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RESUMEN 

En el norte de Chile afloran secuencias de rocas marinas del Jurásico y Cretácico Inferior, que constituyen relictos del 
relleno de cuencas de trasarco. En muchas de ellas, los sedimentos están atravesados por diques y 610nes manto de 
composición andesftica, en que los primeros son los alimentadores de los segundos y éstos se concentran est·atigráfiCG.mente. 
El estudio de las relaciones de contacto y las estructuras internas en los filones manto y diques permite establecerc,ue, por 
lo menos en Sierra de Moreno y en la zona de El Salvador·Potrerillos, los intrusivos se emplazaron en sedimentos h':medos 
y semiconsolid3dos al tiempo de la sedimentación y la subsidencia de la cuenca. El análisis del proceso de intrusión, junto 
con la geometna de los filones manto, permite concluir que las constantes elásticas de las rocas de caja durante la intrusión 
eran bajas, como aquéllas esperables en sedimentos semilitificados. La determinación de las sobrepresiones magmáticas 
causantes de la intrusión indican que, en los casos analizados, la cámara magmática se encontraba a una profundidad de 
entre 3 y 5 km bajo el nivel de concentración de los filones manto. La intrusión de cuerpos tabulares está controlada por 
la magnitud y crientación de los esfuerzos principales y por el estadio de deformación en ese instante. El paso de diques 
a filones mantoy la concentración de los últimos resulta de una inversión local de la orientación de los esfuerzos principales 
por la intercepción de niveles de rocas con constantes elásticas diferentes al resto de la secuencia. Donde los sedi-nentos 
están intruidos por filones manto, el grado de deformación es menor que donde éstos están ausentes. Se concluye que los 
esfuerzos mfni-nos requeridos para iniciar el plegamiento de la serie con filones manto será difícil de alcanzar sh antes 
sobrepasar ell'mite elástico de resistencia del conjunto al fracturamiento. Desde otro punto de vista, en aquellas ctlencas 
sedimentarias con sedimentos de baja porosidad y permeabilidad, los filones manto fracturados pueden co1stituirefK:ientes 
reservorios de hidrocarburos. Contrariamente a lo que podría esperarse, estos reservorios se presentarían en aquellos 
sectores menos deformados. Las conclusiones derivadas de este estudio son, además, aplicables para 11' predicción de la 
longitud y distr'bución de vetas, venas y venillas, previa calibración de las variables hidráulicas. 

Palabras claves: Diques, Filones manto, Módulo de Young, Número de Polsson, Esfuerzos principales, Deformación, Sobrapreslón 

magmálica, Cuenca de trasarco, Norte de Chile. 

ABSTRAeT 

Mechani·::s of emplacement, deformation and transition of dykes to sills in Jurassic and 
Cretaceous sediments in northern Chile. Thick sequences of marine Jurassie and Lower Cretaceous ceposits 
are well exposed in the Andes of northern Chile. These rocks constitute reliets of baek are basin infill, tha! in most if not all 
cases, are cross-cut by andesitic dykes and sills. Dykes usually feed the sills that in tum concentrate at a certain stratigraphic 
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level. Field studies of contact relationships and of dyke and sill intemal structures lead to the conclusion that at least in the 
Sierra de Moreno and in El Salvador-Potrerillos are as, the intrusives were emplaced into wet and semi-consolidated 
deposits, during burial and basin subsidence. The analysis of the intrusive process scaled to the sill and dyke geometry let 
conclude that the elastic constants 01 the host rock at the time of intrusion were low, as those one would expect in wet, semi
lithified sediments. An analysis of the magmatic overpressures thatcaused the intrusion, indicates thatthe magmachamber 
was located at a depth varying between 3 and 5 km below the level at which the sills are concentrated. The emplacement 
oftabularbodies was mainly controlled by the magnitude and orientation of the principal stress field. The dyke lo sill transition 
and the stratigraphical concentration of sills resulted from a local inversion of the stress field probably due to the effect of 
the interception of rocks with higher elastic constants than the rest of the sequence. The sill to dyke transition is also very 
sensible to the strain regime active at the time. In those places where the sediments are intruded by sills the delormation 
01 the host rock is much less than in those places where the sills are absent. It can be inlerred that the stresses required to 
initiate buckling 01 the multilayer with the sill intercalations will not be attained belore the fracture strenght limit of the sil!
sediment multilayer system is reached. From a differentview-point it can be concluded that in those sedimentary basins with 
low porosity and Iow permeability rocks, the fractured sills may beco me effective hydrocarbon reservoirs. Contrary to what 
would be expected, the reservoirs will be located where the sequence is less deformed. Conclusions derived from this study 
also allow to predíct the size and distribution ofveins, tlats and veinlets, provided thatthe hydraulic and stress constants have 
been adequately calíbrated. 

Klly worcJs: Dyklls. 51/15, Young's Modulus, Po/sson's numbllr, Principalstrllsslls, Slra/n, Magmatic overprflssurfl, Back·arcbasln, Norlhflrn 

Chllfl. 

INTRODUCCION 

En la cordillera de los Andes del norte de Chile y 
Argentina afloran potentes secuencias de rocas 
sedimentarias marinas y continentales que consti
tuyen relictos (actualmente deformados y exhuma
dos) de una cuenca de trasarco de edad jurásico
cretácica. Esta cuenca se encontraba flanqueada 
por el oeste por un arco volcánico, que emigró con el 
tiempo hasta su posición actual en la cordillera. Los 
depósitos mesozoicos asociados con estas cuencas 
de trasarco se reconocen por varios miles de kilóme
tros a lo largo de los Andes, desde Colombia hasta 
Magallanes. Localmente, muestran características 
diferentes según el segmento de los Andes en que se 
presenten (Mpodozisy Ramos, 1990; Corvalán, 1 990). 

En los Andes del norte de Chile, especialmente 
en la 'cordillera' de Domeyko, la 'precordillera' de 
Potrerülos y El Salvador, Sierra de Moreno y varias 
otras localidades, los depósitos de estas cuencas 
están intruidos por diques yfilones manto andesíticos. 

La evidencia de campo permite señalar que estos 
intrusivos se emplazaron con anterioridad a la defor
mación y alzamiento de los sedimentos, y -por lo 
menos localmente - intruyeron sedimentos húmedos 
y poco consolidados. Esto permite concluir que los 
intrusivos estuvieron cronológicamente relaciona
dos con la actividad del arco magmático que 
flanqueaba la cuenca (de trasarco) durante su exten
sión y subsidencia. 

En Sierra de Moreno y en la precordillera de 
Copiapó, los diques y los filones manto están 
interconectados, de tal forma que los primeros cons
tituyen los conductos alimentadores de los segun
dos, los que, a su vez, se acumulan estratigrá
ficamente bajo un nivel de areniscas cuarcíferas que 
constituyen su techo. El paso de diques a filones 
manto, y la consecuente concentración estratigráfica 
de estos últimos ha sido descrita en diferentes luga
res del mundo, pero las condiciones mecánicas que 
controlan la transición y su emplazamiento aún pre
sentan paradojas mec.ánicas. Por el hecho que estas 
intrusiones son sincrónicas con la deposición y relle
no de la cuenca,la cuantificación de las variables que 
controlan la intrusión aporta información relevante 
para establecer las condiciones de esfuerzo y defor
mación que afectaban a la cuenca en ese instante de 
su evolución. 

En este trabajo se desarrolla un modelo que 
explica y cuantifica las condiciones de intrusión y 
deformación de los diques y filones manto en los 
depósitos de relleno de las cuencas de trasarco del 
norte de Chile. El modelo planteado permite describir 
en términos mecánicos los siguientes eventos: 
a- la inhomogeneidad estratigráfica proporciona 

variaciones locales de la litología y sus constan
tes elásticas asociadas. Estas diferencias 
estratigráficas parecen condicionar, localmente, 
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FIG. 1. Perlil esquemático a través de Sierra de Moreno, destacando sectores con mayor deformación, que no están Int"uldos, en oposición 
a seclor3s con menor deformación que sí lo están. Nótese la falla Inversa de allo ángulo que yuxtapone a los sedimentos occidentales 
con el basamento oriental (de sombreado verlical fino). Los sombreados corresponden a lo siguiente: blanco, lulllas yesiferas y 
concresionales; gris, lulilas calcáreas; punteado fino a areniscas cuarciferas; punteado grueso a sedimentos conllnentales; grietas 
verticales en el basamento a estructuras de extensión horizontal; y, negro a diques y filones manto. 

la orientación del esfuerzo principal mínimo más 
allá de su orientación regional, permitiendo así la 
transición desde diques a filones manto y su 
consecuente concentración estratigráfica; 

b- la transición de diques a filones manto sólo se 
puede producir en situaciones de esfuerzo y 
deformación específicas. Estas definen un régi
men tectónico particular, que al ser determinado 

puede ser extrapolado a las condiciones que 
afectaban a la cuenca, y; 

c- el efecto inhibidor a la deformación que los intru
sivos ejercen en sus rocas de caja, ya que, en 
aquellos lugares donde los filones manto están 
acumulados, los sedimentos están notablemen
te menos plegados y fallados que en donde ros 
intrusivos están ausentes (Fig.1). 

GEOLOGIA DE LOS DEPOSITOS DE TRASARCO DE LA SIERRA DE MORENO 

Los depósitos de trasarco de Sierra de Moreno 
están agrupados en la Formación Quinchamale, la 
que está constituida por más de 1.500 mde sedimen
tos marinos ., continentales de edad caloviana(?} a 
oxfordiano-kimmeridgiana (Maksaev, 1978; Skarmeta 
y Marinovic, 1981). Esta unidad se reconoce a lo 
largo del flam::o oeste de la sierra sin que su base esté 
expuesta, ya que está en contacto por falla con el 
basamento metamórfico y/o granítico de edad 
paleozoica (Skarmeta, 1983; Fig.1). 

Estos depósitos están más intensamente falla
dos y plegados hacia las proximidades de la falla 
inversa que ~ limita y trunca por el este (Figs. 1, 2a, 
b). Esta falla, que es inversa y de alto ángulo, 
yuxtapone un basamento oriental con los sedimen
tos occidentales. El bloque de basamento alzado 
ubicado al oeste de la falla presenta estructuras 
cinemáticas características de movimiento normal. 
Sin embargo, en las proximidades de la falla éstas 
están truncadas por estructuras de desplazamiento 
inverso, necesariamente posteriores al normal, lo 

que evidencia que ésta fue originalmente normal y, 
subsecuente mente, se reactivó con movimiento in
verso. Los sedimentos ubicados al ·:¡ccidente de la 
falla están en general plegados en forma de cofres y 
chevrones de pequeña longitud de onda, despega
dos respecto de los planos de estratificación y con 
planos axiales paralelos a la falla que los limita (Fig. 
2a, b). 

La cronología relativa entre intrusión y deforma
ción puede ser localmente establecida. Dado que las 
rocas estratificadas se muestran fuertemente plega
das y falladas, excepto donde los filories manto están 
presentes, se infiere que éstos impidieron la defor
mación de las rocas adyacentes y, por lo tanto, son 
anteriores a la deformación. En el sector de El 
Salvador y Potrerillos (Quebrada Asientos), en la 
quebrada Meléndez (alrededor de Copiapó) y en la 
quebrada de Tarapacá, los diques están desplaza
dos por corrimientos paralelos con la estratificación, 
lo que también permite concluir que la deformación 
compresiva fue posterior a la intrusión (Fig. 2c, d). 



TABLA 1. LlTOLOGIA, RELACIONES ESTRATIGRAFICAS, ESPESOR, CORRELACION y EDAD DE LA FORMACION aUINCHAMALE EN LA SIERRA DE MORENO. 

Formación Lltologra Caracteristlcas Espesor Contacto con la Otras características Correlación y edad 
aulnchamale m unidad Inferior 

Miembro Areniscas y lutltas rojas y Capas de menos de 50 cm de >700 Translclonal y Homogéneamente Equivalente al miembro superior de la 
superior verdes Intercaladas con potencia en promedio. con gradaclonal estratificadas. Los granos de las Formación Oulnchamale 

conglomerados finos estratificación gradada normal y areniscas son retlaba/ados, (Maksaev, 1978), al miembro 
estratificación cruzada paralela que, contienen atto contenido de continental de la Formación Ouehuna 
ocasionalmente, alcanza hasta 1,5 m. cuarzo, fragmentos de (en el sentido de Vergara, 1978) ya 
Abundantes grietas de barro y Basamento y volCánicos, y las areniscas rojas de las formaciones 
ondulHas eólicas, especialmente sedimentos reciclados Agua Helada (Pérez, 1982), Ouebrada 
hacia la base Monardes (Muzzlo, 1980), Chuzmlsa 

(Harambour, 1990), entre muchas otras. 
Klmmeridglano-Cretáclco Inferior 

Sub miembro de Lutltas pardas y rojizas con Las capas varlan de espesor entre >200 Concordante y Cristales de calcltá fibrosa Equivalente a la parie aHa del 
lutltas con yeso Intercalaciones de areniscas 15 y 50 cm. Contiene algunos translclonal entre los planos de miembro Inferior de la Formación 

de grano muy fino. Son fre- fósiles. El yeso se presenta en capas estratificación con OulncharnaJe (Maksaev, 1978). En la 
cuentes las Intercalaciones de 50 cm de potencia, pero hacia el exhudaclones y venlllas Sierra de Moreno, la sección basal de 
de yeso techo de la unidad una de ellas asociadas la secuencia no está expuesta, ya que 

alcanza a los 5 m está truncada por una falla. Donde la 
base de la unidad allora, ésta consiste 

Sub miembro de Arenisca cuarclfera de grano Capas de 1-2 m con estratlficaclón >70 Translclonal y Capas cortadas por tres en un grueso conglomerado basal que 
areniscas medio, muy dura y cruzada y gradada normal. Sin gradaclonal sistemas de dlaclasas, uno de está discordante sobre el Basamento. 
cuarclferas sllIclflcada. Constnuye una cambios Importantes de espesor ellOs aproxlrnadaÍnente El espesor total de la formación varia 

comisa que se destaca paralelo con el rumbo de los entre 1.850 y 2.800 m. Abundantes 
morfológlcarnente pliegues fósiles de edades variables entre 

Caloviano y Oxfordlano 
Sub miembro de Lutltas calcáreas pardas y Las capas de lutnas son de 20 cm >200 Translclonal Concentraclón de diques y 
lutnas calcáreas rojizas. Son frecuentes a 3 m de potencia. Las calizas filones en el techo del sub-

las Intercalaciones de filones Intercaladas tienen hasta 2 m de miembro. Hay niveles con 
manto de andesita, espesor y la de calcna, ubicada entre deformación slntectónlca 
hacia el techo de la unidad los planos de estratificación de las Interna, que es paralela con la 

lutltas, es de hasta 2 cm estratificación no deformada 

Sub miembro de Umolitas negras Las capas son de 20-200 cm de >130 Falla Intensamente plegadas con 
lutltas negras concreclonales. Lentes de espesor. La unidad tiene abundante estructuras del tipo cofre, con 

areniscas calcáreas de contenido de fósiles y las despegues y fallas 
distribución restringida concreciones tienen entre 20 y 300 especialmente hacia el contacto 

cm de ancho. Están rodeadas por con el Basamento 
calcna fibrosa 

Basamento Esquistos, mlgrnatnas, 
granitos y mllonnas 
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La Formación Quinchamale se divide en dos 
miembros, uno inferior marino y otro superior conti
nental. El miembro inferior ha sido, a su vez, subdi
vidido en cuatro unidades o submiembros que de 
base a techo son: a-Iutitas negras concrecionales; b
lutitas calcáreas; c- areniscas cuarcíferas, yd-Iutitas 
con yeso. 8 miembro superior está formado por 
areniscas cuarcíferas y lutitas rojas y verdosas de 
origen continental. Las características estratigráficas, 
edad y correlaciones de estas unidades se presen
tan en la tabla 1. 

El miembro inferior está constituido por rocas 
texturalmente inmaduras que contienen fósiles frag
mentados, posiblemente depositados en ambientes 
de aguas relativamente poco profundas y alta ener
gía. El sub miembro de lutitas calcáreas presenta 
numerosos niveles de brechas intraformacionales 
constituidas casi exclusivamente por fragmentos de 
capas deformadas, antes de su consolidación total. 
Estos corresponden a areniscas calcáreas con dife
rente grado de plegamiento (hasta isoclinales), sin 
clivaje ni selección y son asimilables a depósitos 
gravitacionales sintectónicos. Por estar intercalados 
con sedimen:os equivalentes -pero no brechizados
es posible asociarlos con episodios puntuales de 
inestabilidad sismo-tectónica durante la deposición 
(Fig. 2e, f). l.3 presencia de yeso hacia el techo del 
miembro inferior señala un cambio ambiental gene
ral hacia condiciones transicionales o subaéreas, 
con circulaci:Sn restringida de aguas. El miembro 
superior contiene abundantes estructuras 
sedimentarias características de ambientes de 
'sabkas' cont nentales, eólicos, y fluviales deltaicos, 
que indican drenaje desde un relieve alzado (Tabla 
1; Schreiber, 1986). Análisis y cuentas modales de 
muestras de rocas de este miembro indican que las 
areniscas fueron derivadas de un basamento o están 
retrabajadas (Dickinson y Suczec, -1979) y, por lo 
tanto, pueden representar, en esa localidad, una 
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cercanía al borde de un compartimiento de la cuen
ca. 

El submiembro de lutitas calcáreas esta intruido 
por diques y filones manto que se concentran hacia 
el techo de la subunidad (Tabla 1 ). Se puede demos
trar que al menos parte de los diques y filones manto 
se emplazaron en sedimentos húmedos o poco 
consolidados. En El Salvador y Potrerillos, Vicuñita y 
al sur de Sierra de Moreno (Cerro Jaspe, Chong, 
comunicación oral, 1993) los diques que claramente 
cortan a la estratificación dan lugar a filones manto 
con estructuras de almohadillas ('pi flow-Iavas', Fig. 
2g, h). Esto significa que la intrusión se desarrolló 
cuando los depósitos tenían una cohesión suficiente 
como para ser fracturados, pero antes de su total 
litificación ya que se pudieron formar estructuras que 
Jequieren un aho contenido de fluidos. 

Otros antecedentes que apuntan a señalar que la 
intrusión se produjo en sedimentos semilitificados y 
posiblemente húmedos son (Fig. 3a," b): a- fallas 
normales en las capas ubicadas bajo los filones 
manto con desplazamientos «15 cm) mayores cer
ca de la base del filón manto, los que decrecen hacia 
abajo (un desplazamiento opuesto al de una falla de 
crecimiento). Esto permite señalar Que el emplaza
miento ocurrió cuando los sedimentos estaban aún 
blandos y susceptibles de ser localmente 
compactados y fracturados por el peso del filón 
manto (Fig. 3a); b- deflexión de las capas adyacen
tes a los diques en una dirección opuesta al flujo del 
filón manto que alimentan; c- fracturas paralelas y de 
densidad decreciente en la roca de caja adyacente a 
los diques. Se ha considerado que ~ste fenómeno 
puede corresponder alfracturamiento hidráulico cau
sado por la dilatación térmica diferencial del fluido 
contenido en los poros de los sedimentos húmedos 
a raíz del calor cedido por el dique (Skarmeta,1986, 
Fig.3b). 

ESTRUCTURAS EN LOS DIQUES Y FILONES MANTO 

Los filones manto son de forma tabular, largos y 
delgados, de ados relativamente paralelos, dispues
tos invariablemente concordantes con la estratifica
ción. Los diques cortan la estratificación, no siempre 
presentan lados paralelos y muestran considerables 
cambios de espesor. La potencia máxima de diques 

y/o filones manto es de 4-6 m, y el largo de los filones 
manto en ningún caso sobrepasa los 5 km. siendo 
común que en Sierra Moreno midan menos de 1 km. 

Prácticamente en todos los lugares donde fueron 
reconocidos, los filones manto están alimentados 
por diques, y existe una transición entre ambos. En 
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algunos casos los diques de un sistema cortan a un 
filón manto de otro sistema y viceversa, evidencian
do su simultaneidad durante la intrusión (Fig. 3c, d). 

Los filones manto y los diques se intersectan con 
ángulos próxirros a los 90°. Sin embargo, cuando 
dos filones manto están cercanamente espaciados 
«50 m) y ambos están conectados por un dique 
comunicador, este dique está siempre inclinado en 
un ángulo distinto a los 90° con respecto al filón 
manto (Fig. 3d). Más aún, el dique puente no es 
típicamente planar ni tabular y frecuentemente tiene 
una morfología tipo escalera. 

Al acercarse al contacto con los diques presentan 
'segmentos' y 'horns', que muchas veces están dis
puestos en 'échelon' (según la nomenclatura de 
Delaney y Pollard, 1982). Los segmentos pueden 

estar comunicados o separados hasta 80 cm (Fig. 
3e, f, g). Los diques presentan 'buds', especialmente 
cuando atraviesan niveles más incompetentes den
tro de la secuencia sedimentaria, lIeg~do en algu
nos casos a duplicar el espesor del dique mismo (Fig. 
3e). 

En el estereograma de la figura 4 S3 presenta la 
orientación de los diques y filones nanto. Estos 
últimos están proyectados en su posición actual y 
tienen una orientación cercana a la horizontal (ca. 
20°), mientras que los diques fueron rotados junto 
con la horizontalización de la estratificación. Con 
este procedimiento se determina que en el momento 
de la intrusión, los diques tenían una orientación 
predominantemente este-oeste (ver sistema de co
ordenadas en recuadro de figura 4). 

MECANICA DE INTRUSION PLANAR 

Las condiciones físicas que gobiernan la mecáni
ca del flujo del magma a través de diques y filones 
manto fue inicialmente discutida en términos del 
campo de esfuerzos regionales (Anderson, 
1938,1951; Ode, 1957). Desde entonces se han 
logrado grandes avances en la descripción y enten
dimiento del problema (Jaeger, 1962; Robson y Barr, 
1964; Roberts. 1970; Johnson, 1970; Johnson y 
Pollard, 1973; Pollard y Johnson, 1973; Delaney y 
Pollard, 1982, 1983; Suppe, 1985; Shaw, 1980' 
Emerman y Marrett, 1990, entre muchos otros). Sin 
embargo, la idea principal permanece sin variacio
nes mayores: los diques y filones manto se conside
ran como el resultado de la propagación de grietas 
elípticas extensionales rellenas con magma a una 
presión P m (una grieta del Modo I en el lenguaje de la 
Mecánica de Fracturas, Pollard, 1987). Para que 
esto ocurra, e magma debe ascender desde su 
origen en la base de la corteza (o manto superior) y, 
luego, emplazarse en niveles corticales mas altos y/ 
o eventualmente extruir. 

MODOS DE ASCENSO MAGMATICO 

La 'boyancia' ('bouyancy') o flotabilidad es una 
hipótesis basaja en el supuesto que las mezclas 
silicatadas son menos densas que sus equivalentes 
sólidos y, por lo tanto, pueden'ser gravitacionalmente 
impulsadas hacia arriba (Fyfe, 1 970; Price y Cosgrove, 
1990). En esencia, la hipótesis señala que el magma 

en una cámara ubicada a una profund dad z = (Zl + 
Z2) va a ascender hasta una profundidad Z2 y ejercer 
una presión magmática local Pm tal que (Fig. 5) 

(1 ) 

en donde P, es la densidad de la roca de caja, Pm es 
la densidad del magma, g la aceleraciór de gravedad 
y Zl y Z2 son las profundida:les que se señalan en la 
figura 5. De la ecuación (1) se observa que en 
estados de equilibrio el magma ascenderá sólo si P, 

> Pm' 
Los magmas andesíticos se consideran más 

densos que la roca sedimentaria en que están aloja
dos, a pesar que éste se genera en nive es diferentes 
a los que se encuentran en la actualidad. Por esta 
razón, para que la 'boyancia' sea efectiva. se requie
ren desviaciones que trasciendan el estado de equi
librio tectónico y/o de la densidad del magma. 

La volatilización produce una vesiculación del 
magma y su transformación en piromagma de menor 
densidad, estimulando así la 'boyancia' (Rittman, 
1962). Sin embargo, los diques y filores manto de 
Sierra Moreno y de El Salvador-Potrerillos no contie
nen vesículas ni amígdalas, parecierdo que este 
mecanismo no es aplicable en este caso. 

La compresión tectónica fue originalmente pro
puesta por Anderson (1938) y consiste en someter 
una cámara magmática a esfuerzos diferenciales 
altos que obliguen la migración del magma hacia la 
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a b 

e d 
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9 h 

FIG. 2. Fallas nversas de alto ángulo que yuxtaponen los sedimentos jurásicos del oeste con el basamento paleozoico del este. a- Sierra 
de MO'eno vista desde el oeste; b- Cordillera de Domeyko, vista desde el oeste. Diques desplazados por flexl6n durante el 
plega,..iento de los sedimentos. N6tese el truncamiento paralelo con los planos de estratificación en doode se concentra la 
deforrr.aci6n y el desplazamiento; c- diques andeslticos y daclticos desplazados dextralmente, vista hacia el norte, Quebrada 
Asientos; d- diques desplazados por flexión en Quebrada Carrizalillo, al interior de Copiap6. Brechas Intraformacionales con pliegues 
y lrad.ras internas de distribución variable que lateral y verticalmente dan lugar a sedimentos no deformadcs; .. y f- destacan la 
transición entre se<!imentos con y sin distorsión. Diques dlscordantes con la estratHicación que dan lugar a filones manto constnuldos 
casi e)clusivamen1e por lava de almohadilla: g. y h- constnuyen un detalle de una lava de almohadilla dentro de un filón manto. 
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a b 

e d 

e 9 

FIG.3. Deformación de sedimentos húmedos durante la intrusión: a- fallas normales en las capas ubicadas bajo los filones manto con 
desplazamientos que decrecen desde el contacto basal del filón hacia abajo; b- fracturas paralelas y de densidad decreciente en 
la roca de caja adyacente a un dique; c- dique alimentador de un filón manto con intersección en ángulos diferenles a 90°; d- diques 
que cortan a tllones manto, los que a su vez cortan a otros diques, demostrando su simuttaneidad en el emplazamiento. Todas las 
fotograflas dE: Sierra de Moreno. Estructuras internas en diques y filones que evidencian un cambio gradual de campos de esfuerzo, 
desde esfuerzo principal mlnlmo horizontal hasta vertical; e- y r- estructuras de 'buds', 'horns' y segmentos en la zona transldonal 
dediquesa filones manto en Sierrade Moreno; g-segmentos 'enéchelon' de un dique, Quebr,ada Paipote. Ver Delaney y Pollard (1982). 
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FIG.4. Estereograma que muestra la orientación este-oeste de los 
diques (clrculos negros) y la posición sub-horizontal de los 
filones manto (cuadrados negros), Sierra de Moreno. Siste
ma de coordenadas x, y, z utilizado, como se señala en el 
recuadr:>. 

roca de caja de forma análoga al confinamiento de 

un tubo de pasta de dientes. 
La exparsión volumétrica resulta de la fusión de 

rocas silicatadas (Daly st al., 1966; Shaw, 1980). La 
ecuación de Classius-Clapeyron (Verhoogen st al., 
1970) predica que el punto de fusión aumentará con 
el aumento de la presión (por ejemplo por compre
sión tectónica). Por lo tanto, en un estado de fusión 
parcial un incremento del esfuerzo externo reducirá 
la cantidad de material fundido presente, y una 
relajación re:Jentina del esfuerzo diferencial externo 
aumentará las cantidades de magma dentro de la 

cámara (Roberts, 1970). 
Todos 103 mecanismos señalados están, de una 

u otra mane-a, interrelacionados y limitados por las 
condiciones impuestas por la ecuación (1). Es así 
como la volatilización hace decrecer la densidad del 
magma para permitir su ascenso por 'boyancia'. 
Cuán alto en la corteza alcance (Zl ~ 0, Fig. 5) 
dependerá del contraste de densidades, en este 
caso controlado por el contenido de volátiles. La 
contracción tectónica ' aumentará la presión 
magmática, P m' dentro de la cámara hasta el punto 
crítico de ecuilibrio con el esfuerzo externo menor. 
La expansién volumétrica del magma inducirá una 
baja de la densidad y un aumento de la presión 

magmática. 
En síntesis, el fracturamiento asociado con el 
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ascenso magmático estará controlado por la magni
tud de los esfuerzos externos y de la sobrepresión 
magmática y por las características "ísicas del mag
ma al momento de la intrusión (Morris, 1982; Ribe, 
1983; Emerman y Turcotte, 1984; Turcotte, 1987). 

SOBREPRESION MAGMATICA 

Un sistema elástico sometid:> a esfuerzos 

triaxiales SI' S2 y S3 (en que SI ~ S2 ~ S3) actuando 
externamente, y con una presión magmática P m' 

actuando en cavidades o grietas internas dentro del 
sistema, es mecánicamente equivalente al mismo 
sistema con esfuerzos efectivos O 1 ~1j2~ 0 3 actuando 
externamente con una presión magmática interna 
igual a cero. Esta relación se conoce como la 'Ley de 
los Esfuerzos Efectivos' (Hubbert y Rubey, 1959), 
que se expresa: 

ROCA DE CAJA 

Pr 

pm 

(2) 

FIG. 5. 51mbolos y dimensiones utilizados para describir el ascen
so del magna por 'boyancla'. La cAlmra magmática está 
sHuada a una profundidad z=(z, +z.) , y el magma está a una 
presión P ... El ascenso del magma está determinado por el 
conlraste de densidades con la roca de caja. 
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De la teoría de la Mecánica de Fracturas (Griffith, 

1924; Secor, 1955, 1969; Lawn y Winshaw, 1975) se 
puede concluir que las fracturas extensionales (en el 

sentido de Secor, 1965) sólo podrán desarrollarse 
cuando P m' en la ecuación (2), sea lo suficientemente 
alta para que <1

1 
= <13 = mínimo, y el fracturamiento 

será posible en el plano normal al esfuerzo principal 
mínimo, <13, siempre que se cumpla además que 

(Jaeger y Cook. 1979; Suppe, 1985): 

s -p = -K 
3 m 

(3) 

en que -K es una constante propia de cada tipo de 

roca denominada Tensión Uniaxial. Combinando las 
ecuaciones 2 y 3 se obtiene que el requisito mínimo 
para generar fracturas en un medio sometido a una 

presión magmática P m es: 

(4) 

De las ecuaciones 3 y 4 se infiere que, en general, 

para producir fracturas 'magmáticas' (aquéllas que 
se generan y rellenan por el efecto de un magma 

presurizado), se requiere una presión magmática P m 

alta y sostenida y un esfuerzo principal menor bajo. 

La presión magmática P m' necesaria para la propa
gación y emplazamiento de un dique o un filón 
manto, debe ser por lo menos equivalente a los 
requerimientos :>ásicos para la propagación de frac
turas en un medio isótropo sin prefracturamiento de 

importancia: P m > S3' en que S3 es perpendicular al 
dique o filón manto. La magnitud de esta sobrepresión 

magmática se puede estimar a partir de la relación 
propuesta por Fedotov (1978): 

~P = p -S = 0). E = 0). E . ni! 
m m 3 2~ . (1-¡.L2) [2p. (m+1) (m-1ll (5) 

en que L\ P m es lé sobrepresión magmática en exceso 
de S3 (que de:>e ser mayor o igual que K, ver 
ecuación (3), 2¡:' es el largo de la fisura (dique o filón 
manto), 2co es la potencia, ¡.L es la razón de Poisson 

(=1'm, en que m es el Número de Poisson) y E el 
Módulo de Young de la roca de caja. 

La ecuación (5) es una expresión particular de la 
ecuación (24) de Pollard,1973), quien la utiliza para 
estimar paleopresiones, ya que considera que los 

intrusivos planares son análogos a los 'flat- jacks', 
utilizados en mecánica de rocas para medir esfuer
zos in situ. 

TABLA 2. INTERVAlOS EXTREMOS DE VAlORES DEL MODULO DEYOUNG y 
NUMERO DE POISSON PARA ROCAS SEMEJANTES A LAS DE LA 
FORMACION QUINCHAMALE. ENTRE PARENTESIS SE INDICAN 
LOS VAlORES .'AS FRECUENTEMENTE CITAJOS (EXTRAIDO DE 

BIRCH,1966). 

Módulo d. Young N~m .. o de PoI •• on 
Tlpo d. roca E (Kbor) m 

Caliza dura 300·800 (500) 3·a (8) 

CaliUpOroSl 170 ·500 (200) 5 

LutiucalcAr .. 30·150 (50) 2·4 (3) 

Lutitas secas 30 ·50 3·4 

Lutilas húmsda. 10 ·40 2·3 

Arenisca cilc~rea 120·250 (100) 5-8 (7) 

At.niscu 20·700 (100) 3·15 (5) 

Cuarcitas 850· 1000 (700) 10 -15 (10) 

Evaporius 10·370 (30) 2 

Las dimensiones de 2co, y 2~ se deterrr.inan a 
partir de las dimensiones medidas en el terreno, 
mientras que E y ¡.L pueden ser tomados de los datos 
experimentales (Tabla 2; Birch, 1966). Consideran

do valores extremos para todas las vaoiables ante

riormente descritas, se puede estimar que, para 
ejemplos como los considerados en Sierra de More
no yen la zona de Potrerillos, ~P m varió e1tre 50 y 200 
bar, y se estima que 100 bar puede corresponder a 
un valor promedio. La ecuación (5) pernite determi
nar que ~ m es inversamente proporcional a la longi
tud P del filón manto. Esto significa que, una vez que 

la intrusión y el fracturamiento comenzaron, la propa

gación del cuerpo será cada vez más fácil, ya que los 

requerimientos de presión serán siempre menores. 

La ecuación (1) puede ser presentada de forma 
idéntica a la ecuación (5) pero en funci:5n de ~ m' 

(6 ) 

Esta ecuación ha sido resuelta para diferentes 

valores de ~P m (entre 50 y 200 bar) y para profundi
dades de la cámara magmática variables entre 1 y 10 

km (Fig. 6). De esta figura se desprende que la 

intrusión de magmas con bajo contraste de densidad 

con su roca de caja se verá favorecida desde cáma
ras profundas que estén sometidas a altos esfuerzos 
externos, mientras que en regímenes e:tensionales 
de menor esfuerzo diferencial, la intrusión de diques 

y filones manto se verá favorecida desde cámaras 
más someras que están sometidas a menor presión 

magmática. Supóngase que el magma dentro de la 
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FIG. 6. Gráfico que muestra las variaciones del exceso de la 
presión magmátlca actuando sobre la cámara, y la profun
didad de ésta bajo la concentración de filones manto para 
varias d·1erenclas de densidad entre la roca de caja y el 
magma. Se señala la dllatacl.ón volumétrica t. V% probable 
que, con una variación de presión de 100 bar, localiza la 
cámara 03ntre 3 y 5 km bajo el nivel de emplazamiento de los 
filones manto. 

cámara tiene una densidad de 2,5 glcm3 y su roca de 
caja una de 2,4 glcm3

• Si, por relajación tectónica, la 
cámara experimenta una expansión volumétrica il V, 
la densidad media del contenido total de la cámara se 
reducirá a p."TI (según la relación p/p* m = (il V+V)N)) 
y, de acuerdo con las densidades utilizadas anterior
mente, si ilV > O el contraste de densidades (p,-p·m) 

será mayor que O. Bajo estas condiciones, el magma 
ascenderá por 'boyancia' (ecuación (1) hasta el nivel 
Z2' de emplazamiento de los filones manto (Fig.5). La 
expansión vJlumétrica ilV no puede variar mucho 
más que entre un 5% y 1 0%, ya que sobre este límite 
se sobrepasan limitantes de esfuerzos de dilatación 
puro (Brace et al., 1966; Mogi, 1977), y porque la 
diferencia de densidades resultante sería más pro
pia de magmas riolíticos. Con una sobrepresión 
magmática estimada de 100 bar y, para efectos de 
este análisis, con una expansión volumétrica de 
entre 4 y 9% los filones manto se emplazarán a una 
distancia de entre 3 y 5 km sobre la cámara (Fig. 6). 
Sin embargo, de esta figura se puede observar que, 
mientras menor sea la dilatación volumétrica, las 
cámaras magmáticas se localizarán a mayor profun-
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didad bajo los filones manto, mientras que en condi
ciones de a~a dilatación, como es eSj)erable encon
trar en regímenes extensionales, las cámaras serán 
más someras. Esto significa que, en un sistema en 
que las condiciones de relajación tectónica aumen
tan progresivamente, los filones manto más antiguos 
se localizarán sistemáticamente más arriba. 

Combinando las ecuaciones 3, 5 Y 6, se obtiene 
una relación que permite estimar la razón largo/ 
ancho esperada de un intrusivo (~/ ro) en función de 
la Tensión Uniaxial de la roca de caja (-K) y del valor 
de su Módulo de Young: 

J!. = _-=E,-- = E . m2 (7) 
ro 2K (1_J.12) [2K (m+1) (m-1)] 

en que E, K Y m ya han sido definidos. La relación ~/ 
ro de un intrusivo de este tipo está proyectada en 
función de la Tensión Uniaxial de la roca para J.1 = 
0,25 (m = 4) e intervalos probables del Módulo de 
Young (Fig. 7). Para rocas con Tensión Uniaxial 
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FIG. 7. Gráfico que muestra las relaciones ent'e el largo y el ancho 
(¡V<ol) de un dique o filón manto en relación con la Tensión 
Unlaxlal (K) y el Módulo de Young (E) de la roca de caja. Con 
sombreado se muestra el Intervalo prciJable del valor de la 
tensión unlaxlal. 



218 MECANISMOS DE EMPLAZAMIENTO, DEFORMACiÓN Y TRANSICiÓN DE DIQUES A FILONES MANTO ... 

variable entre 10 Y 100 bar y Módulo de Young 
comprendido entre 100 y 1.000 kbar (Tabla 2) la 
relación variará entre 103 Y 105• La potencia máxima 
medida en intrusivos de Sierra de Moreno es de 4-6 
metros (ro = 2-3 m), lo que significa que en rocas ho
mogéneas se podrían extender entre 2 y 20 km. 
Mientras más cura y resistente sea la roca de caja, 
más grande será la relación largo/ancho del intrusivo. 
Las medidas de la longitud de filones manto en nin-

gún caso sobrepasan los 5 km y es común que midan 
menos de 1 km, lo que sugiere que tanto el Módulo 
de Young como la Tensión Uniaxial de la roca, al 
momento de la intrusión, eran bajos. Si se considera 
lo señalado anteriormente, que los sedimentos se 
presentaban húmedos y semiconsolidados durante 
la intrusión, se infiere que las constantes elásticas 
necesariamente deben haber sido bajas (Tabla 2). 

RAZONES PARA LA 'CONCENTRACION ESTRATIGRAFICA' DE FILONES MANTO 

En Sierra de Moreno, la transición de diques a 
filones manto (y la consecuente concentración de 
filones manto) se produce localizadamente en un 
determinado nivel de la columna estratigráfica (Ta
bla 1). 

Concentrac ones estratigráficas de filones manto 
como los de Sierra de Moreno han sido señaladas en 
muchas otras partes del mundo (Mudge, 1968). Dos 
razones principales han sido invocadas para explicar 
esta situación: a- el efecto de las discontinuidades 
interceptadas ¡:or el dique alimentador durante su 
propagación (como una discordancia o una capa 
menos competente), y/o b- las diferencias en las 
constantes elásticas de las unidades estratigráficas 
que están siendo intruidas. Las discontinuidades 
pueden hacer que un magma en propagación a lo 
largo de un conducto vertical o fuertemente inclinado 
varíe su trayectoria hacia un paralelismo con ella 
(Mudge, 1968; Pollard, 1973). 

Roberts (1970) argumentó que las intrusiones 
laterales se pueden desarrollar si el magma, en su 
trayectoria vertical, intercepta sedimentos de menor 
densidad. En ese caso se requerirá menos trabajo 
para penetrar planos de debilidad horizontal en lugar 
de continuar hacia la superficie. Sin embargo, en 
Sierra de Morero, esta hipótesis no explica por qué 
los filones manto se localizan en un nivel que no 
corresponde con la primera discontinuidad (Tabla 1). 
Más aún, la sección posee rocas con densidades 
semejantes, sin que ésta constituya una razón para 
que los filones manto se concentren en ese nivel 
específico. Mudge (1968) sugirió que los filones 
manto se concentran, aproximadamente, a los 2.280 
m de profundidad. Argumentó, para acotar esta 
profundidad, que en ella la presión magmática exce
derá a la litostática levantando la columna de rocas 

sobreyacente. De acuerdo con los contrastes de 
densidades entre el magma y los sedimentos, la 
sobrepresión magmática será mayor en la base de la 
secuencia y no a menor profundidad. Johnson (1970, 
p. 70) señaló que los lacolitos se emplazan bajo una 
determinada cubierta de rocas, ya que la potencia 
del magma está en proporción inversa con el peso de 
las rocas sobrepuestas, pero esta relación no es 
válida para el análisis del emplazamiento de filones 
manto (Pollard y Johnson, 1973, ecuaciones 28a y 
28b; Price y Cosgrove, 1990). 

Como se ha señalado, en condiciones de isotropía 
de la roca de caja, los intrusivos tabulares se empla
zarán perpendiculares al esfuerzo efectivo principal 
mínimo, a

3 
(Anderson, 1951; Odé, 1957; Pollard, 

1973). Lo anterior conlleva una aparente contradic
ción, ya que en Sierra de Moreno los diques son 
subverticales mientras que los filones manto son 
subhorizontales y, por ende, en el punto de transi
ción, la compresión habría sido simultáneamente 
subhorizontal y subvertical (Fig. 8). 

Para analizar esta situación se ha elegido un 
sistema de coordenadas que describe la orientación 
de los intrusivos: los diques de dirección este-oeste 
corresponderán a la coordenada x; la dirección nor
te-sur al eje de coordenadas y, y el eje z es el vertical 
(Fig. 4). En aste sistema de coordenadas para el 
emplazamiento de filones manto se debe cumplir 
que 

o que (8) 
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mientras que los diques de rumbo este-oeste se 
emplazarán cuando 

o cuando (9) 

Como los filones manto son alimentados por 
diques, debe existir un cambio desde extensión 
horizontal a extensión vertical para que un dique se 
reoriente a un filón manto horizontal (ecuaciones 8 y 
9). Las observaciones de terreno, previamente des
critas, señalan que en los alrededores del contacto 
entre diques y filones manto, los diques presentan 
segmentoS", 'horns' y estructuras 'en échelon' (Figs. 
3e, f, g). Todas estas estructuras son respuesta a un 
cambio paulatho en la orientación de los esfuerzos, 
tal como se señala esquemáticamente en la figura 8. 

Se intenta demostrar que estos cambios en la 
dirección de los esfuerzos principales pueden estar 
localmente cOltrolados por las diferencias en las 
const3ntes elásticas (Módulo de Young y el Número 
de Poisson) propias de cada tipo de roca de caja, y 
por la magnitud y orientación del campo de deforma-

Lutitas yesíferas 

~-+-1" filones ~ monto 
monto ~ 

Lutitas 
calcáreas 

~~ 

~ 
segmentos 
'horns' y 
~~tr~cturos, 
en echelon 

/ 

Di rece ión de extensión 
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ció n ('strain') en el momento del emplazamiento. 
La forma en que el Módulo de Young afecta a la 

dirección de propagación de un cuerpo tabular fue 
experimentalmente investigada por Pollard (1913). 
Los experimentos consistieron en la inyección de 
grasa perpendicular a capas de gelatina con diferen
tes módulos elásticos. Cuando los diques se aproxi
maban a las capas con cotlStantes mayores, éstos 
doblaban siguiendo una trayectoria paralela con la 
interfase de las capas. 

El Número de Poisson condiciona fuertemente la 
magnitud de los esfuerzos principales (Price, 1966, 
p. 71), pudiendo, bajo determinadas circunstancias, 
variar la orientación dé los esfuerzos principales. En 
este caso, el dique o el filón manto en propagación se 
orientará, preferentemente, de acuerdo con el régi
men local de esfuerzos (Anderson, 1951; Gretener, 
1968). La forma en que esta variación de la orient~
ción de los-esfuerzos se ve reflejada el los diques y 
filones manto se muestra esquemáticamente en la 
figura 8, y las estructuras generadas durante este 
proceso de cambio son como las señaladas en la 
figura 3e, f, g. Sin embargo, en ninguno de los estu
dios citados se consideró el rol fundamental que 
tiene la combinación de las constantes elásticas en 
el campo de deformación específico (acortamientos 
o alargamientos relativos) al que las rocas estaban 
sometidas durante la !ntrusión. 

El esfuerzo en las direcciones x, y, z en cualquier 
punto de la corteza elástica está dado por (Fyfe st al., 
1978, p. 268): 

Sz = P r· g. Z 

1
m

2 ]1 E . E Sz· (m + 1)] 
Sx = m2 _ 1 . Ex • E + ~ + m2 

S =[~].[E.E 
y m2 -1 y 

E ·E + =x..- + m 
Sz·(m+1)] 

m2 

(10) 

(11 ) 

(12) 

FIG. 8. Diagrama esquemático en que se seflala la transición de 
diques a filones manto en una secuencia estratigráfica simI
lar alade Slerrade Moreno. Los diques sepropagan vertical
mente, orientados en forma perpendicular a la dirección del 
esfuerzo principal menor (dirección de eXlenslón). El cambio 
litológico condiciona un cambio en la orientación de los es
fuerzos principales dando lugar al empla,zamlento de lllo
nes manto. Entre losdlquesylos iliones manto se desarrollan 
estructuras- 'en échelon'; segmentos y 'Ilorns', que señalan 
orientaciones del esluerzo principal mlnlrno, dlstlnlas a la 
orientación óptima para diques o filones manto (Flg. 3). 
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en donde P, es la densidad de la roca de caja, m es 
el número de Poisson [m=1/¡.¡., ver ecuación (5)] y el 
y ey son acortamientos o alargamientos arbitrarios en 
las direcciones x e y, respectivamente. 

La magnitud relativa y la orientación de los es
fuerzos principales, requeridos para la formación de 
diques y filones manto, son las señaladas en las 
ecuaciones 3 y 9: los filones manto se emplazan 
cuando SI ~ Sy ~ S. Y un dique en propagación (S. ~ 
Sy) pasará a un filón manto cuando intercepte un 
grupo de capas en que Sy ~ S.' Esto ocurrirá cuando 
las ecuaciones 10 Y 12 se resuelvan simultáneamen
te según las restricciones impuestas por la desigual
dad (8): 

¡ m2
] lE' E S (m+1)] -- • .:L-:: + E. E + z ~Sz (13) 

rnZ-1 m y rnZ 

Agrupando términos y simplificando la desigual
dad se obtiene una relación que describe el paso de 
diques a filones manto, en función de E, m, E ye de 

• y 

tal forma que para todo m;t2 se cumple que: 

m . E (e. + m . Exl 
(m + 1) . (m - 2) 

(14) 

Esta desi9ualdad fue resuelta para valores extre
mos y variables de E (entre 50 y 1.000 Kbar, Fig. 9) 
Y m (entre 1 y 10) Y para las nueve combinaciones 
posibles de E. y Ey (=, > Y < que O), cuyos resultados 
de significaci6n geológica (zy S.> O) están represen
tados en la f igura 9 para Módulos de Young, E, de 
100, 200, 400, 600 Y 900 Kbar. En el análisis se 
consideró que la transición de diques a filones manto 
se produjo a una profundidad de entre 1,5 y 2 km, 
considerando los espesores estratigráficos (Tabla 
1), corregidos por decompactación. De esta figura se 
desprende qJe, para que se produzca el paso de un 
filón manto a partir de un dique alimentador, a las 
profundidades señaladas, se debe cumplir que el 
dique se apr,;)xime a un nivel estratigráfico en que E 
y m sean altos, pero sólo se producirán en condicio
nes de defonnación tectónica, E. y ey bien definidas 
como aquéllas señaladas en la figura 9. Sobre o bajo 
estos inteNalos de e. y ey, algunas transiciones son 
teóricamente posibles, pero éstas no podrían ocurrir 
a la profundidad estratigráfica (luego de la 
decompactación) que se señala en la figura 9 (Tabla 
1 ). 

La deformación al momento de la transición jue
ga un rol importante ya que, en general, a una deter-
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minada profundidad, ésta se puede producir en sólo 
dos regímenes tectónicos principales: • a u na misma 
profundidad E decrece mientras m crece cuando hay 
contracción en la dirección norte-sur (E > O) Y desde 

y 

contracción hasta extensión en la dirección este-
oeste (E.). Para que se produzca la transición a esta 
profundidad, el valor de Ey debe ser del orden de 10' 
Y el de e. puede variar entre 10" Y -, O'" (Fig. 9a, b); 
b- a una misma profundidad E y m ::recen simultá
neamente cuando hay contracción en la dirección 
este-oeste y extensión o quietud en la dirección 
norte-sur. Para que la transición se produzca bajo 
estas condiciones, Ey puede variar entre O y -5 . 10'" 
Y E. debe ser del orden de 5 .10.3 (Fig. 9c, d). En 
términos simples, lo anterior significa que cuando el 
estadio tectónico es extensional en la dirección nor
te-sur y contraccional en la dirección este-oeste, o 
extensional en la dirección este-oeste y contraccional 
en la dirección norte-sur, la transici5n de diques a 
filones manto se verá favorecida. 

Desde un punto de vista puramente mecánico la 
selección del estadio tectónico (extensión norte-sur 
o este-oeste, Fig. 9) operativo durante la intrusión es 
simple al considerar los requerimien10s mínimos de 
ambos módulos elásticos, ya que a igualdad de 
profundidades, en una extensión norte-sur se re
quieren rocas con E y m proporcionalmente más 
bajos que en el caso de una extensión este-oeste 
(Fig. 9c, d). Sin embargo, los mínimos requerimien
tos de las constantes elásticas no son compatibles 
con los mínimos requerimientos de esfuerzos hori
zontales ya que en estos últimos casos los esfuerzos 
serán muy altos, más que aquéllos que parecen 
razonables en este tipo de situaciones. 

En Geología es ampliamente conocido el hecho 
que la sedimentación y, en general, cualquier proce
so natural, no está exclusivamente controlado por los 
óptimos mecánicos, sino por las probabilidades. Un 
análisis combinado permite sugerir q'Je no existe una 
situación única favorable para la transición de diques 
a filones manto y que ésta se podrá dar en todos los 
casos en que coincidan los tipos litológicos para 
condicionar este proceso, tal como se indica en la 
figura 10. Sin embargo, en ausencia de otros argu
mentos, se puede concluir que en cuencas de evolu
ción general regida por extensión este-oeste y leve 
contracción norte-sur los diques pueden pasar a 
filones manto. Esta transición también se producirá 
en estadios que trascienden la deformación, vale 
decir, cuando momentáneamente a extensión es 



222 MECANISMOS DE EMPlAZAMIENTO, DEFORMACiÓN Y TRANSICiÓN DE DIQUES A FILONES MANTO ... 
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FIG. 10. Estado de esfuerzos que permHe el paso de diques a filones manto en función de las constantes elásticas de la roca de caja y de 
las deformaciones E, y E. en las direcciones este-oeste y norte-sur. según los valores Indicados en los gráficos a. b, c y d de la figura 
9. Los diql.es este-oeste se emplazan cuando S. o S, son mayores que S,. mientras que los filones manto cuando S. o S,son mayores 
que S" Constantes elásticas de cada Intervalo y estadio de esfuerzo señalado para cada situación extrema de la figura 9: a- E,=O.OOl 
y E.=O,OOl; b- E,=O.OOl y E.=O.OOOl; c- E,=O y E.=0.005; d- E,=-O,OOl y E.=O,005. Zona sombreada destaca la región en donde se 
favorece ~I emplazamiento de filones manto a partir de diques. 
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norte-sur o cuando haya cesado la extensión este
oeste. 

Por estar mejor controlada la litología de la co
lumna sedimentaria de Sierra de Moreno, se presen
tan ejemplos de la concentración de filones manto en 
el submierrbro de lutitas calcáreas en Sierra de 
Moreno (Taola 1). Los esfuerzos indicados en las 
ecuaciones 10-12 están representados en la figura 
10 para los mismos estadios tectónicos señalados 
en la figura S, y para valores de E y m correspondien
tes a intervalos medios a bajos (en consideración a 
que estas rocas estaban húmedas o poco consolida
das en el momento de su intrusión) de rocas de 
composición semejante a las de cada submiembro 
de la Formación Ouinchamale (Tabla 2). De las 
figuras 9 y 10 se infiere que, bajo determinadas 
condiciones elásticas y en variados regímenes 
tectónicos, es mecánicamente posible que los filo
nes manto se emplacen en los niveles en donde se 
cumpla con los estadios de esfuerzos requeridos en 
la relación (14), figura10. Los filones manto de la 
Sierra de Moreno se concentran en el techo del 
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submiembro de lutitas calcáreas, bajo areniscas 
cuarcíferas que no están intruidas por los diques 
(ecuación (8), Fig. 10). La ausencia de diques sobre 
los filones manto y sobre el sub miembro de arenis
cas cuarcíferas permite inferir que éstas constituyen 
barreras de esfuerzos, cuyas constantes elásticas 
deben haber sido cercanas a aquéllas señaladas en 
las figuras 9 y 10. 

Se puede concluir que las condiciones para el 
emplazamiento de diques sobre tas barreras de 
esfuerzo no se cumplen ya que (i) el esfuerzo diferen
ciallocal, (ii) la Tensión Uniaxial y/o (iii) el Módulo de 
Young o el Número de Poisson de la roca eran en 
exceso altos (Tabla 2). Estas características señalan 
que las rocas por sobre los filones nanto tenían, en 
comparación con el resto de la secuencia, una com
posición distinta, y/o un grado de litificación o consoli
dación comparativamente mayor. Debe destacarse 
que los filones manto se concentra1 hacia el techo 
del miembro marino de la Formacióo Ouinchamale, 
endondelascondiciones propias de un ambiente ma
rino comienzan a modificarse hacia uno continental. 

EFECTOS DE LOS DIQUES Y FILONES MANTO EN LA DEFORMACION 

El efecte que los diques y filones manto pueden 
ejercer (o ta vez experimentar), durante la deforma
ción de sus rocas encajadoras se refleja en una 
comparativa ausencia de pliegues en los sectores 
adyacentes, y a un mayor grado de fracturamiento 
interno en relación con el de la roca de caja. 

Se señaló que en Sierra de Moreno y en la 
cordillera de Domeyko la deformación aumenta ha
cia las proxi-nidades de la falla que yuxtapone a los 
sedimentos con el Basamento. Estél consiste en 
pliegues internos de estilo cofre y chevron despega
dos según p anos de estratificación y con superficies 
axiales paralelos a la falla que los limita por el este 
(Figs. 1, 2a, b). 

Donde los sedimentos están intruidos por filones 
manto, el grado de deformación es considerable
mente mener (Fig. 1). Se sugiere, porlotanto, que los 
filones man:o, donde estaban presentes, modifica
ron localmente el sistema mecánico produciendo 
una variacióo del estilo estructural resultante. Consi
dérese, por ejemplo, un sistema de multicapas so
metido a ac:>rtamiento. Los filones manto intercala
dos son más potentes y más competentes que las 

rocas sedimentarias que los alojan y, por lo tanto, 
introducirán una mayor resistencia al plegamiento, 
inhibiendo la deformación del conjunto. 

La fuerza crítica (FCril) para iniciar la amplificación 
de un pliegue puede ser estimada a partir de la 
ecuación de Euler (Biot, 1965; Prk::e y Cosgrove, 
1990). 

(15) 

en que E es el Módulo de Young de la roca que se 
está deformando, A, es la longitud de onda de la 
flexura elástica de la capa guía, en este caso equiva
lente al largo ~ de filón manto al inicio del plegamien
to, e I es el mOl")1ento de inercia. El momento de 
inercia de una barra rectangular se define como I = 
(ro3 

• b )/12, en donde ro es la potencia del filón manto 
(tal como se definió en la ecuación (5), y b es el ancho 
de la barra, que para efectos de aste análisis se 
considerará unitario. La ecuación (15) se puede 
reescribir en términos del esfuerzo crítico (Scril) re
querido para iniciar el plegamiento: 
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F '1 1t2 
• E . ro S, = __ cn_ = __ _ 

cnl ro.b 12.~ 
(16) 

De la ecuación (16) se desprende que el esfuerzo 
requerido para iniciarel plegamiento es inversamente 
proporcional a la relación (~/ ro)2y directamente pro
porcional a E. Como con los datos de terreno se 
puede establecer que ~/ro»1 y el módulo de Young E 
de los filones manto es de hasta 10 veces mayor que 
el de los sedimentos, es casi inevitable concluir que 
los esfuerzos mínimos críticos necesarios para ini
ci?r el plegamiento de los filones manto intercalados 
será virtualmente imposible de alcanzar antes que se 
sobrepase el límite elástico de resistencia al fractura-

miento. En otras palabras, donde hay filones manto 
intercalados, es poco probable que el conjunto se 
presente fuertemente plegado, ya que el nivel de 
esfuerzos requeridos es tal que éstos se habrían 
fracturado antes. 

Lo anterior es compatible con el hecho que los 
filones manto estén fallados, fracturados, repetidos 
inversamente y guiados en material sedimentario 
más incompetente, lo que produce un abultamiento 
de la estratigrafía por apilamiento estructural. Esta 
situación está también presente en aquellos niveles 
calcáreos más rígidos que, al igual que los filones 
manto, tenderán a fracturarse antes de plegarse. 

CONCLUSIONES 

Los depósitos mesozoicos que rellenan las cuen
cas de trasarco del norte de Chile están, en partes, 
severamente intruidos por diques y filones manto. El 
análisis de la mecánica de intrusión permite obtener 
conclusiones generales con las cuales se puede 
determinar algunas de las condiciones tectónicas 
existentes durante la evolución de las cuencas, por 
lo menos en el momento de la intrusión de los diques 
y filones manto. El análisis de las estructuras inter
nas y relaciones de contacto de los intrusivos son 
importantes, además, para establecer las condicio
nes de borde mecánicas del sistema operativo du
rante la propa!:tación e intrusión del magma, la tran
sición de diques a filones manto y su consecuente 
concentración estratigráfica. 

Los diques"{ filones manto presentan estructuras 
internas y relaciones de contacto con sus rocas 
de caja, que son características de intrusión en 
sedimentos húmedos y semilitificados, posible
mente dura1te la sedimentación y subsidencia de 
la cuenca respectiva. 
El análisis mecánico y dimensional de los filones 
manto señala que la Tensión Uniaxial de las rocas 
de caja al momento de la intrusión era en exceso 
baja, como aquélla esperable en sedimentos hú
medos y semilitificados. 
Sobre la base de la medición de la geometría de 
los intrusivos y su utilización en la determinación 
de las presiones magmáticas causantes de la 
intrusión, se pueden establecer los valores extre
mos de 'boyancia' para diferentes intervalos de 
contraste de densidad entre el magma y su roca 

de caja. En los casos analizados en el norte de 
Chile, y bajo los supuestos considerados, la cá
mara magmática se encontraría ubicada a una 
profundidad variable entre 3 y 5 km bajo el nivel 
estratigráfico donde los filones manto se empla
zaron y concentraron. 
Para que se produzca la transición de diques a 
filones manto a las profundidades establecidas, el 
sistema tectónico juega un rol importante, ya que 
esto sólo puede ocurrir en regímenes del tipo: a
extensional a pasivo en la dirección axial de la 
cuenca (norte-sur) y contraccional en la dirección 
este-oeste, y/o b- extensional en la dirección 
este-oeste. Se establece, entonces, que no se 
pueden generar filones manto a partir de diques 
este-oeste en cuencas sometidas a extensión en 
ambas direcciones (Fig .9 ). 
En regímenes extensionales, la profundidad de 
las cámaras respecto al nivel de emplazamiento 
de los filones manto es somera, mientras que en 
regímenes contraccionales éstas son más pro
fundas. En un proceso de relajación tectónica 
continua los filones manto más antiguos se ubi
carán relativamente más abajo, mientras que en 
un sistema de contracción creciente los filones 
manto más jóvenes estarán más arriba. 
La razón de la localización de la transición de 
diques a filones manto y su consecuente concen
tración estratigráfica está controlada por las com
binaciones de las constantes elásticas de las 
rocas intruidas que producen una modificación 
local de la orientación del campo de esfuerzos 
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principales. La inversión de los estadios de es
fuerzos que permiten el emplazamiento de di
ques alimentadores de filones manto estácontro
lado por la intercepción de niveles de rocas en 
que se cumpla que, a una misma profundidad: a
E decrece mientras mcrecesi hay contracción en 

la dirección norte-sur, y b- E Y m crecen simultá
neamente cuando hay contracción este-oeste y 
extensión norte-sur. 
Donde los sedimentos están intruidos por filones 
manto, el·grado de deformación es considerable
mente menor. El análisis estructural señala que 
los esfuerzos mínimos críticos necesarios para 
iniciar el plegamiento y estructuración de los 
filones manto intercalados será difícil de alcanzar 
antes que se sobrepase el límite elástico de 
resistencia al fracturamiento. En otras palabras, 
donde ha." filones manto intercalados es poco 
probable ~ue éstos se presenten plegados, ya 
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que el nivel de esfuerzos requeridos es tal que se 
habrían fracturado antes. 
Corolario de lo anterior es que los niveles de 
'deformación concentrada en forma de fracturas' 
pueden constituir efectivos y eficientes reservorios 
de hidrocarburos de porosidad de fractura en 

secciones marinas de mala porosidad primaria, 
como es el caso de las secuencias pelíticas, 
evaporíticas y carbonatadas del norte de Chile. 
Los mecanismos de intrusión y emplazamiento 
de cuerpos tabulares como los establecidos en 
este estudio consideran las variables físicas de 
las rocas y dinámicas del medio en que se <;Iesa
rrollan. Son, por lo tanto de carácter predictivo y 
aplicables al análisis del emplazamiento de ve
tas, vetillas y otros cuerpos de geometría tabular 
y sistemática. Sin embargo, para cada caso se 

deben ajustar las variables hidráulicas y mecáni
cas pertinentes. 
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