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RESUMEN

Se estudia el desarrollo de la esquistosidad de crenulacién
en diversas muestras de pizarras cambro-ordovicicas de los
Appalaches centrales (Dutchess Co. Nueva York). La es-
quistosidad de crenulacién se desarrolla en una primera fase
por el microplegamiento de los planos de esquistosidad piza-
rrosa. La forma y orientacién de los micropliegues depende
de la anisotropia del medio y de la orientacién de la direc-
cién de maximo acortamiento respecto la esquistosidad piza-
rrosa. En una segunda fase se desarrollan superficies de diso-
lucién de tipo estilolitico en los flancos de los micropliegues.
Por Giltimo en una tercera fase, acompafiada de metamorfis-
mo, se produce la recristalizacién de minerales micaceos pa-
ralelamente a las superficies de disolucién y concentracién
de cuarzo en las charnelas de los micropliegues.

SuMMARY

Crenulation clevage development is studied in cambro-
ordovician slates from the Central Appalaches (Dutchess
Co. N. Y.). Crenulation cleavage starts by microfolding of
previous slaty cleavage surfaces. Geometry and orientation
of microfols are related to rock anisotropy and the initial
orientation of principal stress respect to slaty surfaces. Dur-
ing a second phase of development of crenulation cleavage
stylolitet-like solution surfaces are formed on the limbs of
microfolds. They are perpendicular to the maximum shor-
tening direction. The last step of the development is a mine-
ral transformation undergoing formation of phyliosilicates
parallel to the solution surfaces and concentration of -quartz
in the microfold hinges.

La esquistosidad producida por el microplegamien-
to de una estructura laminar fue descrita ya a finales
del pasado sigio por BonNeY (1886) quien; por vez pri-
mera utiliza el término Strain Slip cleavage que poste-
riormente ha venido utilizindose con gran profusion
en la literatura geoldgica inglesa, generalmente para
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designar una esquistosidad secundaria superpuesta a
una esquistosidad pizarrosa (Slaty cleavage).

Bonney (1886) define el strain slip cleavage como
“a variety of cleavage due to differential movement
or slip along each of a nearly parallel series of closely
packed shear plans. Between each pair of shear planes
the rocks are puekered into sigmoidal folds, the outer
limb of wich merge tangencially into the shear-
planes:”

Sin embargo la mayoria de los autores que poste-
riormente se ocupan del problema de la esquistosidad
suelen incluir el strain slip cleavage (que podria tra-
ducirse por esquistosidad de cizalla) dentro de la es-
quistosidad de fractura (Fracture cleavage) en el sen-
tido en que la define Leith (1923) como “capacity to
part along closely spaced parallet surfaces of fracture
or near fracture”,

KniLn (1960, p. 315) es el primer autor que pro-
pone la utilizacién del término “crenulation clevage”
como sustitutivo de “strain slip cleavage” ya que “cre-
nulation” es un término puramente descriptivo, sin
implicaciones genéticas que distingue claramente estas
estructuras de la esquistosidad de fractura. La misma
tendencia siguen Ricxarp (1961) y Wirson (1961)
quien propone el término de “clivage par plis failles”
para ser utilizade en francés. MarTaver (1973) utiliza
el término “Schistosité de plifracture”,

Sin embargo algunos autores (Turner y Weiss,
1963) siguen incluyendo el strain slip cleavage dentro
de la esquistosidad de fractura por consideraciones de
tipo genético.

Estudios realizados en rocas que han suirido va-
rios procesos de deformacién y que presentan hasta
tres familias de esquistosidades superpuestas en la
parte central de los Appalaches (Dutchess Co. N. Y.)
ha permitido comprobar gue la esquistosidad de cre-
nulacién se origina inicialmente como un microple-
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gamiento, simétrico o asimétrico seglin los casos, de
una estructura planar anterior (en este caso siempre
una esquistosidad pizarrosa-slaty cleavage) y que en
una fase avanzada de su desarroilo se forman super-
ficies de disolucién perpendiculares a la direccién de
maximo acortamiento que corresponden a las fractu-
ras o superficies de deslizamiento descritas por auto-
res anteriores.

SITUACION GEOLOGICA

Las muestras estudiadas proceden de los Appala-
ches centrales, del area de Dutchess Co. (N. Y.), tan-
to de las unidades aldctonas tacénicas como de las
unidades autdctonas del sinclinorio de Normanskill.

En esta drea se pueden reconocer una serie de es-
camas aldctonas, formadas por materiales cambricos y
ordovicicos, que descansan sobre una serie autdctona,
fundamentalmente carbonatada, también de edad cam-
brica y ordovicica (Normanskill sinclinorio).

Il 4rea estudiada queda limitada al Iste por los
afloramientos precambricos de los Hausatonic High-
lands y Berkshire Massif y al Oeste por los materia-
les siltirico-devénicos de los Caskill Mt. que descan-
san discordantemente sobre la serie ordoviciva.

Por debajo de la discordancia silurica toda el
4rea se halla afectada por una esquistosidad de tipo
pizarroso (slaty cleavage) asociada a pliegues de ten-
dencia general N-S vergentes o recumbentes hacia el
Oeste. A este sistema esquistoso se le superponen
en la mitad SE del drea estudiada dos fases de ple-
gamiento asociadas a esquistosidad de crenulacion
cuya intensidad aumenta hacia el E. Una de estas
fases de plegamiento superpuesta es probablemente
anterior a la discordancia silurica, mientras que la ul-
tima, con pliegues de direccion NE-SW seria postde-
voénica, ya que la serie detritica siltrico-devonica de
los Caskill Mt., presenta esta misma direccién de ple-
gamiento.

La esquistosidad pizarrosa se presenta asociada a
metamorfismo regional de intensidad creciente hacia
el E (BarTH y BaLk 1936, VipaLe 1974) pasandose
de la zona de la clorita en la parte central de los Ta-
conic Range hasta la zona de la sillimanita-musco-
vita en las proximidades de los gneises precambricos
de los Hausatonic Highlands.

Una nueva fase metamorfica, postdevénica, y que
alcanza st maximo desarrollo al E del area estudia-
da, retrograda algunas rocas en el sector proximo a
los Hausatonic High.

Para el estudio del desarrollo de la esquistosidad
se han utilizado muestras que aunque procedentes de
distintas formaciones presentarin una litologia lo mas
préxima posible. Por ello, se han seleccionado mate-
riales de tipo turbiditico con finas alternancias de
lechos areniscosos (cuarcitas o grauwakas) con lechos
predominantemente arcillosos y micaceos. El espesor
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de estos lechos varia desde unos pocos milimetros
hasta unos 10 cm.

La longitud de onda de los pliegues desarrolla-
dos por lechos arenosos aislados dentro de la matriz
arcillosa mas incompetente indica que el contraste
de viscosidades entre ambos medios en el momento de
plegarse era del orden de 25, valor muy semejante al
hallado por (SHERWIN y CHAPPLE, 1968) en un aflo-
ramiento proximo, aunque utilizando una capa de
grauwacka de unos 70 cm de espesor.

Descripci6N DE LA ESQUISTOSIDAD DE CRENULACION

En las muestras estudiadas la esquistosidad de
crenulacion se presenta siempre superpuesta a una es-
quistosidad pizarrosa (slaty cleavage) definida por la
orientacion de los filosilicatos paralelamente a los pla-
nos de esquistosidad. Los granos de cuarzo presentan
fendmenos de disolucién en las caras paralelas a la es-
quistosidad mientras que son frecuentes los fendémenos
de recristalizacién en las caras perpendiculares, obte-
niéndose formas alargadas paralelas a la esquistosidad,
pero no orientadas dOpticamente. Estos fendémenos de
disolucidén se observan también en los cristales de clo-
rita y mica detriticos, siendo particularmente visibles
en las areas sin metamorfismo. En las zonas con me-
tamorfismo se observa neoformacién de clorita, mica
blanca y biotita (segiin la isozona) creciendo paralela-
mente a las superficies de esquistosidad.

La crenulacidn se inicia con el microplegamiento
de la estructura foliar determinada por la esquisto-
sidad pizarrosa. El aspecto que adquieren estos mi-
cropliegues depende en parte del tamafio de los cris-
tales paralelos a la pizarrosidad y en parte del an-
gulo que la nueva esquistosidad forma con la anterior.

Cuando el plano axial de los micropliegues es
aproximadamente perpendicular a la esquistosidad pi-
zarrosa los micropliegues son sensiblemente simétri-
cos (Lam. 1, a), siendo frecuente el caso de micro-
pliegues conjugados (“box folds”), (Lam. 1, d) pro-
ducidos por la interferencia de dos direcciones con-
jugadas. Sin embargo, cuando la direccién de acor-
tamiento maximo forma un &ngulo relativamente
grande con la pizarrosidad primitiva los micropliegues
son de tipo asimétrico, ya sca presentando formas an-
gulares con un flanco largo y otro corto (Lami-
na 1, b), ya sea presentando formas sigmoidales de
tal manera que las ramas de cada sigmoide se dispo-
nen aproximadamente paralelas a la direccion de la
nueva esquistosidad (Lam. 1, e).

En este primer estadio de la evolucion de la es-
quistosidad de crenulacién no existen estructuras pla-
nares, propiamente dichas, ya que la nueva estructura
se refleja tnicamente en el microplegamiento de la
esquistosidad pizarrosa. La nueva esquistosidad de
crenulacién vendria definida por las superficies axia-
les imaginarias de los micropliegues.




Las primeras superficies fisicas propiamente tales
que aparecen en la nueva estructura son superficies
de disolucién del tipo estilolitico que se inician prefe-
rentemente en los flancos mas laminados o que han
sufrido una mayor rotacién de los micropliegues

(Lam. 1, e). Al principio se trata de superficies dis-
continuas de longitud muy limitada y que solo apare-
cen en algun flanco. A medida que avanza la defor-
macion estas superficies adquieren una distribucion
mas continua, hallandose presentes en todos los flan-

LAuina I (Explicacién en el texto)

115




Iy g < < ooy

oo

LAMINA II (explicacién en el texto)

cos de los micropliegues y cruzando todo el espacio
ocupado por una misma litologia homogénea. Pero
aun en estados avanzados del desarrollo de la esquis-
tosidad se observa un fuerte control litoldgico. Asi, pe-
quefias variaciones en la composicién de los distintos
lechos influyen significativamente tanto en el desarro-
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llo de los micropliegues como en el de las superficies
de disolucién (Lam. I c). En los lechos mas cuar-
z0s0s, con estructura mas granular y un menor desa-
rrollo de la estructura planar pizarrosa, los micro-
pliegues apenas se desarrollan y las superficies de
disolucién se hallan mucho mas espaciadas. En es-




tos lechos cuarzosos, que presentan una viscosidad
25 veces mayor que la de los niveles peliticos, la ma-
yor parte de la deformacién se acomoda por flexién
(buckling) con una muy pequefia deformacién interna,
mientras que en los niveles peliticos el acortamiento se
realiza en su mayor parte por crenulacién y disolucién
en superficies discretas, siendo en ambos casos muy
pequefia la deformacién plastica.

En lineas generales las superficies de disolucién se
desarrollan paralelas a los planos axiales de los micro-
pliegues, aunque este paralelismo no es estricto y es
frecuente que formen angulos de hasta 25°, pudiendo
una misma superficie estilolitica cortar diagonalmente
mas de un micropliegue (Lam. II, a).

Al iniciarse las superficies de disolucidon adquieren
un tipico aspecto estilolitico con formas muy recorta-
das, pero en estadios de mayor deformacién estas su-
perficies se ensanchan por acumulacién de residuos
insolubled y adquieren un aspecto mas rectilineo (Lam.
II, b, e).

En estadios mas avanzados de la deformacion, y
sobre todo si el desarrollo de la esquistosidad va
acompafiado de un cierto grado de metamorfismo, a
partir de las superficies de disolucién y en los flancos
mas deformados de los micropliegues se inician fené-
menos de diferenciacién mineraldgica como los des-
critos por WirLiams (1972), Coscrove (1976), FLET-
CHER (1976).

Esta diferenciacion mineraldgica se inicia con la
formacién de finos cristales de clorita y mica blanca
paralelos a las superficies de disolucién formando un
bandeado metamoérfico paralelo a la nueva esquistosi-
dad. Sin embargo, ya antes de que se desarrolle este
bandeado metamérfico se puede observar un enrique-
cimiento en clorita a ambos lados de las superficies de
disolucién. Este enriquecimiento en clorita se produ-
ce principalmente por transformacién mimética de
fllosilicatos ya existentes.

Discusion

La esquistosidad de crenulacion o “strain slip clea-
vage”, se ha interpretado casi siempre como un caso
particular de esquistosidad de fractura en rocas que
presentaban una bien desarrollada estructura foliar.
Para Leirs (1923), Scmorrz (1930), HorpPENER
(1956), WiLson (1961), TurRNER y WEIss (1963) en-
tre otros, los micropliegues o crenulaciones serian una
consecuencia de la facturacién por cizalla de un medio
anisotrépico. Segin estos autores la misma fractura-
cién en rocas isotropicas originaria simplemente una
esquistosidad de fractura sin microplegamiento del es-
pacio comprendido entre las microfracturas (micro-
litones).

Sin embargo KniLrL (1960} al introducir el tér-
mino “crenulacién cleavage” diferencia plenamente
este tipo de esquistosidad de la esquistosidad de frac-

tura, KNILL basa su diferenciacién en un mayor én-
fasis en el aspecto del microplegamiento definiendo la
crenulacién o “strain slip cleavage” como “a parallel
mineral orientation resulting from the refolding of a
pre-existing schistosity or slaty “cleavage’ (1960, p.
318). Este aspecto mas descriptivo de la esquistosidad
de crenulacién se basa ya en observaciones anteriores
que resaltan otros aspectos a parte del mecanismo de
fracturacion. Asi Bark (in BaLx & Barra, 1936)
describe esta esquistosidad- como el resultado de la
deformaciéon de una orientacién mineral anterior;
Hirrs (1945), resalta el hecho de que se presenta pa-
ralela al plano axial tanto de pliegues pequefios como
grandes. Sin embargo Knill no descarta que el desli-
zamiento diferencial en las superficies de esquistosi-
dad es la causa del microplegamiento.

Los autores citados reconocen que la fracturacion
por cizalla ha ‘intervenido en la formacion de la es-
quistosidad por fracturacién y que de hecho los pla-
nos de esquistosidad corresponden a microfracturas
con deslizamientos apreciables, de signo contrario en
cada flanco de un pliegue. Sin embargo, la mayoria
de ellos aceptan que estos planos son aproximada-
mente paralelos a las superficies axiales de los plie-
gues y por lo tanto perpendiculares a la direccién de
maximo acortamiento.

HoepPENER (1956) explica esta aparente contra-
diccién suponiendo que las fracturas se inician en la
direccién de cizalla (Shear) maxima pero que la
medida que progresa la deformacién se produce una
rotacidon hacia la direcciéon de maximo esfuerzo de tal
forma que acabarian colocindose aproximadamente
perpendiculares a la direccién de acortamiento ma-
ximo.

Sin embargo Hosss et al. (1976} siguen conside-
rando que la esquistosidad por crenulacién con fac-
turas paralelas a los flancos de los micropliegues in-
dica mas bien un paralelismo con la direccién de
maxima cizalla antes que paralelismo con un deter-
minado plano principal del eliposoide de deformacién.

Barx (in BaLx & Barrtm, 1936) y WiLLiams
(1972) indican que la nueva esquistosidad se desarro-
lla principalmente por recristalizacion en los planos
de esquistosidad y en los flancos de los micropliegues.

CosGrove (1976) presenta un modelo teérico para
explicar como la anisotropia de un medio multila-
minar puede dar origen a una crenulacién con fendme-
nos de migracién de elementos mas solubles desde los
flancos de los micropliegues hacia las charnelas de los
mismos. FLETCHER (1976) calcula cuantitativamente
este proceso de migracion de elementos méviles en
los micropliegues, que daria origen a una diferencia-
cién metamdrfica y a una nueva estructura laminar
diferenciada mineralégicamente, paralela a los flan-
cos de los micropliegues.

En las muestras descritas en el presente trabajo
no se ha observado ningtn tipo de microfractura de
cizalla asociada a los flancos de los micropliegues
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que permitan aceptar como vélidas las tipicas teorias
de “strain slip”. Por otra parte la falta total de dife-
renciacién metamorfica en la mayoria de las mues-
tras estudiadas hace suponer que los procesos de di-
ferenciacion descritos por Coscrove (1976) y FLET-
CHER (1976) deben producirse en estados mas avan-
zados de la deformacién y que las primeras superfi-
cies que definen la esquistosidad de crenulaciéon co-
rresponden a superficies de disolucién local, de tipo
estilolitico, pero sin que los fendmenos de migracién
tengan una amplitud suficiente que permita una ver-
dadera diferenciacién mineraldgica entre los flancos
y charnela de los micropliegues. Estas superficies de
disolucién serian del mismo tipo que las descritas en
pizaras (PLEssMANN, 1964), mudstones (NICKELSEN,
1972) y calizas (ALvarez et al., 1976) en fases ini-
ciales del desarrollo de la esquistosidad.

El hecho de que todas las superficies de disolu-
ci6n tipo estilolitico se inicien y se localicen casi ex-
clusivamente en los flancos de los micropliegues debe
explicarse debido a que en esta zona se concentra al
miximo potencial de migracién de los elementos so-
lubles. Por otra parte el que las superficies de diso-
lucidén se inicien en los flancos mas estirados confir-
ma el hecho de que el potencial de migracién es pro-
porcional al angulo que forma el flanco del micro-
pliegue respecto la direccién de compresién (FLET-
CHER, 1976).

El modelo de Coscrove {1976) supone que las
superficies de disolucién se desarrollan preferente-
mente en el contacto entre materiales de distinta
competencia. A este tipo podrian corresponder las su-
perficies desarrolladas en el flanco de pliegues forma-
dos por niveles cuarciticos mis competentes inclui-
dos dentro de la matriz pelitica (Lam. II, ¢). Sin
embargo, dentro de las muestras estudiadas un gran
ntmero de superficies de disolucién se originan den-
tro de una masa homogénea aunque anisotropica,
sin necesidad de intercalaciones de niveles mis com-
petentes (Lam. I, e).

Las formas de los micropliegues se corresponden
bastante bien con las formas descritas por el modelo
teérico de CosGrovE (1976) basado en la deformacion
por “buckling” de un sistema anisotrépico {(CoBBoLD
et al., 1971). De esta forma la mayoria de casos en los
que se observan sistemas conjugados de micropliegues
podrian corresponder a casos en los que la anisotropia
del medio es muy elevada, mientras que segun el mis-
mo modelo, en los casos de baja relacidon anisotrépica
se formaria un solo sistema de micropliegues.

En los casos estudiados la presencia de niveles psa-
miticos mas competentes favorece la presencia de sis-
temas conjugados de micropliegues, por lo que es de
suponer que estos niveles mas competentes contribu-
yen a aumentar la anisotropia del medio. Sin embargo
estos pliegues conjugados podrian ser debidos a siste-
mas de interferencias como los descritos por WaAT-
KINsoN (1976).
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Segtin CosGrovE (1976) la posicién de la superfi-
cie axial de los micropliegues respecto al elipsoide de
deformacién depende del angulo inicial entre la direc-
cién de maxima compresion y la estructura foliar de-
formada. Asi se explicaria el porqué en los casos de
pliegues asimétricos las superficies de disoluciéon no
son paralelas a sus superficies axiales, ya que las su-
perficies estiloliticas se forman aproximadamente per-
pendicularmente a la direccién de maximo acorta-
miento (ARTHAND y MATTAVER 1969). En los casos
de pliegues simétricos las superficies axiales de los
mismos serian practicamente perpendiculares a la di-
reccién de maximo acortamiento y corresponderian a
un plano principal (XY) del elipsoide de deformacion.

Para que las superficies estiloliticas que se ini-
cian en los flancos de estos pliegues se conserven per-
pendiculares a la direcciéon de maximo acortamiento
es necesario que a partir de su formacién los mi-
cropliegues evolucionen unicamente por aplanamiento
homogéneo puro (WiLriams, 1976). La foto d de la
lamina II, en la que una masa menos soluble com-
prime deformando los micropliegues parece confir-
mar que en la segunda fase de la deformacion ésta
se produce simplemente por aplanamiento, acomo-
dandose la deformaciéon principalmente, aunque no
exclusivamente, por migracién de material a partir
de las superficies de disolucidn.

En los casos de muy baja anisotropia, en los que
la estructura foliar inicial se halla poco desarrollada,
el microplegamiento seria casi inexistente para valo-
res de acortamiento finito similares a los casos con
una crenulacion bien desarrollada. Tn estos casos se
forman superficies de disolucién de tipo estilolitico
aunque no exista microplegamiento (Lam. II, e). Pro-
bablemente corresponde a los casos frecuentemente
descritos en la literatura geoldgica (p. ej. Hosss
et al,, 1976) en los que se dice que en condiciones
de bajo metamorfismo la esquistosidad de crenula-
cion puede pasar progresivamente a esquistosidad
de fractura.

Sin embargo, en estos medios casi isotrépicos,
cuando existen intercalados delgados niveles mas
competentes, que se deforman por flexién, puede ob-
servarse como las superficies de disolucién se desa-
rrollan preferentemente en los flancos de estos mi-
cropliegues. Esta localizacion puede en parte ser de-
bida al efecto de contacto descrita por CoSGROVE
(1976) aunque también puede en parte corresponder
al mismo efecto de zona de maxima movilidad de los
elementos solubles tal como sucede en los flancos de
los micropliegues en &reas de composicion homo-

- génea.

CONCLUSIONES

La formacién de la esquistosidad de crenulacién
en rocas peliticas que presentan una bien desarrolla-



da esquistosidad pizarrosa (slaty cleavage) puede su-
marizarse en los siguientes pasos:

1.° Desarrollo de micropliegues debido a la com-
presion de un medio multilaminar anisotrépico. La
forma de los micropliegues y la posicion de su plano
axial respecto el elipsoide de deformacién finita de-
penden del angulo que forme inicialmente la estruc-
tura planar {esquistosidad pizarrosa en este caso) con
la direccién de mixim ocacortamiento, y de la anisotro-
pia del medio.

Si ambas direcciones son paralelas y se trata de un
medio de baja anisotropia los micropliegues son si-
wiétricos y los planos axiales son paralelos al plano
XY del elipsoide de deformacién. En casos de elevada
anisotropia se forma Kink bands conjugados simétri-
cos respecto el plano XY.

Si la direccién de méximo acortamiento es inicial-
mente oblicua a la esquistosidad pizarrosa los pliegues
son asimétricos (pliegues sigmoidales en casos de baja
anisotropia y pliegues Kink en caso de alta anisotro-
pla) y el plano axial de los mismos no es paralelo al
plano XY del elipsoide de deformacion.

2° El segundo estadio de la evolucién es la apari-
cién de superficies de disolucidn tipo estilolitico per-
pendiculares a la direccién de maximo acortamiento y
situadas preferentemente en los flancos de los micro-
pliegues. Estas superficies de disolucién evolucionan
por acumulacién de residuos insolubles desde aspectos
muy recortados, con largos picos estiloliticos hasta su-
perficies casi planares.

32 A partir de las superficies estiloliticas se pro-
duce una diferenciacién metamorfica, que al principio
se refleja en un progresivo enriquecimiento de clorita
en los bordes del estilolito pero que en estadios mas
avanzados de la deformacioén consiste en el crecimiento
de nuevos minerales micaceos paralelamente a las su-
perficies de disolucién, acabando por producirse un
verdadero bandeado metamérfico paralelo a la nueva
esquistosidad de crenulacién. Paralelamente al creci-
miento de micas en los flancos de los pliegues se ob-
serva la recristalizacidon de cuarzo en las charnelas de
los mismos.
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