peso. La zona de subduccidn creada se ubicar4 pre-
ferencialmente en los limites continente-océano, ya
que son zonas de debilidades y 4reas en donde 1la li-
tosfera ocednica es mas vieja. Por lo tanto, el desti-
no de una margen pasiva es de volverse margen ac-
tiva, Eso explicarfa que no existen margenes pasivas
muy viejas en el mundo.

4. Subsidencia por erosién cortical ligada a la
subduccién (segin von Huene y Lallemand 1990,
Bourgois et al. 1990, von Huene y Scholl 1991).

En los Andes, 1a migracién hacia el continente
del arco volcédnico activo desde el Mesozoico fué
atribuida a la erosién del borde del margen continen-
tal, ligado a la subduccién de la placa ocednica. Sin
embargo, este fenémeno puede ser debido también

Sedimentos post-mng Sedimentos syn-nfting

~ Planode
Corteza inferior cizalla

adelgazada

Corteza superior y
depositos pre-rifting

Fig. 21 : Seccion cortical de la Bahia de Biscay (margen
pasiva poco alimentada), segiin de Charpal et al. 1978,
Bort 1992,
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Fig. 22 : Registro sedimentario de la subsidencia de la
margen nor-peruana desde el Eoceno (pozo 688).

al acortamiento tecténico del margen durante la oro-
génesis andina.

Mis recientemente, estudios geolégicos off-sho-
re del borde de los margenes activos de Japon y Pe-
ri demostraron que sedimentos de agua somera del
Eoceno medio y Mioceno inferior, separados por un
hiato sedimentario, pasan a depésitos profundos
(Mioceno-Plioceno) y batiales (Pleistoceno), evi-
denciando una subduccién rdpida e importante des-
de el Mioceno inferior (20 Ma, fig. 22). Dicha sub-
sidencia estd interpretada como el resultado del
adelgazamiento rdpido de la corteza continental del
margen por erosién mecédnica de la base de aque-
lloidebida a los esfuerzos de 1a subduccién (subduc-
tion erosion). Ademds de 1a migracién de la fosa de
subducci6n hacia el continente, este fenémeno ten-
dria dos efectos : el hundimiento del margen por
perdida de material, y su levantamiento por compen-
sacién isostdtica. La subsidencia térmica jugaria un
papel menor debido al débil gradiente geotérmico de
las zonas de subducci6n (fig. 28).

Andlisis paleontoldgicos, estratigrdficos y sedi-
mentolégicos permiten de reconstruir la paleobati-
metria, es decir la paleotopograffa del margen en
una época dada. La geometria actual del margen
siendo conocida, 1a cantidad de subsidencia ocurrida
desde dicha época corresponde a la diferencia entre
las dos superficies (parte gris superior de la fig. 23).
El levantamiento subsecuente por compensacion
isostdtica puede ser calculado mediante hipétesis so-
bre el comportamiento mecénico del margen. Co-
rresponde generalmente a la tercera o cuarta parte de
1a subsidencia por erosién cortical (parte gris infe-
rior de la fig. 23). Por lo tanto, la cantidad total de
material continental erosionado por subduccién co-
rresponde a la suma de estas dos cantidades (total de
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Fig. 23 : Estimacicn de la subsidencia por erosidn corti-
cal ligada a la subduccidn en el margen nor-oeruano
desde 20 Ma (segiin Von Huene y Lallemand 1990). La
parte gris corresponde a la cantidad de material erosiona-
do por subduccién. Encima del plano de Benioff : canti-
dad de subsidencia; debajo del plano de Benioff : com-
pensacién isostética.

la parte gris, fig. 23) (von Huene y Lallemand 1990,
Bourgois et al. 1990).

En los margenes del Peru y Japon, 1a tasa de ero-

sién por subduccién fué estimada entre 25 y 50 kmd

por milion de afios y por km de longitud de zona de
subduccién (promedio 30 km3 / Ma / km), que pro-
vocaron subsidencias con velocidades de 500m/Ma
en el Norte del Perd. Sin embargo, si bien parece
comprobado para el Nedgeno, este fenémeno no pa-
rece haber ocurrido de manera continua durante los
tiempos geolégicos.

IV. LA SUBSIDENCIA POR FLEXION DE
LA CORTEZA

Dos modelos han sido propuestos, invocando la
flexién de la corteza como causa principal de la sub-
sidencia. En el primero, una tecténica en compre-
sién provoca cabalgamientos que constituyen un so-
brepeso importante en una margen, y provocan su
flexién. En el segundo, la flexi6n ocurriria debido a
convexiones mantélicas, iniciadas por fenémenos
térmicos ligados a la subduccién.

1. Subsidencia por flexién de la corteza debida
a una tecténica compresiva (segin Beaumont
1981, Jordan 1981, Karner y Watts 1983, Jordan y
Flemmings 1990).

En 1a mayoria de los casos, la existencia de un
sobrepeso importante sobre una corteza (continental
0 ocednica) resulta de sobre-escurrimientos tecténi-
cos a gran escala. El modelo de subsidencia por fle-
xi6én tect6nica considera que la corteza estd defor-
mada por una flexién eldstica debida al sobrepeso
tecténico (véase p. 4 y 5). De manera simplificada,

Amplitud g F————
vertical d61 % Litosfera superior
laflexionV__V " ¢~

Media longitud <—> \ = Radio de
de onda flexi6n

Fig. 24 : Pardmetros descriptivos de la flexidn de una
corteza.

dicha flexién puede ser descrita utilizando (fig. 24):
la media longitud de onda, longitud horizontal de la
flexi6n, y la amplitud vertical que corresponde al
desnivel mdximo de la flexién. Para simplificar,
esos dos valores pueden ser considerados como liga-
dos, y pueden ser reemplazados por €l radio de fle-
xién, que controla el dngulo & que hace el borde
interno de la cuenca de ante-pais con la horizontal
(fig. 24).

Luego, la flexi6n de la litosfera sobre-escurrida
forma, al pie del frente cabalgante, una depresién
llamada cuenca de ante-pais, en donde se depositan
los productos de la erosién del prisma cabalgante.
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A
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tecténico

Prisma
cabalgante

Abombamiento
Cuencade (forebulge} Cuenca
ante-pais secundaria

Fig. 25 : Pardmetros actiando en la dindmica de una
cuenca de ante-pais.
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Fig. 26 : Estructura, escala y dindmica de una cuenca
formada por flexion litosférica (cuenca de ante-pais)
(segiin Allen y Allen 1990).
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Fig. 27 : Influencia de la rigidez de la corteza cabalgada
sobre la dindmica de la cuenca de ante-pais asociada
(segiin Flemmingsy Jordan 1989).

Un abombamiento (forebulge) la separa de una
cuenca secundaria con muy débil profundidad (fig.
24 y 25).

Ya que la reaccién de la litosfera es rdpida, la
subsidencia aumenta rdpidamente en la cuenca.
Ademds, el eje de la cuenca se desplaza hacia el
ante-pais a medida que el prisma cabalgante avanza,
produciendo el on-lap de los depésitos sobre el ante-
pais (fig. 26). ’

Numerosos factores influyen sobre 1a reaccién de
la corteza e interactian entre sf (fig. 27). Respecto a
la subsidencia, uno de los mds importantes es la es-
tructura de la litosfera cabalgada que controla su
comportamiento, eldstico o viscoso (véase p. 3). Sin
embargo, 1a evolucion tecténica siempre controla la
amplitud de la flexi6én (Flemmings y Jordan 1989).

Espesor de la litosfera.una litosfera espesa reac-
ciona con un radio de flexi6n largo (véase p. 2), y da
lugar a una cuenca de ante-pais ancha y con un
borde poco parado (caso del Oriente andino).

La rigidez. Mientras mds rigida sea la litosfera,
mds honda es la cuenca de ante-pais, con un borde
interno poco parado (fig. 27).

La temperatura. Una litosfera caliente (corteza
continental recién adelgazada, u ocednica recien
creada) es menos rigida que una fria. Sin embargo,
el papel de la temperatura es débil.

2. Subsidencia por flexién de una margen
continental activa, por efectos térmicos de la sub-
duccién (segin Mitrovica et al. 1989).

La subduccién de una placa litosférica ocednica
frfa dentro de la astenosfera subyacente a una placa
continental provoca el enfriamiento de parte de
aquella, que se traduce por el descenso del flujo tér-
mico registrado en superficie al nivel de 1a zona de
antearco (fig. 28).

Dicho contraste de temperatura inducirfa, en el
manto debajo de la placa continental, una convec-
ci6n simétrica al movimiento de la subduccién, que
a su vez provocaria la flexién de gran radio de la
placa continental, y 1a subsidencia de su parte distal.
Modelos computarizados indican que la subsidencia
(amplitud vertical de la flexién) puede alcanzar 3
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Fig. 28 : Estructura térmica de una zona de subduccion,
modelada segiin el flujo térmico superficial medido
(abajo) (in Boillot 1990).

km, y depende del contraste de temperatura entre la
placa subductada y el manto, de la rigidez de 1a pla-
ca continental, y de los esfuerzos que provocan la
subduccién. En cambio, el radio de flexién (ampli-
tud horizontal) solo depende del dngulo de subduc-
cién (fig. 29) : el primero aumenta cuando el segun-
do baja, es decir cuando la placa ocednica fria se
acerca a la placa continental.

Si se confirma este modelo, implicarfa que :

- la iniciacion de una zona de subduccién océa-
no-continente, provoca la subsidencia de la parte
cratonica del continente, debido a una fle xién a gran
escala que se harfa sentir hasta una distancia de
1.500 km de la zona de subducci6n (fig. 29);

- el descenso del dngulo de subduccién (clédsica-
mente asociado a una subduccién répida), induce el
aumento del radio de la flexién y de la tasa de sub-
sidencia;
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Fig. 29 : Petfiles topogrdficos tedricos de la deflexion
térmica de una margen continental, para varios valores
del dngulo de subduccion (segiin Mitrovica et al. 1989).
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Fig. 30 : Comportamiento de una margen activa en
varias situaciones geodindmicas (segin Mitrovica et al.
1989).

- 1a interrupcién de la subduccién (colisi6n, blo-
queo) provoca, ademds de la posible deformacién
tecténica, el levantamiento de la parte craténica de
la margen (fig. 30).

Notemos que dicho modelo, recientemente pro-
puesto, parece ser coherente con la evolucién del
sistema subsidencia continental-subduccién ocedni-
ca, observada en la margen andina durante el Meso-
z6ico.

V1. INFLUENCIA DE LOS ESFUERZOS IN-
TRAPLACAS EN LA SUBSIDENCIA

Segtin Cloething et al. (1985), Kooi & Cloething
(1989), Cathles & Hallam (1991) y Cloething y
Kooi (1992), un esfuerzo tecténico horizontal ac-
tuando en una placa litosférica que recibe una im-
portante sedimentacién, podria provocar movimien-
tos verticales de la placa.
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Fig. 31 : Efectos de los esfuerzos intraplacas sobre la
evolucion de una cuenca (segiin Cloething 1986,
Cloething y Kooi 1992).

A subsidencia diferencial causada por una variaci6n del
esfuerzo de 1 kbar en una placa oceénica de 30 Ma de
edad (el tridingulo gris representa los sedimentos).

B: Disposicion de los sedimentos en caso de extension o
compresion en una cuenca de tipo riff.

C: Variacién registrada por la curva de subsidencia en
caso de una compresion.

dos por cortezas litosfericas pueden alcanzar algu-
nos kilobars. Cuando dicho esfuerzo cambia, la
reaccién de la corteza al sobrepeso de sedimentos
varia. Asi, cuando el esfuerzo pasa de una extension
(- 1 kb) auna compresién (+ 1 kb), los bordes de una
cuenca sedimentaria se levantan en unas decenas de
metros ocasionando un aumento de la erosion, mien-
tras que el centro de la cuenca se hunde en varias de-
cenas de metros (fig. 31, A y B). Luego, la conse-
cuencia fundamental es una subsidencia diferencial



dentro de la cuenca, cuya extensién geogrifica y
magnitud dependen de la intensidad del esfuerzo y
de 1a elasticidad de 1a placa. Al revés, una evolucién
hacia un regfmen distensivo provoca un ligero le-
vantamiento del centro de la cuenca, y un on-lap de
los sedimentos coetdneos (fig. 31 B).

La aparicién de un regimen compresivo explica-
ria asf el aumento de subsidencia registrado desde el
Plioceno por la mayorfa de las margenes pasivas al-
rededor del Atldntico y de Europa (Cloething y Kooi
1992, fig 30 C).

Apoyando esta hip6tesis, se debe notar que las
grandes regresiones eustdticas (Haq et al. 1987) a
menudo coiciden con cambios importantes en los
movimientos de las placas litosféricas, que provocan
probablemente variaciones en los esfuerzos actuan-
do en las margenes continentales. Sin embargo, la
magnitud de los movimientos supuestos (varias de-
cenas de metros hasta algunas centenas de metros)
es débil, respecto a la subsidencia de una cuenca se-
dimentaria (algunos miles de metros).

18
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CAPITULO III

CLASIFICACION DE LAS CUENCAS SEDIMENTARIAS
SEGUN LOS TIPOS DE SUBSIDENCIA.

I. RESUMEN DE LOS TIPOS DE SUBSI-
DENCIA

Hemos visto que la subsidencia tomada en senti-
do general, tiene causas y caracterfsticas variadas
segun las regiones, las cuencas sedimentarias y sus
contextos tectonicos.

La subsidencia isostdtica es debida al esfuerzo
causado por un sobrepeso, ya sea el de una serie se-
dimentaria, un gran volcén, un casquete glaciar,
etc... Sin embargo, el andlisis de cuenca utiliza la
subsidencia tecténica, corregida de los efectos isos-
t4ticos, es decir 1a subsidencia que experimentarfa la
cuenca si estuviera rellenada solo de agua o de aire
segln el caso (véase mds abajo).

La subsidencia inicial por distension es debida
al adelgazamiento de la corteza, que provoca el as-
censo del manto superior mds denso, y por consi-
guiente el hundimiento del substrato. Dicha subsi-
dencia puede ser negativa (levantamiento), si el
manto se encuentra adelgazado.

La subsidencia térmica es debida al aumento de
la densidad de la litosfera ocednica o continental a
medida que se produce su enfriamiento (aumento de
densidad).

La subsidencia por flexion de la litosfera
puede ser causada por el sobrepeso debido a repeti-
ciones tecténicas en compresion, 0 por convexiones
mantélicas ligadas a zonas de subducci6n. En el pri-
mer caso, tiene radio corto, en el segundo, tiene 4m-
plio radio.

A pesar de que la evolucién de una cuenca a me-
nudo resulta de la sucesién de varios mecanismos
(subsidencia inicial-subsidencia térmica, en cuencas
creadas por distension), o que muchas de ellas repre-
sentan casos intermedios, se puede clasificar las
cuencas sedimentarias segiin su tipo de subsidencia.
Esta es estudiada mediante el célculo de curvas de
subsidencia, representando la profundidad del sub-
strato de 1a cuenca (corregida por el sobrepeso de
los sedimentos y del agua, véase m4s abajo) en fun-
cién del tiempo. Las curvas de subsidencia tienen
formas y caracteristicas diferentes.

En realidad, los tipos de subsidencia representan
diferentes respuestas a fenémenos geodindmicos,

tecténicos, sedimentarios o climdticos que afectan la
cuenca sedimentaria considerada. Luego, existen
tambien clasificaciones de cuenca tomando en cuen-
ta esos pardmetros (vedse por ejemplo Perrodon
1982, Kingston et al. 1983). Sin embargo, el anélisis
de 1a subsidencia es un buen método para caracteri-
zar las cuencas sedimentarias.

II. CUENCAS DEBIDAS AL ADELGAZA-
MIENTO LITOSFERICO EN DISTENSION

Cualquier que sea el mecanismo del estiramiento
litosférico, se puede distinguir varios tipos de cuen-
cas sedimentarias segin la cantidad de extension
que experimentaron (fig. 32).

1. Las cuencas intracraténicas (sags, cuencas
propiamente dichas)

Se trata de amplias depresiones redondeadas en
las cuales el relleno sedimentario se acuiia hacia la
periferia. La relacién profundidad/diametro esté cer-
cana a 1/50 o 1/100. El origen de la subsidencia es
generalmente una débil distension inicial, seguida
por una débil subsidencia térmica (cuencas de Paris,
del Sahara, etc...).

Dorsal
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B =00 (ocean
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centre)

Margen
pasiva
(passive
margin)

Fosa de
hundi-
miento

(rift)
Cuenca
intracra- |,
B = tonica :
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Fig. 32 : Tipos de cuenca en distension, en funcion del
factor de extension B (segiin Allen 'y Allen 1990).
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Fig. 33 : Comparacidn de las subsidencias tectdnicas de
varias cuencas sedimentarias en distensidn (segin
Debelmas y Mascle 1991).

A: margen pasiva atlintica; C: cuenca Chicama (pull-
apart 1, N Peni); P: cuenca de Paris (cuenca s.5.); V:
cuenca de Viena (con fuerte distensién inicial.

La curva de subsidencia presenta un perfil regu-
lar con una pendiente débil, casi sin subsidencia in-
icial (fig. 33). Sin embargo, l0s mecanismos de su
evolucién general son mal conocidos: en ciertos ca-
sos, €l espesor de sedimentos es tan fuerte que su-
pone la desaparicién de la corteza continental por
adelgazamiento extremo (depresion caspia).

2. Las fosas de hundimiento

Varios casos pueden ser distinguidos en funcién
del contexto tecténico o geodindmico.

a. fosas en distensién (failed rifts, literal-
mente "desgarrén fracasado")

Son depresiones hondas de forma alargada, a me-
nudo 10 veces mds largas que anchas. Resultan de
una distension perpendicular al eje de 1a cuenca, que
crea fallas en superficie (graben) y provoca el adel-
gazamiento méis homogéneo de la corteza inferior
ddctil (rifting). Al subir, el manto fusiona parcial-
mente y da lugar a un vocanismo fisural alcalino ri-
co en Sodio y Carbonato, a un flujo térmico eleva-
do, y a un abombamiento térmico (doming).

Las curvas de subsidencia correspondientes pre-
sentan tipicamente una subsidencia inicial rdpida y
fuerte, seguida por una subsidencia térmica provo-
cada por el enfriamiento del manto, que va decre-
ciendo con el tiempo (véase p. 12y 13, y fig. 33). La
fosa del Rin, el "Rift" de Africa oriental y el Lago
Baikal son buenos ejemplos.

Si el rift evoluciona hacia la apertura de un océa-
no, se vuelve margen pasiva (p. 14 y 15, fig. 18 a 20,

y p. 21).
b. Las fosas de rambo (pull-apart basins)

Son depresiones hondas y alargadas cuya longi-
tud es generalmente menos importante que 1os rifts.
Se producen en zonas de desplazamiento de rumbo,
cuando la mayor linea de fractura presenta una di-

Fig. 34 : Comparacidn de las subsidencias tectonicas de
varias cuencas sedimentarias en flexion (segin Allen et
al. 1986, modificado).

P: cuenca de Paris (por comparacién); O: Oriente perua-
no (flexi6én por subduccién hasta 30 Ma, luego ante-pais
andino); S1y S2: Suiza (ante-pais alpino).

reccion oblicua respecto al movimiento general, o
cuando las fallas de rumbo estdn escalonadas. Lue-
20, corresponden a grabens en donde 1a extension es
paralela al eje de la cuenca. El adelgazamiento cor-
tical puede ser muy importante. Por lo tanto, Ia for-
ma de la curva de subsidencia es comparable. Sin
embargo, estdn generalmente caracterizados por una
subsidencia inicial muy fuerte, un relleno sedimen-
tario rdpido debido al fuerte relieve de sus bordes y
una vida de breve duracién, dependiendo del juego
de la zona de rumbo (fig. 33). Buenos ejemplos que
han sido estudiados en detalle se encuentran a lo lar-
go de la falla del Jordan (Mar Muerto) o de la falla
de San Andres.

c. L ipo B

Son grandes depresiones, generalmente ubicadas
sobre orogénesis previas, constituidas por numero-
sos hemi-grabens rellenados con potentes sedimen-
tos continentales, y asociadas con emisiones volca-
nicas alcalinas. Parecen resultar del juego en disten-
sién de superficies de despegue intra-cortical (mo-
delo de Wernicke 1985), que se crearian en zonas
con corteza engrosada por orogénesis antiguas. Di-
cha distensién, al disminuir el grosor de la corteza,
restablecerfa el equilibrio isostético (cf. p. 6 y 7).

enc in and R

La subsidencia no ha sido estudiada en detalle,
pero parece que, despues de periodos de erosién,
ocurre una importante subsidencia tect6nica. Ade-
mds de la depresion del Basin and Range de EE.UU.
(Wernicke 1985), se supone que las cuencas pérmi-
cas tardi-hercfnicas eurdpeas tuvieron el mismo ori-
gen (Van der Driessche y Brun 1989).

d. Las cuencas de ante-arco (forearc basins)

Entre los origenes posibles de las cuencas de an-
te-arco, el adelgazamiento cortical por erosion tect6-
nica es el mejor documen€ado. Parece formar cuen-
cas subsidentes de corta vida, discontinuas pero sin-



crénicas a lo largo de un mismo margen activo. Bue-
nos ejemplos son las cuencas de ante-arco que se co-
nocen en el margen (Sur) o costafuera (Centro y
Norte) de Perd, o que afloran en Ecuador y Colom-
bia. Fueron formadas sincrénicamente al inicio del
Eoceno medio y rellenadas al final del Eoceno me-
dio o inicio del Eoceno superior, poco antes de la fa-
se tecténica mayor del Eoceno superior. Una segun-
da generacion de cuencas de ante-arco ocurri6 cerca
al limite Oligoceno-Mioceno, a lo largo de todo el
margen andino.

III. CUENCAS DEBIDAS AL ENFRIA-
MIENTO DE LA LITOSFERA

Fen6menos térmicos intervienen en varios
contextos. Hemos visto que 1a subsidencia inicial de
un rift, ligada al evento tect6nico distensivo, es se-
guida por una subsidencia térmica. Otros dos casos
tienen que ser mencionados.

1. Las cuencas ocednicas (oceanic basins)

La formacién de la litosfera ocednica por volca-
nismo continuo (lava cerca de 1200°C) al nivel de
las dorsales ocednicas submarinas induce un gra-
diente térmico muy elevado. Luego, al alejarse de la
zona de expansion, la litosfera se enfrfa progresiva-
mente al contacto del aguamarina, su densidad au-
menta, y se hunde por contraccién térmica desde
2500 m hasta una profundidad media de 5500 m.
Por lo tanto, todos los fondos ocednicos estables
pueden ser considerados como cuencas sedimenta-
rias creadas por subsidencia térmica (cf. Parsons y
Sclater 1977).

2. Las margenes pasivas (passive margins)

Por definicién de una margen pasiva, su evolu-
cién empieza al momento que se inicia la acrecién
oceénica, es decir cuando el estiramiento de la litos-
fera es infinito (f = =) y que se termina la evolucién
tect6nica del rift. Por lo tanto, si bien su formacién
es debida a la distensién, es la subsidencia térmica
que controla la evolucién de la margen pasiva.

Ya que el adelgazamiento de la litosfera conti-
nental aumenta en direccién del oceéno, y que este
dltimo, apenas formado, experimenta una contrac-
cion térmica, 1as margenes pasivas estdn caracteriza-
das por una subsidencia creciente hacia el océano.

IV. CUENCAS DEBIDAS A LA FLEXION
DE LA LITOSFERA

Debido al fenémeno mismo de la flexidn, esas
cuencas son tipicamente asimétricas, siendo profun-
das y empinadas en el lado en donde actua el esfuer-
zo, y con pendiente suave al lado opuesto.
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1. Las cuencas de ante-pais (foredeep, foreland
basin)

Son depresiones alargadas, alineadas a lo largo
de cadenas montafiosas recientes. Resultan del so-
brepeso aplicado por el prisma deformado construi-
do por la tecténica activa. Los depdsitos son gene-
ralmente gruesos, granocrecientes, con tendencia a
la somerizacion, y presentan deformaciones sin-se-
dimentarias. Buenos ejemplos son la Cuenca mol4-
sica suiza, la Cuenca del P6 en Italia y las pampas
del Norte de Argentina,

El borde interno de la cuenca experimenta una
subsidencia répida, seguida por su integracién en la
zona en deformacién (fig. 34). El eje de subsidencia
méxima migra hacia el exterior de la cadena a medi-
da que progresa el frente tect6nico. El borde externo
experimenta una subsidencia més regular y suave.

2. Las cuencas cratonicas de subduccién

Se trata de depresiones muy dmplias, cuyo ancho
sobrepasa los 1000 km, y cuya longitud puede equi-
valer a la de una zona de subduccién. La cuenca del
Western Interior Norteamericano serfa un ejemplo
tfpico, asf como el Oriente de los Andes centrales.

La subsidencia estarfa controlada por la subduc-
cién y tendria variaciones a largo plazo, dependien-
do del regimen de convergencia. Es regular (fig. 34)
y disminuye hacia el craton.

V. CONCLUSIONES

La subsidencia es un fenémeno que juega un pa-
pel capital en geologfa sedimentaria y en el an4lisis
de cuenca, ya que sin subsidencia, no hubieran cuen-
cas sedimentarias. Estas pueden nacer y evolucionar
mediante varios mecanismos: distensivos, térmicos,
flexurales o mixtos. Sin embargo, las curvas de sub-
sidencia de las cuencas en distensién y en flexi6n
pueden ser muy similares (fig. 33 y 34). Por lo tan-
to, si bien es muy importante definir el estilo de la
subsidencia de una cuenca, es igualmente impor-
tante determinar el marco tecténico y el contexto
geodindmico de su formacién y de su evolucién.



CAPITULO IV

METODOS DE ESTUDIO CUANTITATIVO DE LA SUBSIDENCIA

por Gerardo Berrones

I. INTRODUCCION

Para tener una visién geodindmica de la forma-
cion y posterior evolucién de una cuenca sedimenta-
ria, debemos separar los efectos de la subsidencia
inducida por el peso de los sedimentos acumulados,
para poder cuantificar la subsidencia remanente de
cardcter tecténico, es decir los movimientos del sub-
strato como si €ste no estuviera recubierto por sedi-
mentos, sino unicamente por el agua del mar, o el
aire, segiin el método empleado. La subsidencia tec-
ténica traduce los mecanismos corticales que han
dado nacimiento a la cuenca, y que ocurrieron du-
rante su evolucién posterior; para ello debemos reti-
rar el efecto de la carga sedimentaria con la consi-
guiente compensacion isostdtica que ella ha induci-
do.

Considerando que la depositacién de una capa
conlleva la compactacion de todas las infrayacentes,
adoptaremos el proceso inverso retirando cada vez
la capa mds superficial y retrotrayendo el estado de
la columna a esas condiciones, es decir recon-
struyendo su estado, densidad y espesor antes de la
compactacién (método de backstripping de Steckler
y Watts 1978, Sclater y Christie 1980, Brunet 1989),
Este procedimiento, que va ha permitirnos reobtener
el estado de la columna sedimentaria en cualquier
época dada, necesita conocer y analizar primero los
procesos de la compactacién,

II. LA COMPACTACION

1. Definiciones

Llamaremos compactacién a la disminucién en
volumen que experimenta un sedimento por efecto
de una compresion, la cual afecta particularmente
dentro de una primera fase, al volumen de los poros.

La compactacién corresponde escencialmente al
efecto mecénico producido por el hundimiento y al
efecto del peso ejercido por los sedimentos supraya-
centes acumulados sucesivamente durante 1a subsi-
dencia. El esfuerzo es por tanto vertical y hacia
abajo (fig. 35) y corresponde a la fuerza ejercida por
unidad de superficie, designada por laletra ¢y cuya
unidad es el Pascal, expresado en kg/m/seg2 (1 pas-

Pz > Px =Py
Pz

Px
Py

Fig. 35 : Diagrama ilustrando la carga de compactacion
(generalmente, Pz > Py = Px).

cal = 1 newton/m?2).

c = Fuerza / Area
=M g/ Area
=p; Area g h/ Area
= 0 =psgh (1), donde :

ps = densidad media global del sedimento en
g/cm3

g = aceleraci6n de la gravedad en m/seg?
h = altura (espesor o profundidad) en m.

En caso de formaciones porosas podemos escri-
bir p, en la forma :

Ps = Opat(1-0)pma (2), con :
p, = densidad media del fluido en g/cm3

Pma = densidad media de la matriz en g/cm3 (ma-
triz = conjunto de las particulas s6lidas)

¢ = porosidad media,

) 200 400 600
Recta Presién
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en km

Fig. 36 : Evolucidn de la presidn geostdtica con la pro-
Jundidad.
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Fig. 37 : Los gradientes de presidn y la compactacicn en
subsuelo.

La presion geostética aumenta con la profundi-
dad. Admitimos en una primera aproximacién que
este incremento es lineal (fig. 36), aunque en reali-
dad la densidad de las rocas varia con la profundidad
(fig. 37).

Dentro de la hip6tesis de un incremento uni-
forme, podemos definir un gradiente de presién
geostdtico, igual a 0,231 kg/cm?/m para una densi-
dad media de las rocas igual a 2,31 g/cm3. En caso
de formaciones porosas, partiendo de (1) y (2) pode-
mos descomponer la presiOn geostdtica en una com-
ponente hidrostitica Pp y una componente litostati-
ca Pe, representadas esquematicamente en la fig. 4.

Entonces tendrfamos : ¢ = Pp + Pe. Si Pp =0, en-
tonces G = Pe, para rocas totalmente aporosas. Pp es
conocida como Presién del fluido intersticial o Pre-
sién de poros y es igual a la Presién hidrostética, o
sea:

Pa P ma

D (1-(?)

v V¥

Pp + Pe

(0]

Fig. 38 : Los componentes de la Presion litoestdtica.

La zona gris representa el volumen de los poros, corres-
pondiendo a la porosidad ¢, y rellenados por un fluido de
densidad p,. La zona blanca representa el sedimento soli-
do (matriz) de densidad p,,,-
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Pp = p, g h (en condiciones de compactacién
normal), con p, = densidad media del flufdo conte-
nido en los poros.

2. Compactacién de las arenas

En un primer estado, ésta corresponde funda-
mentalmente a un re-ordenamiento mecdnico de los
granos, que dependiendo de su forma, van a rodar o
resbalar unos sobre otros méds o menos rdpidamente
por efecto del esfuerzo vertical ejercido por los sedi-
mentos suprayacentes. Como consecuencia de ésto
tendremos un arreglo m4s compacto que conduce a
una disminuci6n de la porosidad y un aumento de la
densidad.

Como efecto del hundimiento la porosidad va ha
evolucionar en funcién de la clasificacién granulo-
métrica, siendo inicialmente mds débil en arenas
mal clasificadas pero cuya disminucién es también
mds lenta que para arenas bien clasificadas. Los gra-
nos més gruesos, una vez re-ordenados en contactos
tangenciales o alargados entre ellos, van ha soportar
la mayor parte de la carga, protegiendo a los granos
finos contra toda contraccién suplementaria, al me-
nos hasta cuando la contraccién provoque su fractu-
ramiento.

La composicién de la arena es también impor-
tante; la porosidad de una arena limpia decrece mé4s
lentamente que una arena arcillosa donde los granos
de mica o arcilla se deforman y fracturan dismi-
nuyendo el espacio poroso més facilmente. La pre-
sencia de minerales del tipo de anfiboles, piroxenos
y feldespatos favorece el desarrollo de fenémenos
diagenéticos debidos a su inestabilidad quimica, que
van ha producirse durante la compactacién misma,

Segin Maxwell (1964), 1a porosidad disminuye
mds rapidamente en profundidad cuando aumenta el
gradiente de temperatura (fig. 39), a partir del gréfi-
co podemos concluir que un gradiente elevado favo-
rece el desarrollo prec6z de fen6menos diagenéticos
como la cementacién, que incluso desplazarian la
compactacion a un plano secundario.

Basédndose en 17367 medidas de porosidad sobre
ripios de subsuelo, Atwater y Miller (1965) han en-
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Fig. 39 : Relacicén porosidad-profundidad, en funcicn de
varios gradientes térmicos, y de la edad (segiin Maxwell
1964).



Profundidad en metros

Porosidad media en %

Fig. 40 : Relacion entre profundidad de enterramiento y
porosidad, establecida con 17367 niicleos de areniscas
terciarias. Los puntos representatan el promedio por
tramo de 1000 pies.

contrado una relacién lineal entre la porosidad y la
profundidad de enterramiento de las arenas (fig. 40).
Por otro lado, McCulloh (1967), basdndose sobre
4000 medidas, ha definido una relacién que no es li-
neal. Esta contradiccién de resultados parece de-
berse a que los andlisis fueron hechos con criterio
estadfstico sin asociarlos a las causas que producen
esta disminucién. La fig. 41 muestra que no existe
modificacion en la relacién de vacios y por tanto en
la porosidad, justo hasta una cierta presién interpre-
tada como el punto de aplastamiento (Roberts
1969). Igualmente, si analizamos la evoluci6én conla
profundidad de las porosidades méximas medidas
por Maxwell (1964) y las relacionamos como en la
fig. 42, podemos razonablemente admitir que los
efectos diagenéticos son mfnimos y que dicha evo-
lucién se realiza por escalones.

A partir de estos diferentes andlisis, podemos
emitir las siguientes conclusiones :

—_ Presién ejercida en p.s.i.
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Fig. 41 : Relacion entre el void ratio y la Presidn (segiin
Roberts 1969).

1 y 2 son arenas, 3 es cuarzo, 4 es feldespato.

Void ratio = volumen de poros / volumen de sélido.

Porosidad en %
5000
o
Q2
Q 10000
c
o
©
]
S
S
5 15000
o
o
20000
10 20 30 40 50

Fig. 42 : Evolucidn e las porosidades mdximas de are-
niscas con la profundidad (segiin Maxwell 1964). Esta
puede ser interpretada sea como una relacién lineal
(lineas gruesas), sea como una evolucion por escalones
(lineas finas).

- El estudio de la compactacién de arenas debe
ser realizado a partir de su porosidad mdxima, (Z =
0).

- La disminucién de la porosidad por hundimien-
to (efecto debido solamente a la contraccién mec4-
nica), no es continuo, sino que se realiza por saltos.

- El efecto mecédnico debido al hundimiento estd
frecuentemente acompafiado de fenémenos diagené-
ticos secundarios.

- A cualquier profundidad dada, toda porosidad
mds débil que 1a representada por las curvas de com-
pactacion, traducen sea una disminucién de 1a clasi-
ficacién granulométrica, sea el desarrollo de otros
fen6émenos diagenéticos (cementacién, autigénesis,
...y ligados por una parte a la accién combinada de 1a
presién y la temperatura, y por otra a la inestabilidad
quimica de los minerales presentes.

- Inversamente, toda porosidad més fuerte tradu-
cird sea un estado de subcompactacién y la presen-
cia de reservorios con altas presiones, sea el desarro-
1lo de una porosidad secundaria por epidiagénesis si
la presi6n del reservorio es hidrostdtica.

3. Compactacién de las arcillas

Dotadas de una mayor porosidad inicial por una
parte, y de una menor importancia de otros fen6me-
nos diagenéticos por otra, las arcillas constituyen
una categoria de sedimentos totalmente favorables
al estudio de 1a compactacién. Esta es 1a razén por la
cual han sido objeto de numerosos trabajos cuyos re-

sultados han sido expuestos en numerosas publica-
ciones.

Modelos de com ién de 1 ill
Bajo el efecto del hundimiento y la sobrecarga,
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Fig. 43 : Modelo de compactacidn de Hedberg (1936).

las arcillas, al igual que cualquier otro sedimento, se
compactan expulsando su agua intersticial. Existe en
efecto todo un perfodo durante el cual las arcillas
poseen un cierto potencial de expulsién debido a una
permeabilidad no despreciable ligada a su fuerte po-
rosidad. Varios modelos de compactacién han sido
propuestos. Para Hedberg (1936) y luego Weller
(1959), este proceso se realiza en cuatro etapas, re-
sumidas en la fig. 43. Las primeras son dominadas
por la expulsién del agua, mientras que las iltimas
estdn caracterizadas por las transformaciones mine-
rales. Para Burst (1969) el modelo de compactacién
define tres etapas de deshidratacién representadas
por los esquemas de 1a fig. 44.

Sintetizando los resultados obtenidos por losdife-
rentes autores podemos sefialar las siguientes etapas:

- Expulsion del agua intersticial hasta que los
granos entren en contacto. Para las arcillas la poro-
sidad disminuye desde 85-70% hasta alrededor del
45%. Esta disminucién se efectiia muy rapidamente
en algunas decenas de metros.

- Reordenamiento mecdnico de los granos y con-
tinuacién de la expulsién del agua intersticial. La
porosidad disminuye hasta alrededor del 35%. Esta
disminucién es m4s lenta y se efectia sobre algunas
centenas de metros.

pulsién del agua adsorbida; los minerales blandos
son forzados dentro de los infersticios dejados por
los granos m4s resistentes. La porosidad disminuye
de 35% a 10%. Esta disminuci6n es ain m4s lenta y
puede efectuarse sobre algunos miles de metros.

- Desarrollo de fenémenos diagenéticos mayo-
res, producidos por modificacién de las condiciones
fisico-quimicas, por la accién combinada de 1a pre-
sién, temperatura, concentracién de agua, y la pre-
sencia de otros fluidos (gas, petr6leo), comprendien-
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Fig. 44 : Composicion global de una arcilla marina
durante su deshidratacion (segin Burst 1969).

do la recristalizaci6n, la cementacion, la disolucién
y/o transformaciones mineralégicas o quimicas.

b.Lal Hubbert y Ru 1959

Estos autores han establecido que la contraccién
efectiva Pe ejercida sobre 1a arcilla porosa, depende
solamente del grado de compactacién de aquella,
con Pe aumentando de forma continua a medida que
la compactacién aumenta. Una medida prictica del
grado de compactacién de una arcilla es su porosi-
dad ¢, definida como la relacién del volumen de po-
ros al volumen total. Podemos por tanto deducir que
para una arcilla dada, existe para cada valor de po-
rosidad ¢ un cierto valor méximo de la contraccién
efectiva de compresion Pe que la arcilla puede so-
portar sin compactacién suplementaria. Esto puede
expresarse mediante la siguiente ley :

Parcitla = o arcitla €5F¢ 5

donde
GSUNTOV

G—-Pp—
C—+P-

®o arcina = porosidad de la arcilla a profundidad
nula (Z = 0);

®arcilla = Porosidad de la arcilla a profundidad z;

Pe = presién de compactacion ejercida sobre la
matriz s6lida a profundidad Z;

K = constante;

© = presion total ejercida sobre un elementoarci-
lloso poroso situado a la profundidad z (presi6én de
confinamiento);



Pp = presién ejercida sobre el fluido (presién de
fluido);

e = base de los logaritmos neperianos.

Esta relacion expresa que la porosidad de 1a arci-
1la a una profundidad de enterramiento dada es fun-
cién de la presi6n del fluido Pp. Si esta presion es
anormalmente elevada 1a porosidad de la arcilla se-
rd también anormalmente elevada (caso de arcillas
subcompactadas).

Por otro lado, en condiciones hidrostiticas tene-
mos :

C=pPsa82,Yy Pp=p,82; con :
Psa = densidad media de los sedimentos sobreya-

centes impregnados de agua de densidad media p,
(en g/cm3)

g = aceleraci6n de la gravedad.
z = profundidad de enterramiento en metros.

Remplazando ¢ y Pp por sus valores tendremos
la ecuacion ;

¢ arcilla = 90 arcilla © cz, con:

C=K( Psa - Pa)
g = factor de compactacién (en m-1),

Esta relacion establece que la porosidad de una
arcilla es una funcién exponencial de la profundidad
de enterramiento z. Si graficamos en escala semilo-
garitmica esta funcién, con ¢ ..., €n escala logarit-
mica y z en escala aritmética, obtendremos una linea
recta, que caracteriza una compactacién normal.

Para los limos, el estudio de la compactacién de-
muestra que se parece mds al de las arenas, donde
los granos m4s resistentes formarén un armazoén im-
pidiendo 1a compactacién después de un cierto limi-
te.

La compactacién de rocas carbonatadas es un
tanto mas complicada, pues los fenémenos diagené-
ticos, de cementacion y recristalizacién pueden apa-
recer muy rapidamente, impidiendo de esta manera
la compactacién posterior.

III. METODO DE CUANTIFICACION DE
LA SUBSIDENCIA

1. Generalidades, principio del método

El objeto de este método es el de reconstruir la
evolucién de una cuenca sedimentaria con el trans-
curso del tiempo. Hemos visto que el efecto de la
carga sedimentaria puede provocar entre un 60 y un
80% de 1a subsidencia observada, quedando un 40 a
un 20% restante que puede ser explicada por causas
tecténicas que dieron origen a la cuenca y precedie-
ron su evolucién, denominada subsidencia tecténi-
ca. Para poder cuantificar esta subsidencia remanen-
te, debemos separar los efectos de la subsidencia in-
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ducida por el peso de los sedimentos suprayascentes
acumulados, con la consiguiente compensacién
isostdtica que ella ha inducido.

El mecanismo m4s importante retenido de la mo-
delizacién de cuencas es un adelgazamiento cortical
causado por estiramiento tecténico (McKenzie
1978). Otros fen6menos tales como el metamorfis-
mo, anomalfas térmicas, adelgazamiento de 1a corte-
za producido por erosién superficial, por flujo o por
erosion subcortical, pueden superponerse a este me-
canismo principal.

La subsidencia tecténica, aqui considerada al ai-
re libre, es la que serfa producida en ausencia de to-
da carga sedimentaria. Su determinacién puede
efectuarse sobre la columna sedimentaria actual o en
estados anteriores a fin de representar la evolucion
de la cuenca; para ello debemos reconstruir sus dis-
tintas etapas a travéz del tiempo, retirando progresi-
vamente las capas superficiales (backstripping,
Steckler y Watts 1978, Sclater y Christie 1980, Bru-
net 1989, fig. 45).

Un andlisis cuantitativo de las tasas de subsiden-
cia a travéz del tiempo, a veces llamado andlisis ge-
ohistdrico, se basa principalmente en la decompac-
tacion de las unidades litoestratigraficas hasta su co-
rrecto espesor al tiempo de interés que queremos
analizar. Dos correcciones adicionales deben ser re-
alizadas para poder ubicar correctamente la subsi-
dencia relacionada a un datum predeterminado, tal
como el nivel actual del mar : (1) correcciones por
las variaciones de la profundidad de agua durante la
depositacién de cada unidad (paleobatimetrfa), y (2)
correcciones debidas a la fluctuacion del nivel abso-
luto del mar relativo al nivel actual (eustatismo).

2. Decompactacion de sedimentos
Principio del célcul
Para obtener el valor de 1a subsidencia tecténica

Y en cada época, podemos aplicar el siguiente c4l-
culo, ilustrado en la fig, 46 :

Y =S(Pm-Ps/Pm) + H (P - Pe /Pr) - AN, com:
Y = subsidencia tecténica al aire libre;

S, ps = espesor y densidad media de la columna
sedimentaria a la época considerada;

Pm = densidad del material del manto;
pe = densidad del agua del mar;
H = profundidad del dep6sito;

AN = variacién del nivel eustético con respecto al
nivel actual.

Los datos necesarios para este tipo de estudios,
posibles de realizar a nivel de perforaciones o de
secciones sismicas, son los siguientes :

- un registro litoestratigrafico detallado que per-
mita seleccionar las distintas unidades y conocer los
porcentajes de los diferentes constituyentes 1itol6gi-
cos al interior de cada una de ellas.
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Fig. 45 : Evolucion del espesor de una columna sedimentaria con el transurso del tiempo t, desde el origen de la cuen-
ca hasta la actualidad, y su subsidencia tectdnica asociada Y;, despues de quitar el efecto de la carga sedimentaria.

H = paleobatimetria ; AN = eustatismo.

- registros eléctricos que permitan obtener una
relacién Porosidad - Profundidad para los distintos
sedimentos presentes (S6nico, Densidad, Neutr6n o
Gamma Ray).

- un estudio de facies que permita aproximar los
valores de paleo-profundidad de los dep@sitos.

- una escala crono-estratigréfica.

- una carta de variaciones eustaticas del nivel del
mar con ¢l transcurso del tiempo.

Para secciones sismicas se necesitardn conocer
ademds las leyes de velocidad que permitan aproxi-
mar los espesores, y los datos de una perforacién lo
md4s cercana posible con la cual podamos calibrar las
tablas antes mencionadas.

b. Determinacién de las leyes de porosidad

Considerando que los espesores de las series se-
dimentarias han sido profundamente modificados

basamento
y corteza

basamento
y corteza

L I 4

pPm

SN SEEN

Fig. 46 : Nlustracidn del método de mdenudacion paso
por paso de la columna sedimentaria (backstripping).

El efecto del peso del espesor S de sedimentos de densi-
dad p, es levantado para calcular el reajuste isostatico
local (con desplazamiento del material del manto, de den-
sidad p,,), con correcién eustética AN, y paleobatimétri-
ca H (agua de densidad p,), a fin de calcular la subsiden-
cia tecténica Y del z6calo al aire libre.

por la compactacién del material original, como lo
hemos anotado anteriormente, se hace necesario
aproximar las leyes que relacionen la pérdida de po-
rosidad en funcién de 1a profundidad para los distin-
tos intervalos litolgicos presentes en la columna
geolégica estudiada. Estas leyes van a permitirnos
restituir los espesores de cada unidad a travéz del
tiempo, y trazar las profundidades sucesivas de en-
terramiento del zécalo asi como cuantificar 1a subsi-
dencia tect6nica, permitiendo de esta manera despe-
jar las etapas mds importantes de la historia estruc-
tural de la cuenca.

Una manera simple de encarar este problema es
asumir que la relacién porosidad-profundidad tiene
una forma lineal 6 exponencial que depende directa-
mente de dos pardmetros basicos :

¢o : porosidad inicial que posee el sedimento en
superficie; y

C : cantidad en la cual ¢y decrece por cada metro
de enterramiento :

0=¢p-C.z (forma lineal), 0
0=¢q.eCZ (forma exponencial), con :
¢ = funcién de porosidad,

9o = porosidad en superficie;

z = profundidad, y

e = base de los logaritmos neperianos.

Dentro de los datos disponibles para obtener los
valores de porosidad que poseen los sedimentos en
subsuelo, los mds comiines suelen ser los registros
eléctricos tomados mediante una sonda, tales como
el registro sénico, registro de densidad o registro
neutrénico, de los cuales el m4s utilizado es el regis-
tro sénico. Este dltimo puede ser quizés el Ginico re-
gistro de porosidad disponible en 1a totalidad del po-

z0 ya que los otros dos suelen correrse unicamente
en las zonas de interés hidrocarburifero.

Whyllie, Gregory y Gardiner (1956, 1958) han de-



mostrado una relacién lineal entre las velocidades de
propagacion de ondas eldsticas en medios porosos, y
las porosidades, de acuerdo con la férmula siguien-
te:

1/V=@/Ve)+((A-9)/ V), con:
V = velocidad promedio del sénico;

V¢ = velocidad del fluido de saturacion;
Vm = velocidad del medio rocoso;

¢ = porosidad.

En términos de tiempo de trdnsito del s6nico (mi-
croseg./pie), esta férmula puede ser escrita de la si-
guiente manera ;

tosnico =9 tr+ (1 - 9) tyy 5 6

¢ = (tssnico = tm) / (s - ty)s en el cual :
tssnico = tiempo de trdnsito medido en el s6nico,
ty = tiempo de trdnsito medjdo en el fluido,

ty, = tiempo de trdnsito en el medio rocoso.

Esta férmula también puede ser escrita de 1a si-
guiente manera (Magara, 1976) :

¢ =1t s4nico - A - B; enlacual Ay B son constan-
tes que dependen del medio.

En el siguiente cuadro se proporcionan algunos

Litologia| A B Autor
Lutitas 0,466 | 31,7 Magara 1976

Areniscas | 0,741 | 39,6 | Schlumberger 1976
Calizas 0,677 | 27,6 | Schlumberger 1976

valores para A y B.

En el registro de densidad, una fuente radiactiva
en la herramienta emite radiacién gamma que es dis-
persada y pierde energia como resultado de las coli-
siones con los electrones de 1a formacién. El mime-
ro de rayos gamma dispersados que se detectan en el
receptor de la herramienta, depende de 1a densidad
de electrones en la formacién. Esta densidad de
electrones es virtualmente igual a la densidad pro-
medio (bulk) para la mayorfa de los minerales comu-
nes, excepto para minerales como la halita, sylvita y
carbon, que tienen una significativa diferencia.

La densidad promedio (bulk) es una funcién tan-
to de las densidades de las substancias que integran
la formacién (matriz rocosa y fluidos que rellenan
los poros), como de los voliimenes relativos ocupa-
dos, como lo muestra la ecuacién :

pb=¢pf+(1'¢)pma; con .
¢ = porosidad,

p¢ = densidad promedio del fluido en los poros,
que es funcién de la temperatura, presién y salini-
dad.

Pma = densidad promedio de la matriz rocosa.

La porosidad puede ser facilmente determinada
por la siguiente ecuacién, obtenida de la anterior :

®=(Pma- P/ Pma - Pe)
Pma Podria a su vez ser desdoblada en sus partes
constituyentes.

Cuando estd presente una cantidad considerable
de arcillas, es necesario realizar una correccién por
arcillosidad que toma en cuenta su densidad y por-
centaje :

Pb = Pr+ Varcilla Parcitla + (1 - ¢ - Varcilla) Pmas

donde Purcila Y Varcilla SOR reéspectivamente la
densidad y la fraccién en volumen de la roca total
ocupada por la arcilla. Esta correccién por arcillosi-
dad es substancial cuando Py, ¥ Pmarcilla SO Muy
diferentes, y es el caso de profundidades someras
donde la arcilla estd particularmente no compactada,
como hemos visto anteriormente.

En el registro Neutrénico, 1os neutrones emitidos
por una fuente radiactiva en la sonda, colisionan con
los miicleos de las formacién y son capturados. Uno
0 varios detectores en laherramienta realizan el con-
teo de los neutrones que retornan. Debido a que los
neutrones pierden la mayor parte de su energia cuan-
do colisionan con niicleos de Hidrégeno de la for-
macidn, la lectura del registro de neutrones propor-
ciona una medida del contenido de hidrégeno, o sea
del contenido del fluido en una formacion, y es por
tanto utilizado para determinar la porosidad.

La herramienta de neutrones mis comunmente
usada es el registro neutronico compensado (CNL),
el cual estd calibrado para leer porosidades reales en
calizas limpias, por lo tanto su unidad de medida es
1a "unidad de porosidad de la caliza". Cuando se uti-
liza en la medicién de formaciones diferentes a la
caliza, es necesario realizar ciertas correcciones.

El registro de neutrones responde a todo el hidr6-
geno presente en la formacion, incluyendo el agua
confinada en los minerales arcillosos, por 1o cual es
muy sensible al contenido de arcillas. En lutitas, el
registro neutr6n muestra normalmente valores de
lectura muy elevados, y necesita por tanto una co-
rreccion :

¢N =¢+ Varcilla - ¢N arcilla

Iculo del espesor de 10s imento om-
actados

Para calcular el espesor de una capa sedimentaria
a un determinado tiempo en el pasado, es necesario
"levantarla" dentro de 1a curva porosidad - profundi-
dad apropiada, esto es equivalente a remover se-
cuencialmente las capas suprayascentes permitiendo
la decompactacién de la capa de interés. Para ello,
asumimos que la masa permanece constante y con-
sideramos los cambios en volumen y por tanto, en
eSpesor.

Considerando un estrato actualmente localizado
entre las profundidades z, y z,, el cual va ha ser re-



movido verticalmente a profundidades mds someras
z'1 y Z'5, la cantidad de espacio poroso saturado en-
tre z; y z, es simplemente la integral de la porosidad
sobre este intervalo :

V,= Izlzz do eCzqz, cuya resolucién es de
la forma :

Va=(0g/C). €€t -2y

Ya que el volumen total del estrato (V) es la su-
ma del volumen del fluido (V,) y el volumen de los
granos (V,), tenemos Vg =V, -V, , y considerando
una columna de 4rea unitaria, tendremos :

Zs=17,-17, - (0y/ C) . (e “CZ, - e C29)

En la decompactacién el volumen de los sedi-
mentos permanece constante, solo el volumen de los
poros se expande. El peso del fluido en una colum-
na sedimentaria de drea unitaria entre las profundi-
dades z'; y z'; serd entonces :

z',=(0g/ C) . (€7, - e2))

El nuevo espesor decompactado del estrato es la
suma de los espesores debidos a los granos sedimen-
tarios y al fluido, o sea :

zh-2, = 23+ 27, osea:
25-7,=12,-2, - (9g/ C) . (€7, - eC2))
+(0g/ C) . €CZ -eC2)

Esta es la ecuacién general de decompactacion
que representa matemdticamente la accién de "le-
vantar" un estrato a 1o largo de su curva porosidad-
profundidad. Su resolucién, posible por iteracién
mediante métodos numéricos, 1a hace ideal para ser
resuelta mediante algin algoritmo por computadora.

Esta ecuacién calcula el espesor de un estrato en
cualquier época entre su depositacién y la actuali-
dad; por tanto se puede obtener una curva de subsi-
dencia decompactada cuya fuente de datos son los
limites estratigrificos de las secuencias de diferentes
edades, que se presumen conocidas, y sus espesores
actuales, Todas las profundidades, sin embargo, es-
t4n referidas a un datum actual, normalmente al ni-
vel del mar; consecuentemente es necesario corregir
1a curva de subsidencia decompactada en primer lu-
gar por la diferencia de altura entre la superficie de
depositacién y el datum regional (correccion paleo-
batimétrica) y en segundo lugar por las variaciones
de altura que ha experimentado el nivel del mar en
el pasado (correccion eustatica).

3. Correcciones
im

La estimacién de 1a profundidad de depositacién
para un horizonte estratigrdfico dado, generalmente
estd lejos de ser fécil, pero es esencial para la preci-
sién de un estudio sobre evolucién de cuencas. La
paleo-batimetrfa puede ser estimada a partir de dis-
tintas fuentes, siendo la principal el estudio de mi-
crofésiles benténicos, complementado con un an4li-
sis de facies sedimentarias y/o un estudio de rasgos

rrecciones pal
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Fig. 47 : Interpretacion paleobatimétrica a partir de una
perforacion (Van Hinte 1978).

Las lineas horizontales abarcan €l rango interpretado en
ripios; los circulos corresponde a micleos.

geoquimicos distintivos.

Aunque algunos organismos habitan dentro de un
rango particular de profundidades como resultado de
su adaptacién a una determinada presion hidrostati-
ca, la mayorfa de paleo-profundidades estimadas se
obtienen indirectamente, mediante comparaciones
con la ocurrencia actual de ciertas especies y por re-
conocimiento de las tendencias ecoldgicas de orga-
nismos plancténicos y bent6nicos a travéz del tiem-
po.

El ejemplo de 1a fig. 47 muestra el tipo de infor-
macién de profundidad que puede ser obtenido pale-
ontolégicamente, junto con los rangos sobre 1os cua-
les es vilida la estimacion.

Comparativamente, los datos sedimentolégicos y
geoquimicos son menos ttiles, pues no son particu-
larmente diagndsticos de 1a profundidad, aunque al-
gunas estructuras, tales como las ondulitas de co-
rriente (ripple marks), estdn restringidas a rangos de
profundidad particulares (< 200 m), las facies sedi-
mentarias en ambientes marinos serdn ma4s tiles pa-
ra respaldar las observaciones paleontolégicas que
para diagnosticar su profundidad. En ambientes con-
tinentales, el uso de facies sedimentarias para una
diagnosis en este sentido es més efectiva. Algunas
especies minerales, tales como la glauconita y los
fosfatos, podrian proporcionar informacién 1til so-
bre paleo-profundidades de agua, pero estas estima-
ciones estdn lejos de ser precisas.

b

Algunos trabajos relativamente recientes tratan
de la evidencia sobre fluctuaciones del nivel global
del mar; los principales son los presentados por Vail
et al. (1977) y por Haq et al. (1987), los que presen-
tan una serie de tablas, cuadros y curvas contenien-
do ciclos de fluctuaciones del nivel global del mar
con el transcurso del tiempo. Estos datos, separados
en ciclos de primero, segundo y tercer 6rden, corres-
ponden a fluctuaciones de corto y largo periodo que

rreccion



muestran las variaciones desde el Tridsico hasta la
actualidad. Extensa discusién ha mantenido la co-
munidad cientifica internacional respecto de estos
trabajos, llegando a la conclusién de que tal varia-
cién en realidad existe, siendo necesario por tanto
cuantificar las correcciones en relacion con el nivel
actual del mar.

rreccion [ car

La subsidencia tectOnica verdadera se obtiene
después de remover la subsidencia inducida por la
carga sedimentaria, ademds de aplicar las correccio-
nes debidas a las variaciones en la paleo-profundi-
dad del depdsito y a las fluctuaciones del nivel eus-
tatico.

La influencia de la carga sedimentaria puede ser
evaluada considerando la porosidad de un estrato en
cualquier intervalo de profundidad :

0 =(0/C) {(e C21-eC2y/(z,-2))},
mientras que la densidad promedio (bulk) del

nuevo estrato rs depende de la porosidad y de 1a den-
sidad de los granos rsg.

Pp= ¢ pa+(1-90)pg
La densidad promedio de la columna sedimenta-
ria que descanza sobre la capa i-ésima es :

Ps= pX {(¢; pa+ (1- ) Psgi )/ 8} zy; donde:
¢; = porosidad media de la i-ésima capa;

Psgi = densidad de granos de la misma capa;

z'; = espesor de 1a i-ésima capa;

imentari

S = espesor total de 1a columna corregida por de-
compactacion,

El efecto de carga del sedimento puede entonces
ser tratado como un problema de balance isostético
local (tipo Airy), donde los sedimentos son reempla-
zados por una columna de agua ;

Y=S{(Pn-Ps)/ Pm-Pa}:

Y = profundidad del basamento corregida por
carga sedimentaria;

donde :

Pms Ps» Pa = densidades del manto, 1a columna
sedimentaria (promedio) y el agua, respectivamente.

Considerando las correcciones de paleoprofundi-
dad de agua, de paleo-nivel eustitico del mar, y las
debidas a la carga sedimentaria, el valor de 1a subsi-
dencia tecténica considerando un balance isostdtico
local (de tipo Airy), puede ser finalmente expresado
mediante 1a ecuacion ;

Y=S{Pn-Ps/Pm)+H Px-Pa/Pm) - AN;

donde :

Y = subsidencia tecténica al aire libre;

S, ps = espesor y densidad media de la columna
sedimentaria a la época considerada;

pm = densidad del material del manto;
P, = densidad del agua del mar;
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H = profundidad del depdsito.

IV. EJEMPLO DE DECOMPACTACION :
SUBSIDENCIA DE LA CUENCA ORIENTAL
ECUATORIANA

1. Datos de entrada

Para analizar la subsidencia tecténica de 1a cuen-
ca oriental ecuatoriana tomamos los datos del regis-
tro compuesto del pozo Auca-21, localizado aproxi-
madamente en el centro de la cuenca y representado
esquemdticamente en la fig. 48.

Los datos de su registro S6nico permitieron
construir diferentes leyes de porosidad, exponencia-
les para las areniscas y lutitas dentro del intervalo
Chapiza - Orteguaza, y una ley general de cardcter
lineal para los sedimentos continentales depositados
después del Mioceno medio, las cuales se presentan
en la fig, 49.

Las correcciones paleo-batimétricas se calcula-
ron utilizando los datos publicados por Almeida
(1986), Baldock (1986), Balkwill, Paredes y Almei-
da (1988), De Souza Cruz (1990) y Ordoiiez, Jimé-
nez y Zambrano (1990-91, Inf. Int. de Petroproduc-
cién). Estos célculos permitieron construir una cur-
va promedio de 1a variaci6n paleo-batimétrica con el
transcurso del tiempo (fig. 50a).

Las correcciones debidas a 1a paleo-variacién del

Prof ] ! ,
(pies) Edad Litologia Formaciones
::: ::' Chalcana,
Holoceno - ':: ::' Arajuno,
25001 = ‘
Mioceno medio Chambira
indiferenciado y Meza,
indiferenciadas
50001
Oligoceno -
Eoceno sup. Orteguaza
| Eocenoinf, - )
00 Paleoceno sup. Tiyuyacu
Maastrichtiano Tena
Santoniano- ——— N
Albiano sup. Lo apo
100009 Aptiano-Albiano Hollin

I:]Arena |:| Limo g Lutita E ArcillaE Caliza

Fig. 48 : Datos generales del pozo Auca-21, utilizados
para los cdlculos de subsidencia, decompactacion y tasas
de sedimentacidn y subsidencia.
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Fig. 49 : Funciones de Porosidad - Profundidad, obteni-
das para las distintas litologlas presentes en el pozo
Auca-21, calculadas a partir del Sonico.

nivel eustdtico durante las épocas consideradas, se
presentan también en la fig. 50b. La curva fué cons-
trufda utilizando los valores tomados de la curva de
largo periodo publicada por Haq et al. (1987, ver-
sién 3.01), de 1a cual se tom6 la mitad del valor asig-
nado (promedio entre variaciéon mdxima proporcio-
nada por la tabla, y variacion nula).

Las edades asignadas tanto a las distintas forma-
ciones como a los periodos de no-depositacién, fue-
ron tomados principalmente de los trabajos publica-
dos por Ordofiez, Jiménez y Zambrano (Inf. int. Pe-
troproduccién, 1990-91), complementados con los
trabajos de Bristow y Hoffstetter (1977), Rivadenei-
ra (1986), Rivadeneira et al. (1990) y De Souza Cruz
(1990). Las edades asignadas tienen relativamente
poco error dentro del intervalo Chapiza - Orteguaza,
mientras que las rocas correspondientes al intervalo
Mioceno medio - Holoceno, no pueden datarse con
precision por no existir fésiles diagnésticos de la
época de su depositacion. El cuadro de edades utili-
zado se presenta en la fig. 48.

2. Resultados

Los resultados obtenidos luego de calcular los di-
ferentes espesores decompactados en cada época,
permiten construir los siguientes gréficos, represen-
tados en la fig. 50.

- Tasa de subsidencia tecténica promedio: que
nos permite visualizar la velocidad promedio en
¢m/1000 afios de la subsidencia tecténica que afecté
la cuenca en cada época (fig. 50c). Obsérvese que
durante el Mioceno inferior (25,2 hasta 16,2 Ma), 1a
cuenca estuvo emergiendo lentamente.

- Tasa de sedimentacién restaurada: en la que po-
demos observar el valor promedio en cm/Ma de la
velocidad de depositacién de cada formacion en el
pozo analizado (fig. 50d).
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Fig. 50 : Curvas de variacion paleo-batimétric (A) y
paleo-eustdtica (B) utilizadas en el cdlculo de decompac-
tacion de la cuenca oriental. Tasas de subsidencia (C) y
sedimentacion (C) obtenidas para el pozo Auca-21.

- Profundidad de enterramiento decompactada y
subsidencia tecténica promedio.

- Historia evolutiva de los espesores con el trans-
curso del tiempo.

IV. CONCLUSIONES
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Un andlisis cuantitativo de la subsidencia de una
cuenca, permite elaborar un modelo de su comporta-
miento geodindmico a travéz del tiempo, identifi-
cando la movilidad relativa de cada sector de la
cuenca, lo que nos posibilita definir los posibles ca-
minos seguidos en la migracién de hidrocarburos.

Permite ademd4s identificar y correlacionar los
eventos tecténicos que afectaron a la cuenca y sus
alrededores, durante el tiempo de su desarrollo.

Adicionalmente servird para identificar las uni-
dades litolégicas que cruzaron el humbral de gene-
racién de hidrocarburos y que por tanto son poten-
ciales rocas-madres, esto por supuesto debe ser cali-

brado con los datos geoquimicos donde se encuen-
tren disponibles.
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