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Resumen.

El Cinturon de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano (CPCM) en el centro de México, presenta
cambios laterales de facies producidos por rocas depositadas en cuencas y plataformas del
Albiano-Cenomaniano (Suter, 1987). Estos cambios juegan un papel importante en el estilo,
acomodo y evolucion de la deformacidn. También existe una excelente exposicion de depdsitos
sin-orogénicos del Cretacico Tardio-Paleoceno, los cuales estan representados por las
formaciones Soyatal y Méndez. Estas formaciones se presentan como una sucesion de capas de
arenisca, arenisca calcarea, marga y lutita. En este trabajo se investiga la manera como son
involucrados los depdsitos sin-orogénicos en la deformacion progresiva de los cinturones de
pliegues y cabalgaduras, poniendo especial atencion en la influencia de las rocas pre-tectdnicas

y sus propiedades mecanicas.

De acuerdo con las observaciones de campo, los depdsitos sin-orogénicos se encuentran
afectados por pliegques mesoscopicos en toda el area de estudio y por algunas zonas de cizalla
inversa cerca de las cabalgaduras principales ubicadas en los bordes entre plataformas y
cuencas. La variacion del acortamiento en la seccidon, muestra que hacia el SW del area, los
depdsitos sin-orogénicos acomodan entre 6o y 70% y aun mas; mientras que hacia el NE el
acortamiento es menor, teniendo un valor de 40-50%, concentrandose en las fronteras entre

cuencas y plataformas.

Aqui se presentan una serie de modelos analdgicos que indican que la evolucion cinematica,
estilo de deformacidn y variaciones de acortamiento dentro de una cuna orogénica estan
relacionadas con las propiedades reoldgicas en las rocas pre-tectonicas, la geometria de las
fronteras entre las rocas de plataforma y cuenca, el espesor del paquete sin-orogénico y los
procesos superficiales de sedimentacion y erosion sintectonica. También se presentan
resultados de simulaciones numéricas, donde los resultados obtenidos permiten determinar el
valor de ciertas variables fundamentales que determinaron geometria final y distribucion
interna de la deformacion en la cufa representada por la seccion estructural Vizarron-
Tamazunchale. Los modelos numéricos muestran que la friccion en el despegue mas probable
fue de W, =0.2, mientras que el espesor de las plataformas fue de ~2 km. Por otro lado, el

espesor del paquete sin-orogénico probablemente tuvo entre 1.2 y 1.5 km. Un parametro



importante obtenido e este trabajo fue la tasa de erosion estimada para el CPCM en el centro
de México, la cual es baja con K=2.5X10"® m®2/afio, mientras que la erosién post-tectdnica fue

aun mas baja con un valor de K dos érdenes de magnitud mas pequeiio.

Los resultados obtenidos en esta tesis permiten concluir que en la construccidon de una cuia
orogeénica, la variacion lateral de las propiedades mecanicas de las rocas que la constituyen
influye fuertemente en su geometria final y distribucion interna de la deformacion. Asi mismo,
dichas variaciones determinan en gran medida los patrones de deformacion observados en los

depdsitos sin-orogénicos y la manera como se involucran en la deformacion progresiva.



Abstract

The Mexican Fold and Thrust Belt (MFTB) in central Mexico is composed of Jurassic-Cretaceous
sedimentary successions that display abrupt lateral facies changes (Suter, 1987); these changes
play an important role in the style and evolution of the deformation. In this part of MFTB, there
are excellent exposures of the Late Cretaceous-Paleocene syn-orogenic deposits, which are
represented by the Soyatal and Méndez formations. These formations are characterized by a
succession of sandstone, and shale. In this work, | investigated the incorporation of syntectonic
deposits in the progressive deformation of the fold and thrust belts, with special emphasis on
the influence of the architecture of the pre-orogenic successions and their mechanical

properties.

Based on field observations, the syn-orogenic deposits are affected by mesoscopic chevron
folds throughout the area, and by some inverse shear zones close to the mayor thrusts, which
are located at the boundaries between platforms and basins. The shortening variation shows
that in the SW part of the study section the syntectonic deposits accommodated a range of
shortening of >70-60%, whereas in the NE part the shortening is lower with a value of 50-40%.

The deformation is concentrated at the boundaries between platforms and basins.

Analog models show that the kinematic evolution, internal variation in deformation in a
orogenic wedge and deformation style are related with the mechanical properties of the pre-
tectonic units, the geometry of the transitions between platforms and basins, the load of
syntectonic deposits and the syntectonic erosion and sedimentation. In addition, the results of
the numerical models, show that the probable friction in the detachment zone at the base of
the MFTB was on the order of ub =0.2, whereas the thickness of the platforms was on the order
of ~2 km prior to the deformation. On the other hand, the thickness of the syn-orogenic
succession probably was 1.2-1.5 km. Finally, the syntectonic erosion rate was low (K=2.5X10-6)

and the post-tectonic erosion rate was even lower.

The results in this work allow us to conclude that in the construction of an orogenic wedge, the

lateral variation in the mechanical properties of the rocks of the wedge play an important role

Vv



in the final geometry and the internal shortening distribution in an orogenic wedge. These
lateral variations determine the deformation patterns observed in the syn-orogenic deposits

and how they are involved in the progressive deformation of the fold-thrust belt.
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Prefacio.

Durante el Cretacico Tardio-Paledgeno se desarrolld un sistema de cuencas de antepais en la
parte centro oriental de México. Este sistema es una continuacion hacia el sur del mar interior
de Norteamérica que existié durante esta época (Juarez-Arriaga et al., 2016; Fitz-Diaz et al.,
2017). En esta gran cuenca de antepais se depositaron una serie de sedimentos
contemporaneos con la deformacion, los cuales fueron involucrados en el plegamiento
conforme avanzd el ordgeno hacia el oriente. Tanto las rocas pre-tectdonicas mayormente
calcareas, como los depdsitos sin-orogénicos formaron al Cinturon de Pliegues y Cabalgaduras
Mexicano (CPCM) al ser deformados (Suter, 1987; Equiluz de Antufiano et al., 2000; Fitz-Diaz et

al, 2017).

En el centro de México, el CPCM presenta ciertas caracteristicas particulares en el estilo y
acomodo de la deformacion debido a la presencia de cambios laterales en las unidades pre-
tectonicas del Abiano-Cenomaniano (Suter, 1987; Fitz-Diaz et al., 2012), las cuales se
depositaron en ambientes de cuencas y plataformas. Estas variaciones en el sustrato fueron
determinantes en la deformacion de los depdsitos sin-orogénicos en el centro de México. En
esta tesis se presentan los resultados del analisis de la deformacion de las formaciones Soyatal
y Méndez, a través de tres aproximaciones: analisis de observaciones de campo, modelado

analdgico y numérico.

El trabajo que se presenta a continuacion, esta dividido en 5 capitulos, los dos primeros estan
enfocados en la presentacion de las bases del proyecto de investigacion, junto con un marco
geolodgico del drea de estudio en la seccion Vizarron-Tamazunchale. En los restantes tres
capitulos se presentan los resultados principales de la tesis; cada capitulo incluye una discusion

independiente y las conclusiones correspondientes de cada parte.

En el capitulo 3 se presenta una revision bibliografica sobre la teoria de la cufia critica y la
generacion de sistemas de cuencas de antepais, los cuales son las bases tedricas de este
trabajo. Adicionalmente, se incluye la teoria sobre los sistemas turbiditicos relacionados con el
desarrollo de los cinturones de pliegues y cabalgaduras. La sequnda mitad de este capitulo esta

enfocada en describir las caracteristicas sedimentologicas de las formaciones Soyatal y

Vi



Méndez, asi como las relaciones de contacto que guardan actualmente con las rocas pre-
tectonicas. Ademas, se incluyen una descripcion detallada de la deformacion de los depositos

sintectdnicos en la seccion Vizarron-Tamazunchale, de la base a la cima y de oeste a este.

En el capitulo 4, estan incluidos los resultados del modelado analdgico, asi como un marco
tedrico relacionado con el modelado de sistemas orogénicos y los procesos superficiales que
configuran su relieve. En este capitulo se hace un analisis detallado de la deformacion de la
seccion Vizarron-Tamazunchale en los modelos y su comparacion con lo observado en la
naturaleza. Los resultados, también incluyen un analisis de la influencia de los procesos de

erosion y sedimentacion sintectonica en la seccion estudiada.

Finalmente, en el capitulo 5 se presentan los resultados del modelado numérico realizado con
el programa de elemento finito Abaqus. El analisis estuvo enfocado en probar la influencia de
ciertas variables como: friccion en el despegue, espesor del paquete sintectdénico y de las
plataformas, y erosion sintectdnica. Adicionalmente, se hace una comparacion de lo observado
en la naturaleza, y en los modelos analdgicos y numéricos, tomando también en cuenta la

informacion sobre la distribucion y edad de la deformacion publicada en trabajos previos.

Esta tesis presenta aportaciones importantes sobre el desarrollo y geometria final de una cuia
orogénica que tiene variaciones reologicas internas (cufia heterogénea). Asi mismo hay un
avance en el conocimiento sobre la deformacion de los depdsitos sin-orogénicos en varias
escalas y sobre la manera en la cual fueron involucrados en la deformacion progresiva de un
cinturdn de pliegues y cabalgaduras. Adicionalmente, se obtuvieron nuevas observaciones
sobre la influencia que tiene la sedimentacion y erosion sintectonica en la dinamica interna de
una cuna heterogénea. En lo que se refiere a la seccion estructural Vizarrén-Tamazunchale, se
pudo describir con mas detalle las caracteristicas sedimentoldgicas y de deformacion en las
formaciones sin-orogénicas Soyatal y Méndez, lo cual permite tener un avance significativo en
el conocimiento de los depdsitos sin-tectdnicos del sistema orogénico en México. También se
obtuvieron datos fundamentales sobre la tasa de erosidn sin- y post-orogénica en la seccidn
estudiada, que pueden revelar condiciones climaticas y de exposicion de rocas dentro del
orégeno en los Ultimos 9o Ma. Este es un problema pobremente estudiado que es importante

investigar con mas detalle. Otro resultado significativo obtenido en este trabajo es la
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generacion de nuevas lineas de investigacion relacionadas con la influencia de los procesos
superficiales (erosion y sedimentacion sin-orogénica) en el desarrollo del CPCM, mediante
observaciones de campo y el uso de modelos analdgicos y numéricos. La tesis también permite
hacer nuevas preguntas como: ;Se involucran de la misma manera los depositos sin-orogénicos
en otras secciones del CPCM? ;Como varia la deformacion de los depositos sin-orogénicos a lo
largo CPCM? ;Hay una variacion en la tasa de erosion sin-orogénica en todo el CPCM o es la
misma que la encontrada en la seccion Vizarron-Tamazunchale? ;Por qué una vez que termina
la actividad orogénica la tasa de erosion cambia? ;La tasa de erosion post-tectonica es la

misma en todo el CPCM y en otros cinturones de pliegues y cabalgaduras?
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Capitulo I: Introduccion.

Capitulo I: Introduccion.

1.1.- Antecedentes.

Los cinturones de pliegues y cabalgaduras tienen una distribucion amplia a nivel mundial, por
ejemplo, las Montafas Rocallosas en Canada y E. U., los Pirineos en Espaia y Francia, Los
Montes Zagros en Iran, Los Montes Apeninos en Italia o la Sierra Madre Oriental en México
(Davis et al., 1983; DeCelles y Giles, 1996; Hilley et al., 2004). Dichas cadenas montafiosas se
han formado durante ciertos periodos a lo largo del tiempo geoldgico y se han reconocido
como la manera mas comun de acomodo del acortamiento cortical (Davis et al., 1983). Dichos
cinturones se originan a partir del acortamiento horizontal de las rocas en la corteza, las cuales

son incorporadas en la formacion de los sistemas orogénicos (Bally et al., 1966; Price, 1981).

En muchos trabajos los investigadores se han esforzado en comprender su origen, geometria,
evolucion y el control ejercido por parametros como: estructuras preexistentes, ambiente
tectonico, estratigrafia y litologia (McClay y Price, 1981; MacQueen y Leckie, 1992; McClay,

1992, 1994; Mitra y Fisher, 1992; Nemcok et al., 2005; Lacombe et al., 2007; Fitz-Diaz et al.,


http://geolmag.geoscienceworld.org/content/143/6/933.2

Capitulo I: Introduccion.
2011a). Es importante mencionar la contribucion de algunos autores en la metodologia de
analisis de los cinturones de plieques y cabalgaduras; sobre todo en la descripcion de la
geometria de las rocas y estimacion de su acortamiento horizontal a escala kilométrica
utilizando secciones balanceadas, donde se puede citar algunos trabajos como los de
Dahlstrom (1969), Mitra y Namson (1989) y Suppe (1985). Asi mismo, se han desarrollado otros
métodos de analisis cuantitativo de la distorsion y geometria de las rocas mediante la
observacion de las estructuras a nivel mesoscopico (pliegues y cabalgaduras), aqui destacan los

aportes de Ramsay (1967), Durney y Ramsay (1973) y Fry (19793, b).

La geometria de las estructuras de acortamiento (plieques y fallas) dentro de los cinturones
depende de la mecanica de las rocas. La forma y longitud de onda de los pliegues, asi como el
espaciamiento entre cabalgaduras estan intimamente ligadas con el espesor y las viscosidades
relativas entre los estratos (Ramsay, 1967; Boyer y Elliot, 1982). En una sucesion litoldgica
mecanicamente homogénea, los pliegues y las cabalgaduras se desarrollan tipicamente de
manera regular en tiempo y espacio desde la parte trasera hasta el frente del cinturdn,
comuUnmente con una vergencia hacia el antepais. Las estructuras que se encuentran en la
parte trasera seran mas viejas, mientras que las del frente seran mas jovenes (Dahlstrom, 1970;
Simon y Liesa, 2011). Desde Davis et al. (1983) las caracteristicas geométricas y cinematicas
mencionadas anteriormente se explican a través de la teoria de la cufia critica, en un régimen
mecanico Mohr-Coulomb. En este modelo la geometria idealizada de los cinturones de
pliegues y cabalgaduras consiste en un prisma triangular, el cual se encuentra en un estado
critico. La geometria en cuia es el resultado de un equilibrio dindmico entre diferentes fuerzas
como: traccion en la base de la cufia, compresion en la parte trasera de la cuna y la fuerza de
campo debido a la gravedad (Davis et al., 1983; Dahlen et al., 1984). La teoria de la cuiia critica
ha sido muy exitosa ya que explica la variacion de la distorsidon interna que se observa

comunmente en la naturaleza.

En anos recientes, las investigaciones se han enfocado en describir y cuantificar la interaccion
dinamica entre los cinturones de pliegues y cabalgaduras y procesos como: exhumacion,
subsidencia, erosion y sedimentacion sintectdnica; a través de modelado numérico y analdgico

(Wu y McClay, 2011; Cruz et al., 2010, 2011; Fillon et al., 2013). En el caso de la erosidn y la
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sedimentacion sintectonica (procesos superficiales), se ha observado que tienen una gran
influencia en el desarrollo de estructuras dentro de los cinturones de pliegues y cabalgaduras,
variando el espaciamiento entre cabalgaduras o longitud de onda de los pliegues; asi como la
forma de la cuia critica (Beaumont et al., 1992; Koyi y Beaumont, 1996; Suppe et al., 1992;
Simpson, 2006 y 2009; Wu y McClay, 2011) y la longevidad de las cabalgaduras (Stockmal et al.,

2007)

Es evidente el avance que se ha tenido en el conocimiento sobre los cinturones de plieques y
cabalgaduras, sin embargo aun quedan algunas incdgnitas de primer orden por resolver. Un
aspecto importante, que aun no se ha desarrollado del todo y que es el objeto de estudio de
este trabajo, es el analisis de la deformacion de los depdsitos sintectonicos, donde hay algunas
preguntas fundamentales por responder. Por ejemplo: ;Como actuan mecanicamente los
depdsitos sintectonicos? ;Estaban consolidados o no al momento de la deformacion? ;Qué
estructuras desarrollan comunmente? ;Qué los deforma? y ;Cual es su papel dentro del
cinturdn de pliegues y cabalgaduras en el marco de la teoria de la cufia critica? El estudio de los
depdsitos sintectonicos se ha limitado a su descripcion litoldgica en un marco sedimentoldgico-
estratigrafico, asi como al analisis de su influencia en el desarrollo de las estructuras mayores
dentro de los cinturones de pliegues y cabalgaduras (Wu y McClay, 2011; Fillon et al., 2013).
Estos depdsitos suelen ser comunes en muchos cinturones y, generalmente estan conformados
por una intercalacidn de areniscas y lutitas de naturaleza turbiditica (Mutti, 1979; Ori y Friend,

1984; RicciLuci, 1986; Lawtony Trexler, 1991).

El Cinturon de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano (CPCM) ofrece un excelente laboratorio
natural para el analisis de la deformacion y la mecanica de depositos sintecténicos ya que
existen transectos como la seccion estructural Vizarron-Tamazunchale (Suter, 1980, 1984,
1987, 1990; Carillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 20113, 2012), en donde estos depdsitos se
encuentran bien expuestos y estan representados por las formaciones Soyatal y Méndez; las
cuales han sido descritas anteriormente por varios autores (Mendoza-Rosales, 1990; Suter,

1987; Hernandez-Jauregui, 1997; Carrillo-Martinez, 2000).
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1.2.- Objetivos.

Objetivos generales.

1.- Determinar los mecanismos mediante los cuales se incorporan a la deformacion progresiva

los sedimentos sintectonicos durante una orogenia.

2.- Establecer la influencia que tienen los procesos superficiales de erosidon y sedimentacion
sintectonica, y la geometria de las rocas pre-orogénicas en la forma final y deformacion de una

cuna orogeénica.

Objetivos especificos:

> Determinar las caracteristicas mecanicas de los depositos sintectonicos al momento de
su deformacion.

> Generar modelos numéricos y analdgicos que ayuden a entender como los depdsitos
sintectonicos se involucran en la deformacion.

> Realizar observaciones sistematicas de campo en las formaciones sintectonicas Soyatal
y Méndez para describir la deformacion en estas rocas desde la parte trasera del
orogeno hasta el frente.

> Generar un modelo conceptual de la deformacion observada en las formaciones
sintecténicas Soyatal y Méndez que sintetice lo observado en el campo y en los

experimentos analdgicos y numeéricos.

1.3.- Metas.

> Elaboracion de mapas geoldgicos 1:10,000 y 1:20,000 para delimitar a detalle la
distribucion de las formaciones Soyatal y Méndez el area de estudio y para
caracterizarlas estructuralmente. Los datos recopilados fueron esenciales para
comprender la deformacion en estas rocas y fueron la base para realizar los modelados

(analdgicos y numéricos).
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> Muestreo de rocas en distintos sitios ubicados sistematicamente para la realizacion de
laminas delgadas para estudio petrografico y de microestructuras.

> Realizar un analisis detallado de distintos materiales granulares mediante su angulo de

reposo, con el proposito de encontrar los materiales adecuados para simular las

variaciones mecanicas laterales observadas en la seccion Vizarron-Tamazunchale.

1.4.- Hipotesis.

Los depositos sintectonicos presentan un comportamiento mecanico particular y distinto en
comparacion con las litologias pre-orogénicas. Dicho comportamiento puede depender de su
posicion dentro del sistema cuenca de antepais y de las tasas relativas de deformacion, erosion
y sedimentacion sintectonica. Esto gobierna las estructuras que afectan a dicho depdsitos, asi

como en la cantidad de acortamiento que acomodan.

1.5.- Justificacion.

Los cinturones de pliegues y cabalgaduras son muy importantes para analizar la manera en
como se acomoda la deformacidn por acortamiento en la corteza terrestre. El analisis de su
geometria y cinematica, asi como de los procesos mecanicos que generan los pliegues y
cabalgaduras permite obtener informacidn valiosa para la localizacidn en superficie de posibles

yacimientos petroliferos (Dixon, 2004).

En el caso particular de los depdsitos sintectonicos es evidente que tienen una gran influencia
en la geometria final de los cinturones de pliegues y cabalgaduras (Wu y McClay, 2011), por lo
que su estudio ayudara a entender el desarrollo de las estructuras en la cuales pueden
emplazarse los hidrocarburos. Por otro lado, el analisis de su deformacion y comportamiento
mecanico permitiria tener mayor conocimiento de los cinturones de pliegues y cabalgaduras y

su relacion con los procesos superficiales (erosion y sedimentacion).

Como ya se menciond anteriormente, el Cinturdn de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano
(CPCM), ofrece una excelente oportunidad para analizar a los depodsitos sintectonicos desde un
punto de vista sedimentoldgico y de su deformacion. Las formaciones sintectonicas Soyatal y

Méndez son las candidatas ideales para realizar dicho analisis, debido a que se encuentran muy
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bien expuestas en una seccion que atraviesa de manera perpendicular al CPCM en el centro de
México (Seccion Vizarrén-Tamazunchale), particularmente en los estados de Querétaro,
Hidalgo, y San Luis Potosi. (Suter, 1987; Fitz-Diaz et al., 2011a). En general, el estudio de estos
depdsitos se realizo sobre tres ejes metodologicos principales: trabajo detallado de campo,
analisis sistematico de la deformacidon, y modelado analdgico y numérico. La informacion
obtenida se podra usar para explicar la deformacion observada en depdsitos sintectdnicos de

otros lugares del CPCM, asi como de otros lugares del mundo

1.6.- Metodologia.

La metodologia para el desarrollo de este proyecto se divide en tres partes fundamentales, las

cuales se describen de manera general a continuacion.

Trabajo de campo: Durante la campafna de campo, se describidé a detalle la deformacion
observada en las formaciones sintectonicas Soyatal y Méndez, mediante la medicion de datos
estructurales como: estratificacion, clivaje, pliegues, y fallas. Las mediciones se realizaron en
mas de 1000 sitios en los estados de Querétaro, Hidalgo y San Luis Potosi, donde cruza la
seccion. La descripcion se realizé desde el traspais hasta el antepais cubriendo una longitud de
la seccion de aproximadamente 150 km. También, se hicieron observaciones sistematicas sobre
la variacion vertical (de la base a la cima) de la deformacion en sitios donde las formaciones
sintectonicas estan mejor expuestas. Acompafnado a las descripciones de campo, se tomaron
muestras orientadas para la elaboracion de laminas delgadas para la realizacion de un analisis

petrografico y de microestructuras.

Adicionalmente se elaboraron varios mapas geoldgico-estructurales escala 1:10,000 y 1:20,000
para entender las relaciones de contacto entre las rocas pre- y sintectonicas, y tener una
perspectiva general de las estructuras kilométricas que afectan a los depdsitos sintectonicos.

Estos mapas fueron integrados al mapa de Fitz-Diaz et al., 2012 para enriquecerlo.

Anadlisis de datos: Los datos obtenidos del trabajo de campo, se procesaron con la ayuda de
algunas técnicas de analisis estructural como: mapeo de estructuras, elaboracion de columnas
estratigraficas compuestas, proyecciones esféricas, clasificacion de pliegues (Ramsay, 1967)
entre otras. También se realizd una recopilacion bibliografica extensa relacionada con la

6
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formacion y deformacion de los depdsitos sintectonicos. También se revisd la informacion
publicada sobre a las formaciones Soyatal y Méndez en el area de estudio y en otras partes del

CPCM.

Construccion de modelos: Por un lado se realizo el disefio y la implementacion de varios
experimentos analdgicos a escala, con el objetivo de simular la deformacion sufrida por las
rocas de la seccion Vizarron-Tamazunchale, poniendo especial interés en la deformacion de los
depdsitos sintectonicos. Este modelado analdgico se realizd tomando en cuenta la
metodologia propuesta en otros trabajos (Wu y McClay, 2011; Cruz et al., 2010, 2011), donde se
simula la formacion y evolucidn de los cinturones de pliegues y cabalgaduras; asi como la
influencia que tiene la erosion y la sedimentacion sintectonica en la deformacion interna y
geometria final de la cuna orogénica. Los experimentos se realizaron en el Laboratorio de

Modelado Analdgico del Instituto de Geologia de la UNAM.

Para realizar el modelado numeérico, se utilizd el paquete de modelado numérico Abaqus 6.12;
un software que permite simular problemas tectonicos mediante el uso de la técnica de
elemento finito. Los modelos fueron realizados en la Universidad de Stanford en California,
E.U., en dos etapas; la primera durante una estancia académica que se realizo en el segundo
semestre de 2015 con el Prof. George Hilley y el Dr. Leonardo Cruz, donde se aprendio las bases
tedricas del programa y se corrieron los primeros modelos probando algunas variables como:
propiedades reoldgicas de los materiales, geometria del paquete sedimentario a deformar y
friccion en la superficie de despegue. En la segunda etapa, se corrieron modelos desde México
mediante una conexion remota a la Universidad de Stanford. Estos modelos buscaron probar la
influencia de algunas variables como: espesor de las plataformas y de los depositos

sintectonicos, erosion sintectdnica y propiedades mecanicas de los materiales.
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Capitulo Il: Marco geologico regional

La Sierra Madre Oriental es una cordillera cuyo relieve se debe a la deformacién de rocas
sedimentarias mesozoicas, las cuales fueron levantadas, comprimidas y trasportadas hacia el E-
NE formando al Cinturdn de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano (Coney et al., 1980; Campa-
Uranga, 1983; Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Equiluz de Antuiiano et al., 2000; DeCelles
et al.2009; Fitz-Diaz et al., 2017). Este pertenece al sistema orogénico que se ubica en la parte

occidental de Norteamérica y se extiende desde Alaska en E.U. hasta México. (Figura 2.1).
2.1.- Localizacion.

El area de estudio se encuentra en la parte centro-oriental de México en la parte oriental del
estado de Querétaro, norte de Hidalgo y sur de San Luis Potosi, aproximadamente a unos 21°

latitud Norte (Figura 2.1).
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2.2.- El Cinturon de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano.

El CPCM es un rasgo orografico formado por un macizo montanoso, angosto y alargado,
situado en el oriente de México. Tiene cumbres que sobrepasan los 3000 m sobre el nivel del
mar, descienden de altura hacia el poniente y pasan a un extenso altiplano situado en el centro
del pais (Equiluz de Antufano et al., 2000; Fitz-Diaz et al., 2017). Es una continuacion de la
Cordillera de Norteamérica que va desde las Montanas Rocosas canadienses y se extiende
hasta la Sierra Madre Oriental en México (Figura 2.1). Comparando el CPCM con lo observado
en Canada y EU, se distinguen claras diferencias en el estilo de deformacion, cantidad de
acortamiento y amplitud del ordgeno, entre otros aspectos (Fitz-Diaz et al., 2011a y 2012). Una
caracteristica importante del CPCM, es la preservacion y excelente exposicion de los depdsitos
sin-orogénicos en el centro y noreste de México pertenecientes al antepais de este sistema
orogénico del Cretacico Tardio-Paleoceno (Lawton et al., 1999).En la parte central del cinturdn
las formaciones Soyatal y Méndez representan a dichos depodsitos sin orogénicos (Hernandez-

Jaurequi, 1997; Suter, 1987; Fitz-Diaz et al., 2012).

2.3.- Estratigrafia.

Las rocas que constituyen al CPCM en el centro de México son principalmente calcareas de
edad Mesozoica (seccion Vizarron-Tamazunchale) y han sido estudiadas por varios autores
(Segerstrom, 1961; Suter 1980, 1984, 1990; Carrillo-Martinez, 1990; Wilson y Ward, 1993;
Carrillo-Martinez et al., 2000, Davila-Alcocer et al., 2009). Su variacion lateral y vertical se
puede resumir en funcion de los diferentes elementos paleogeograficos que se encuentran en
el rea de estudio. Estos elementos son en un transecto este-oeste: cuenca Tampico-Misantla,
plataforma Valles-San Luis Potosi, cuenca de Zimapan y plataforma El Doctor (Figuras 2.1y
2.2). Es importante mencionar que la parte occidental de la plataforma El Doctor se encuentre
en contacto tectonico con un conjunto de rocas definidas como sucesion Toliman con una
estratigrafia particular. A continuacion se hace una descripcion general de las rocas que se

encuentran dentro de la seccion Vizarron-Tamazunchale (Figura 2.2).
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2.3.1.- Estratigrafia dentro de los elementos paleogeograficos.
Rocas del Basamento.

Las rocas mas antiguas que afloran, estan representadas por la Formacion Huiznopala de edad
Grenvilliana caracterizada por un gneiss de textura blastomilonitica, expuesto mediante
algunas ventanas en el Anticlinorio de Huayacocotla al sur de la cuenca Tampico-Misantla
(Carrillo-Bravo, 1971). Estas rocas son el basamento de las unidades del Paleozoico y
Mesozoico, las cuales estan caracterizadas por ser en su mayoria calcareas (Suter, 1987; Fitz-

Diaz et al., 2012).
Rocas Paleozoicas y del Tridsico-Jurasico.
Sobre el basamento cristalino descansa una sucesion sedimentaria compuesta por:

e Formacion Guacamaya, constituida por una intercalacion de lutita y arenisca
perteneciente al Carbonifero y Pérmico Temprano, que aflora en algunos lugares del
nucleo del anticlinorio de Huayacocotla al S de la cuenca Tampico-Misantla (Carrillo-
Bravo, 1971).

e formacion Huizachal, representada por capas de arenisca del Tridsico Tardio que aflora
en la parte oriental de area de estudio, y en algunos lugares dentro del Anticlinorio de
Huayacocotla (Imlay et al., 1948; Carrillo-Bravo, 1971).

e Formacion Huayacocotla, consiste en una sucesion de lutita y arenisca de edad
Sinemuriana a Pliensbachiana (Imlay et al., 1948; Schmidt-Effing, 1980).

e Formacién Cahuasas, es una sucesion de capas de arenisca, arenisca conglomératica y
conglomerado policmitico de edad Toarciano-Calloviano que tiene un espesor de
aproximadamente 500 m en la fosas tectonicas, y esta ausente generalmente en los

pilares del Jurasicos (Carrillo-Bravo, 1965; Suter, 1987).

Todas estas unidades junto con las rocas del basamento comparten una caracteristica comun:
estan afectadas por las fallas normales, probablemente relacionadas con la apertura del Golfo
de México durante el Jurasico Temprano y Medio (Suter, 1987; Ortega-Flores, 2011). Es

importante mencionar que hacia la parte occidental de area de estudio estas unidades no
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afloran, por lo que se ha inferido que se encuentran sobre el basamento y bajo la sucesion del

Jurasico Tardio-Cretacico (Suter, 1987; Fitz-Diaz et al., 2012).

Rocas del Jurdasico Tardio.

Un evento transgresivo se inicid6 durante el Jurasico Tardio, el cual generd un cambio

importante en la sedimentacion, principalmente en la parte oriental de la seccidn Vizarron-

Tamazunchale. Este cambio es representado por las siguientes formaciones:

Formacidn Tepexic, representada por calcarenita de edad Calloviana (Erben, 1956). Su
espesor no ha sido estimado dentro del area de estudio.

Formacidon Santiago, esta constituida por una sucesion de capas delgadas de caliza y
lutita carbonosa y marga de edad Calloviano-Oxfordiano. Aflora en la cuenca Tampico-
Misantla en los nucleos de los pliegues anticlinales (Figura 2.1) y tiene un espesor de ~
300 m (Suter, 1987; Ortega-Flores, 2011). Algunos autores han considerado que esta
formacidon se encuentra distribuida en toda la seccion estudiada (Figura 2.2), con
excepcion de la sucesion Toliman (Fitz-Diaz et al., 2012).

Formacion Tamdn, compuesta por una intercalacion de caliza negra y lutita negra de
edad Kimmeridgiano-Titoniano (Suter, 1987). En la parte oriental del area de estudio
suele presentar bandas de pedernal y capas de marga obscura, y su espesor estimado no
sobrepasa los 300m (Ortega-Flores, 2001).

Formacion Pimienta, constituida por una sucesion de capas de arenisca siliciclastica,
caliza, marga, lutita negra y bandas de pedernal del Titoniano-Berriasiano. El espesor de
esta formacion al E del area de estudio se ha considerado de entre 300 y 500 m (Suter,

1990; Ortega-Flores, 2011).

Rocas del Cretacico Temprano.

Durante el Cretacico Temprano ocurre un evento de extension cortical en la parte occidental

del area de estudio (Toliman), donde, contemporaneamente se depositan sedimentos

volcaniclasticos de tipo félsico (Ortega-Flores et al., 2014). La unidad representativa de esta

etapa es la siguiente:
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Formacion las Trancas, dentro de la Cuenca de Zimapan, ésta formacion aflora en el
nucleo de los anticlinales (Figura 2.2). En los estratos inferiores, la litologia esta
representada por arenisca volcaniclastica en tanto que en los niveles superiores, marga
y caliza son mas abundantes con algunos lentes de pedernal (Carrillo-Martinez, 2000).
Los fosiles encontrados permiten asignar a esta formacion una edad que va del
Titoniano al Barremiano (Segerstrom, 1961; Carillo-Martinez 2000; Suter, 1982).
Estudios recientes realizados por Ortega-Flores et al. (2014), han permitido constrefir
una edad mas correcta entre Berrisiano y Barremiano. El espesor de esta formacion es
de aproximadamente 1000 m (Lopez-Ramos, 198s; Suter, 1987; Carrillo-Martinez,

2000).

De manera casi contemporanea con la Formacion Las Trancas, en la parte oriental de la seccidn

Vizarron-Tamazunchale se depositd una sucesion de evaporitas que posteriormente se

convertirian en una plataforma carbonatada (plataforma Valles-San Luis Potosi). Esta sucesion

esta representada por la formacion que a continuacion se describe.

Formacion Cuaxcamd, de edad Barresiano-Aptiano, se encuentra constituida por una
sucesion de capas de yeso y anhidrita de color blanco, con algunas bandas color marrén
de material arcilloso (Ortega-Flores, 2011). Tiene un espesor de ~300 en su localidad
tipo, aunque se han perforado pozos (PEMEX: Valle de Guadalupe-1 y Colmena-1) en
donde se reportan espesores de hasta 3000 m en otras localidades fuera de la seccion

estudiada.

A partir de la segunda mitad del Cretacico Temprano, en el area de estudio se desarrollaron de

manera contemporanea una serie de cuencas y plataformas donde se depositaron sedimentos

dominantemente calcareos. Las rocas de esta etapa se agrupan en las siguientes formaciones

geologicas:

Formacion El Doctor. Las rocas de la plataforma El Doctor, localizada al W del area de
estudio (Figura 2.2), estan agrupadas en la formacion del mismo nombre, la cual fue
descrita formalmente por Carrasco (1970), para las rocas de facies de plataforma de

edad Aptiano-Cenomaniano que afloran entre el Macizo El Angel-El Espoldn al NE del
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Estado de Querétaro y N de Hidalgo (Suter, 1987). Esta constituida por caliza en
estratos gruesos (mayores a 1 m.). En la periferia de la plataforma (facies de talud)
afloran rocas que consisten en calcarenita, caliza brechoide y conglomeratica, con
abundantes fosiles de gasterdpodos, rudistas y algas (Carrillo-Martinez, 2000). El
espesor estimado para la Formacion El Doctor es de 1,500-2000 m (Wilson et al., 1955;
Suter, 1987), en tanto que Ward (1979) midio alrededor de 800 m en el Cerro el Angel.
Esta diferencia en los espesores es debido probablemente a duplicacion tecténica de la
plataforma (Fitz-Diaz et al., 2012).
Formacidn El Abra. De manera contemporanea con la plataforma El Doctor, también se
desarrollo otra plataforma en el sector oriental de la seccidn Vizarron-Tamazunchale
durante el Aptiano-Albiano (plataforma Valles-San Luis Potosi. Figura 2.2. Fitz-Diaz et
al., 2012).Las rocas de esta plataforma estan agrupadas dentro de la Formacion El Abra,
la cual se presenta a manera calizas masivas de unos 1500 a 2000 m de espesor con
ciertos cambios laterales de facies (Omana-Pulido, 2012; Suter, 1984). Las facies de
borde de plataforma contienen arrecifes de rudistas y calizas bioclasticas, ooliticas de
textura grainstone-rudstone, con estratificacion discontinua no paralela. Los depdsitos
del interior de la plataforma estan generalmente bien estratificados y contienen en
parte evaporitas. Es probable que las rocas de la Formacion El Abra alcancen una edad
hasta el Coniaciano (Suter, 1987).
Formacion Tamaulipas. Esta formacion es el equivalente de las formaciones El Doctor y
EL Abra en las cuencas (Zimapan y Tampico-Misantla. Figura 2.2); consiste en una
sucesion de capas de caliza con espesor variable y lentes de pedernal. La caliza tiene
esencialmente una textura arenosa (wackstone) e incluye brechas y olistolitos. Bajo el
microscopio, algunas de estas muestras exhiben clastos calcareos y microfdsiles, tales
como calciesferulidos y foraminiferos planctonicos cementados por lodo calcareo
(Carrillo-Martinez, 2000). Se ha estimado un espesor para esta formacion de entre 1000
y 500 m (Suter, 1987; Fitz-Diaz et al., 2012). En la cuenca Tampico-Misantla, la
Formacion Tamaulipas también es conocida con el nombre de las formaciones

Chapulhuacan y Aguacatlan (Suter, 1987).
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Rocas del Cretdcico Tardio.

Al final del Cretacico Temprano e inicio del Cretacico Tardio inicia la sedimentacion de

depdsitos sintectonicos relacionados con el evento orogénico de Norteamérica (DeCelles,

2004; Equiluz de Antunano et al., 2000; Fitz-Diaz et al., 2017). Estos sedimentos fueron

trasportados desde altos topograficos ubicados al oeste del area de estudio y depositados en

una cuenca de antepais localizada en la parte oriental de México (Juarez-Arriaga et al., 2016a).

Las rocas que representan esta nueva etapa se describen en los siguientes parrafos.

Formacién Soyatal. Corresponde a una sucesion marina que consiste en lutita amarilla
alternada con marga y caliza micritica de color negro. La litologia varia lateralmente,
siendo en algunos lugares mas calcarea y en otros mas lutitica. Se calcula un espesor de
al menos 1000 m segun Carrillo-Martinez, (2000). Hernandez-Jauregui (1997) le asigno
una edad del Turoniano Medio al Santoniano en la Cuenca de Zimapan, mientras que
Juarez-Arriaga et al. (2016a) le asignan una edad de 92 + 3 Ma mediante un analisis de
zircones detriticos. Esta formacion se distribuye en toda la parte occidental de la seccion
Vizarron-Tamazunchale, hasta el borde oriental de la plataforma Valles-San Luis Potosi
(Figuras 1.1y 2.2), donde cambia lateralmente a otra formacion. La Formacion Soyatal
es el objeto de estudio de este trabajo, por lo que en el siguiente capitulo se hara una
descripcion mas detallada de esta formacidn con base en observaciones de campo
realizadas en este trabajo y se discutira su naturaleza sin-orogénica.

Formacion Agua Nueva. En la cuenca Tampico-Misantla, la Formacion Agua Nueva esta
formada por una sucesion de capas de caliza con lentes de pedernal, marga y lutita
carbonosa (Carrillo-Bravo, 1971). Su espesor en el borde oriental de la plataforma
Valles-San Luis Potosi es de 100 a 150 m (Suter, 1990). De acuerdo con el contenido
faunistico y su posicidn estratigrafica se le asigna una edad Cenomaniano-Turoniano
(Carrillo-Bravo, 1971).

Formacion San Felipe. Se caracteriza por tener capas delgadas de caliza, lutita y arenisca
de edad Coniaciano-Campaniano medio. Aflora en la parte oriental de la cuenca
Tampico-Misantla cerca del poblado de Tamazunchale, San Luis Potosi y tiene un

espesor de ~140 m (Suter, 1990). La Formacion San Felipe sobreyace concordante y
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transicionalmente a la Formacion Agua Nueva y subyace de la misma manea a la
Formacion Méndez; sin embargo, en algunos sitios sobreyace discordantemente a la
Formacion El Abra (Ortega-Flores, 2011).

Formacién Méndez. Esta se caracteriza por una sucesion estratificada de lutita y marga
de color gris y gris verdoso de edad Campaniano-Maastrichtiano (Carillo-Bravo, 1971).
En cuanto a su espesor, éste se ha estimado en 300 m en su localidad tipo (Estacion
Méndez en el km. 629.3 del ferrocarril San Luis Potosi—-Tampico); mientras que en el
margen sureste de la plataforma Valles-S.L.P, el espesor varia entre 500 a 1000 m
(Carillo-Bravo, 1971). Suter (1990), menciona que es dificil establecer un espesor real de
la Formacion Méndez debido a la deformacion interna que presenta, sin embargo
propone un espesor de ~500 m en el area de Tamazunchale y de ~250 m en el flanco
inferior de la cabalgadura Lobo-Ciénega. Al igual que la Formacion Soyatal, las rocas de
la Formacion Méndez también son el objeto de estudio de este trabajo, por lo que se

describiran en el proximo capitulo con mas detalle.

Rocas del Paleoceno-Eoceno.

En la Cuenca Tampico-Misantla se depositd sobre la Formacion Méndez una secuencia ritmica

de arenisca y lutita pertenecientes a las formaciones Velasco y Chicontepec (Busch y Gavela,

1978) acumuladas durante el Maastrinchtiano tardio (?) al Eoceno temprano. El espesor

estimado para la Formacion Velasco es de ~ 8o m de acuerdo con Suter (1990), mientras que

para Formacion Chicontepec varia entre 600 y 2000 m (Aguayo et al., 2006).

Cenozoico Continental

Formaciones El Morro y Tarango. En la parte occidental del area de estudio (Figura 2.2),
las rocas continentales cenozoicas estan representadas por la Formacion El Morro, de
probable edad Oligocénica (Segerstrom, 1961), la cual esta constituida por capas de
conglomerados calcareos que sobreyacen discordantemente sobre las formaciones del
Mesozoico (Carrasco-Velazquez et al., 2009). El Cenozoico volcanico indiferenciado
pertenece a la Formacion Tarango de edad Plioceno-Cuaternario (Carrillo-Martinez

2000), la cual consiste en lavas y depdsitos piroclasticos de composicion riolitica y
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riodacitica, presentes en la parte del Estado de Hidalgo, o lavas de composicion
basaltica con intercalaciones de depdsitos volcaniclasticos y por algunos sedimentos
fluviolacustres que afloran principalmente en las cercanias de Jalpan y Pefia Blanca Qro.

e Secuencia pre-cuaternaria y cuaternaria. Como parte de la provincia magmatica alcalina
del oriente de Meéxico con rocas de edad Oligoceno-Cuaternario, tenemos a la
Formacion Tlanchinol, formada por una serie de derrames basalticos que descansan
subhorizontalmente sobre las rocas sedimentarias marinas plegadas y erosionadas
(Suter, 1990).

e Rocas igneas intrusivas. En la cuenca Tampico-Misantla se han observado diques
maficos al E y al ESE de Tamazunchale, con las siguientes rumbos NE 29, NE37, NE31y
NWj3, la direccion de los diques es subparalela a la direccion de fallas normales post-

orogenicas segun Suter (1990).

2.3.2.-Estratigrafia en la sucesion Toliman.

Las rocas que pertenecen a la sucesion Toliman fueron descritas inicialmente por Segestrom
(1961) y Ldépez-Ramos (1985); este uUltimo considerd que estas rocas eran del Paleozoico,
nombrandolas como Formacion El Chilar. Recientemente, Davila-Alcoser et al. (2009) y Ortega-
Flores et al. (2014) interpretan la estratigrafia de esta zona y proponen que dentro de esta
sucesion, las rocas mas antiguas estan representadas por rocas metamorficas (filitas y
esquistos) en facies de esquistos verdes que representan al Complejo El Chilar de edad Triasico-
Jurdsico Medio. Estas rocas han sido interpretadas como parte de un melange, debido a las
caracteristicas litoldgicas y estructurales que presentan (Davila-Alcoser et al., 2009, 2013). Esta
unidad es sobreyacida discordantemente por la Formacion San Juan de la Rosa, la cual esta
representada por una sucesion estratificada de rocas volcanoclasticas de edad Jurasico Tardio-
Cretacico Temprano (Ortega-Flores et al., 2014), la cual es correlacionable con la Formacion
Las Trancas. De manera transicional las rocas de esta formacion pasan a ser mas calcareas
dando lugar a la Formacion Pefna Azul, caracterizada por una sucesion de capas delgadas de
caliza y depdsitos de slump (Carrillo-Martinez, 2000; Ortega-Flores et al., 2014). Finalmente, en
la parte mas superior de la sucesion, se depositd discordantemente la Formacion Tamaulipas y

sobreyaciendo discordantemente a ésta, la Formacion Soyatal (Figura 2.2).
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Capitulo Il: Marco geoldgico regional.

2.4.- Estructuras mayores.

Como se menciond anteriormente, el CPCM esta constituido por un paquete sedimentario
heterogéneo de edad Mesozoica y del Paledgeno, que es afectado por un acortamiento con un
estilo de piel delgada (thin-skinned). Las estructuras presentes en el area de estudio estan
caracterizadas por una serie de pliegues y cabalgaduras, con una orientacion preferencial NW-

SE, las cuales se describen a continuacion:

Estructuras en la sucesion Tolimdn. En la parte mas occidental del area de estudio, las rocas mas
antiguas expuestas (Complejo el Chilar) presentan una deformacion compleja representada por
una esquistosidad anastomosada, pliegues isoclinales desmembrados con un buen desarrollo
de clivaje de plano axial, replegamiento y fallas inversas (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000;
Davila-Alcocer et al., 2009; Fitz-Diaz et al., 2012). Esta complejidad en las estructuras ha sido
interpretada como consecuencia de varias etapas de deformacion (al menos 2) en esta parte
del CPCM (Fitz-Diaz et al., 2012). Las unidades que sobreyacen al complejo El Chilar, presentan
un menor grado de complejidad. Las formaciones San Juan de la Rosa y Pefia Azul presentan
pliegues con planos axiales subhorizontales y cabalgaduras a escala de metros y decenas de
metros (Millan-Sanchez, 2014). Una estructura importante por su escala y la cantidad de
deformacion que acomoda es la Cabalgadura de Higuerillas (CH); ésta sobrepone a la
Formacion Pefia Azul sobre la Formacidn Soyatal. Su orientacion general es NW-SE con el
plano de falla inclinandose hacia el SW. Se encuentra muy bien expuesta en el arroyo El Venado

a1 km al oeste de Vizarron, Qro. (Carrillo-Martinez, 2000).

Estructuras en la Plataforma El Doctor. En la frontera entre la plataforma El Doctor y la cuenca
de Zimapan existe una estructura kilométrica llamada Cabalgadura El Doctor (CED), ésta se
caracteriza por formar un pronunciado escarpe denominado macizo El Angel-El Espoldn (Figura
2.3). Dicha estructura es visible en el corte transversal del Rio Moctezuma, donde las calizas de
la Formacion El Doctor cabalgan sobre la Formacion Soyatal (Carrillo-Martinez, 2000). El plano
de falla se inclina hacia el suroeste con movimiento hacia el NE, el cual visible en toda su

extension en un espectacular afloramiento (Carillo-Martinez, 2000; Vasquez-Serrano, 2013).
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Existen también varias estructuras relacionadas con acortamiento a nivel mesoscopico en el
interior de la plataforma; un ejemplo de ello es una estructura duplex que se puede observar en
un corte sobre la carretera que va de Vizarron a San Joaquin, Qro. (Figura 2.3). Otras
estructuras que se encuentran afectando a las rocas de la plataforma son las fracturas (Modo | y

Il; Irwin, 1960) rellenas con calcita (Nava-Urrego, 2008; Vasquez-Serrano, 2013).

Figura 2.3.- a) Vista panoramica de la frontera entre la plataforma El Doctor (izquierda) y la cuenca de Zimapan
(derecha). b) Deformacion mesoscdpica del interior de la plataforma, ndtese las fracturas rellenas contenidas en
una estructura duplex (afloramiento sobre la carretera Vizarron-San Joaquin, Querétaro). Modificado de Vasquez-

Serrano (2013).

Estructuras en la Cuenca de Zimapan. La seccion Vizarrén-Tamazunchale (Figura 2.1) muestra

las siguientes estructuras dentro de la cuenca de occidente a oriente.

Anticlinal el Pifdn (AP). Delimitado por los sinclinales Maconi y El Aguacate, esta formado por
la Formacién Trancas en una zona de charnela de ~14 km (Carrillo-Martinez, 1990). En los
flancos y la cresta del anticlinal el Pifdn se observan pliegues tipo chevron métricos. Los

pliegues mesoscdpicos en el flanco suroeste del anticlinal estan frecuentemente recostados,
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Capitulo Il: Marco geoldgico regional.
mientras que los del flanco noreste y de la cresta, tienen planos axiales sub-verticales inclinados

hacia el SW (Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012).

Sinclinal El Aguacate (SA): se encuentra entre el Anticlinal El Pifidn y el Anticlinal Bonanza. Al
igual que en la estructura anterior, también esta afectado por pliegues métricos (pliegues
parasitos). En el flanco occidental los pliegues son apretados y con planos axiales sub-verticales

inclinados hacia el SW (Suter, 1982; Carrillo-Martinez, 1990).

Anticlinal Napa Bonanza (AB): Es una estructura convexa hacia el noreste. En su nucleo aflora la
Formacion Las Trancas (Carrillo-Martinez, 1990). Es casi recumbente y cabalga hacia el noreste
sobre el Sinclinal El Fraile, a lo largo de la Cabalgadura El Volantin. El espesor del flanco
occidental es tecténicamente atenuado en la Formacion Tamaulipas, donde hay una intensa
densidad de pliegues tipo chevron mesoscopicos (Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al.,

2012).

Cabalgadura El Volantin (CV). Se ubica en la parte occidental de la Plataforma Valles-San Luis
Potosi, se inclina hacia el suroeste y yuxtapone a las Formacion Tamaulipas contra la

Formacion Soyatal (Carrillo-Martinez, 2000).

Estructuras en la Plataforma Valles-S.L.P. En muchos lugares los estratos dentro de la
plataforma son horizontales pero en otros, como en el valle que existe entre los poblados de La
Palma y Santo Domingo, Qro., existen pliegues de longitudes de onda hectométricas (Fitz-Diaz
et al., 2012). La plataforma sdlo es cortada por la Cabalgadura Agua Fria (CAF), cuyo frente se
observa en el transecto Jacala-Santo Domingo y Cordonal-San Andrés Miraflores, donde la

Formacion El Abra cabalga sobre la Formacion Méndez (Suter, 1987).

Estructuras en la Cuenca Tampico-Misantla. Las rocas presentes dentro de la Cuenca Tampico-
Misantla, constituyen un medio mecanico heterogéneo, que se ve reflejado en el acomodo de
la deformacion. Dentro de la cuenca podemos distinguir las siguientes estructuras de oeste a

este:
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Cabalgadura La Mision. Esta cabalgadura se caracteriza por tener un buzamiento medio de 41°
hacia el oeste (Suter, 1987). Su principal afloramiento esta en el Cerro Macangui, donde la

Formacion Ahuacatlan cabalga sobre la Formacion Agua Nueva (Ortega-Flores, 2011).

Cabalgadura Lobo-Ciénega (CLC). En esta cabalgadura, la Formacion Tamaulipas Inferior esta
en contacto tectdénico con la Formacidn San Felipe y con la Formacidn Méndez, y buza 46°
hacia el oeste (Suter, 1987). En su parte norte, cerca del poblado de El Lobo, cabalga a la
formacion Méndez formando una zona de cizalla de varios metros de espesor (Suter, 1987;

Ortega-Flores, 2011) (Figura 2.1).

Cabalgadura Agua Zarca. Tiene un buzamiento de aproximadamente 30° hacia el oeste y pone
en contacto tecténico a la Formacion Ahuacatlan con la Formacion Agua Nueva. Esta

cabalgadura al igual que las anteriores muestra una cinematica hacia el antepais (Suter, 1987)

Anticlinorio Pisaflores (APF). Se caracteriza por presentar pliegues métricos dentro de la
secuencia que va desde la Formacién Tepéxic a la Formacién Tamaulipas. En el nucleo del

anticlinorio se observan pliegues cilindricos en la Formacion Santiago (Suter, 1987).

Cabalgadura Xilitla. Aqui las rocas calcareas de las Formaciones Tamaulipas y Pimienta
cabalgan a las formaciones San Felipe y Méndez. En la Formacidn Tamaulipas la deformacion

se acomoda mediante pliegues chevron (Suter, 1984).

Anticlinorio Huayacocotla. Consiste en un pliegue simétrico y en forma de cofre limitado al
oeste por el Sinclinal Xilitla-Chapulhuacan y al oriente por el Sinclinal Axtla. Se distinguen

varios pliegues mesoscopicos en las formaciones Chapulhuacan y Taman (Suter, 1990).

Cabalgadura Tamazunchale (CT). Delimita al Anticlinorio Huayacocotla al oriente. En su parte
norte las calizas de la Formacion Aguacatlan, con pendiente hacia el oeste cabalgan sobre la
Formacion Méndez. Hacia el sur existe una escama de bajo de la cabalgadura principal donde
las Formaciones Agua Nueva y San Felipe cabalgan a la Formacion Méndez (Suter, 1987;

Ortega-Flores, 2011).
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Capitulo Ill: Los cinturones de pliegues y
cabalgaduras y sus depositos sintectonicos.

Las cuencas de antepais se forman como resultado de la flexura en la litosfera producida por la
carga que ejerce un cinturén de pliegues y cabalgaduras (Beamount, 1981; Jordan, 1981).
Durante una orogenia, las escamas tectdnicas son propagadas y apiladas dentro de la cuenca,
donde cortan y deforman a sedimentarios sintectdnicos. Este fendmeno de incorporacion
progresiva de los depdsitos sintectdnicos en el cinturdn es una caracteristica fundamental de
las cuencas de antepais (Allen et al., 1986). Una cuenca de antepais bien desarrollada incluye
distintas partes: una cuia superior (top wedge), una cuenca profunda o antefosa (foredeep), una
zona de levantamiento o abultamiento (fore-bulge) y cuenca tras-abultamiento (back-bulge), las
cuales forman todo un sistema (DeCelles y Giles, 1996). Cada parte del sistema tiene
caracteristicas estructurales y sedimentoldgicas particulares que ayudan a distinguirlas. Sin
embargo, durante la evolucidn de la cuenca cada parte del sistema cambiara con la evolucion

del orégeno. En los siguientes parrafos se hara una revisidn sobre la naturaleza de los depdsitos
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sintectonicos y se describira la manera en como se generan. Para este proposito se analizara la
teoria de la cufa critica para entender la propagacion de la deformacion hacia el antepais, asi
como el papel de los procesos superficiales (erosidon y sedimentacion) en la dindmica de la cuia
orogénica. También se describiran las distintas partes del sistema propuesto por DeCelles y
Giles (1996) desde un punto de vista sedimentoldgico y de las estructuras que se desarrollan en
cada parte. Adicionalmente se describen las caracteristicas de los depdsitos turbiditicos sin-

orogeénicos en las cuencas de antepais.

3.1.- Teoria de la cufna orogénica y los cinturones de pliegues y cabalgaduras.

La dinamica de los cinturones de pliegues y cabalgaduras ha sido investigada través de la
generacion de modelos bidimensionales, lo cuales estan basados en el desarrollo de cufias en
cinturones orogénicos de piel delgada. Estos modelos incluyen, ademas del efecto de la
gravedad y la topografia, la generacion de una cufia a lo largo de una zona de despegue que se
va propagando hacia el antepais a consecuencia del empuje desde la parte trasera del orégeno
(Chapple, 1978; Davis et al., 1983; Stockmal y Chapple, 1981; Dahlen, 1984; Dahlen et al., 1984;
Dahlen y Barr, 1989; Beamount et al., 1994). En todos los casos, la cuna avanzard si y sélo si la
suma de la pendiente topografica y la inclinacion de la zona de despegue alcanza un angulo

critico.

En materiales no cohesivos, la deformacion dentro de la cuia sera dependiente del estado
critico de ésta. En dicho estado no hay acrecion de nuevo material durante el avance de la cuiia,
por lo cual no existira distorsidn interna. Cuando la cufia pierde su estado critico se acrecionara
nuevo material en el frente y ocurrird una distorsion del material dentro de la cuia. Este
fendmeno se debe al acomodo de nuevo material incorporado y a la restitucion del estado
critico de la cuna (Davis et al., 1983). Con el crecimiento y la deformacion progresiva de la cuia,
el traspais se vuelve mas rigido tomando el papel de contrafuerte. La deformacion dentro de la

cuia durante su desarrollo se encuentra en un régimen Mohr-Coulomb:

T=c+ u(o, —p) (2),

Donde 1 es el esfuerzo de cizalla, c es la cohesion, u es el coeficiente de friccion interna, g, es el

esfuerzo normal y p es la presion de poro de fluido. De todos estos factores, la cohesion parece
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tener poca influencia en los cinturones de pliegues y cabalgaduras donde existen materiales
siliciclasticos (Hoshino, 1972). Por otro lado, la presion de fluido juega un papel importante en
el desarrollo de la cuia, debido a que afecta al esfuerzo normal que actua en la zona de

despegue y modifica la resistencia del material dentro de la cuia (Saffer y Bekins, 2002).

La geometria de la cuia estara controlada por un balance de tres o cuatro fuerzas que actuan
sobre ella (Figura 3.1), dependiendo si es subaérea (3 fuerzas) o si esta sumergida (4 fuerzas)

(Davis et al., 1983). Estas fuerzas son las siguientes:

Fuerza gravitacional ejercida sobre el material de la cuna.
Fuerza gravitacional ejercida por agua sobreyaciente.

La resistencia friccional a lo largo de la zona de despegue.

vV V V V

El empuje compresivo en la parte trasera de la cuna.

Para el caso subaeréo de cuatro fuerzas, Davis et al. (1983), proponen la siguiente expresion
para el angulo critico de la cuia (Figura 3.1).
A-Dup+A—pw/p)B

B = praax @

En la ecuacion anterior a es la pendiente topografica de la superficie de la cuna, B es la
inclinacion de la superficie de despegue, A es la razon entre la presion de fluido y la presion
litostatica, up es el coeficiente de friccion de la parte basal de la cuiia, pw es la densidad del
agua, p es la densidad del material que constituye a la cuia y K es un parametro adimensional

que se define como:

sen(¢ sen2@p+cosgp(sen?p—senpp)l/?

(3)

" 1-seng = cos2@p—cos@p(sen2p—sen2pp)l/2

Aqui ¢ es el angulo de friccidn interna del material dentro de la cuna y ¢, es el angulo de
friccion en la superficie de despegue. Las ecuaciones 2 y 3 describen el estado critico (a +) para
una cuia orogénica (Figura 3.1). El dngulo o + B sera mas grande si hay un incremento en la
friccion basal (up) o sera mas pequeno si K tiene un valor grande, el cual depende del

coeficientes de friccion en el material y en la superficie de despegue.
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Gravedad

Pendiente topografica
Friccion (a)
Interna

Angulo
Critico

I
Friccion basal ( p, )

Angulo de la superficie O
De despegue 3
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Figura 3. 1.- Modelo conceptual de a cufia critica (Modificado de Davis et al., 1983)

En lo referente a la friccion que existe en la zona de despegue, Davis et al. (1983) establecen
una ecuacion para el esfuerzo de cizalla que se genera en esta zona, dicha ecuacion se escribe

de la siguiente manera:

7, = (p — pwlgha + (1 — DKpgh(a + B) (4)

Donde g es la aceleracion de la gravedad y h es el espesor local de la cuiia medido a lo largo del
eje z. Esta expresion describe la resistencia a lo largo de la zona de despegue a partir de dos
fuerzas; la primera es la gravedad que actua sobre la superficie topografica de la cufia y la

segunda es horizontal actuando en la parte trasera de la cufia y depende del angulo a + B.

La teoria de la cufa critica permite explicar de forma cualitativa la deformacion del material
con solo calcular el estado critico. Si la cuia esta por debajo de su estado critico (subcritico), el
material dentro de ella sufre acortamiento hasta que se alcance dicho estado. Este proceso

suele ser evidenciado por los siguientes fendmenos estructurales en las cuias orogénicas.

e Inversion de cuencas.
e Reactivacion de cabalgaduras y generacion de cabalgaduras fuera de secuencia.
e Retrocabalgaduras

e Generacidn de duplicaciones (duplex) en la zona de despegue.

En la evolucion dinamica de las cufas orogénicas existen varios periodos de estabilidad e

inestabilidad que marcan transiciones hacia el estado critico de la cuiia. Esto queda registrado
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en las rocas que se encuentran dentro de los cinturones de plieques y cabalgaduras. Por
ejemplo, en las Montanas Rocallosas (E.E.U.U) existe una propagacion episodica de la
deformacion hacia el antepais (Dixon, 1982). Esto se refleja en las discordancias que hay dentro

de los depdsitos sedimentarios sintectonicos en el antepais (Sinclair y Allen, 1992).

Si la cuia estd por encima de su estado critico (supercritico), esta reaccionara acrecionando
nuevo material en el frente, lo cual incrementa su longitud hasta alcanzar nuevamente su
estado critico. Otra manera de regresar al estado critico de la cufa es mediante el colapso de
material de la parte mas elevada de la cuia. Un ejemplo de esto, es el colapso gravitacional

observado en las Montafias Rocallosas, donde existen fallas normales (Constenius, 1996).

La zona de despegue tiene una influencia muy clara en la cufia orogénica. El estado critico de la
cuna es directamente proporcional al coeficiente de friccion basal (ecuacion 2). Con una zona
de despegue débil (evaporitas) hay un menor acoplamiento entre las rocas por abajo y por
encima de esta zona, lo cual implica que exista un mayor deslizamiento y por lo tanto un menor
angulo de la cufa. Lo contrario ocurre cuando existe una gran friccion en la superficie de
despegue. En este caso el angulo de la cufa va a ser mayor. Estudios sobre la variacion del
esfuerzo de cizalla en la zona de despegue en prismas de acrecion activos y en modelos
analdgicos, muestran que no solo el angulo de la cuia se ajusta a dicha variacion; también
existe un acomodo diferente en la deformacion (Lallemand et al., 1992, 1994).Es por esto que
muchos de los cambios observados en el estilo estructural a lo largo de un mismo cinturdn de
pliegues y cabalgaduras, se piensa que son debidos a las variaciones del esfuerzo de cizalla en la
zona de despegue(Davis et al., 1983; Dahlen et al, 1984). Dichos cambios han sido
documentados en los Apalaches (E.E.U.U., Davis y Engelder, 1985) y los Pirineos (Espana.
Verges et al., 1992) y estan representados por una variacion significativa en la distribucion de la

deformacion dentro de las cuias y en su geometria final).

Adicionalmente, tanto la pendiente topografica como la inclinacion de la zona de despegue son
influenciadas directamente por procesos como: isostasia, erosion y sedimentacion. La erosion
en el traspais y la sedimentacion en el antepais resultan en una disminucion en el angulo de la
cuna, debido a que modifican la pendiente topografica. La erosion en la cuia disminuye la

pendiente topografica, lo cual causa que la inclinacidn de la zona de despegue disminuya por el
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rebote isostatico. Este Ultimo fendmeno puede reiniciar la deformacion interna en la cuia

debido a que se ha pasado a un estado subcritico (DeCelles y Giles, 1996).

Los procesos superficiales (erosion y sedimentacion sintectonica) tienen una gran influencia en
la geometria de la cuiia y en la deformacion del material que la constituye (Wu y McClay, 2011).
Dicha influencia suele reflejarse en el estilo estructural de la cufia, debido a esto es importante
conocer la dindmica que existe entre la evolucion de la cuia y los procesos de erosion y
sedimentacion sintectonica. En los siguientes parrafos se analiza esta dinamica mediante la

descripcion de los depositos sintectonicos y de las cuencas que rellenan.

3.2.- Cuencas de antepais.

Una cuenca de antepais generalmente es definida como una depresion flexural que se
encuentra entre el frente de un cinturdn orogénico y la parte estable de un craton (DeCelles y
Giles, 1996). Dicha depresion se produce en respuesta a la flexion derivada del apilamiento de

rocas en la zona del orégeno (Price, 1973; Dickinson, 1974; Beamount, 1981).

En una seccion transversal, la geometria del paquete sedimentario depositado en las cuencas
de antepais es parecido a una cuiia (Figura 3.2). Los sedimentos que rellenan a dicha cuenca
provienen principalmente de la erosion de las rocas deformadas del orégeno; aunque también
pueden derivarse (en menor cantidad) del craton (DeCelles y Hertel, 1989). El depdsito de los
sedimentos generalmente se realiza en las zonas de maxima flexion como se observa en las
cuencas de antepais de algunos cinturones orogénicos como los Alpes Suizos o la Isla de
Taiwan (Sinclair y Allen, 1992; Covey, 1986; Ricci Lucchi, 1986). Sin embargo, también se ha
observado que el depdsito de los sedimentos puede abarcar grandes extensiones mas alla de la
zona de maxima flexion, cubriendo un area que puede abarcar parte del cratén. Ejemplos de
este tipo de cuencas se observan en las Rocallosas y los cinturones orogénicos de Amazonia e
Indonesia, donde los sedimentos se extienden por varios cientos de kildmetros fuera del limite

de maxima flexion (Karner y Watts, 1983; Quinlan y Beamount, 1984).

Es importante mencionar que la geometria idealizada mostrada en la figura 3.2, suele diferir de
lo que se ha observado en el campo, por lo que algunos autores (DeCelles, 1994; DeCelles y
Giles, 1996; Heller y Paola, 1992) han sugerido que esta geometria puede variar dependiendo
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de la morfologia del basamento y de la manera en cémo se transmite la deformacion desde el
orogeno hacia la cuenca de antepais. Tomando en cuenta lo anterior DeCelles y Giles (1996)
proponen que la forma de cufia que tienen los depodsitos sin-orogénicos de dichas cuencas es
producto de procesos estructurales post-depdsito (acomodo de la deformacion mediante
pliegues y cabalgaduras) y no necesariamente la interaccion entre el depdsito de sedimentos y

patrones de subsidencia (DeCelles y Giles, 1996; DeCelles, 2004).
Sistema cuenca de antepais

Las cuencas de antepais son un sistema dinamico y complejo lo cual se refleja en su geometria.
Esto ha llevado a replantear la definicion de cuenca de antepais tratandola como un sistema
dividido en cuatro zonas, las cuales pueden cambiar lateralmente con el tiempo debido al

empuje del orégeno (Figura 3.2). A continuacion se describe cada una de dichas zonas.

Cuna superior. En muchos cinturones de pliegues y cabalgaduras (sobre todo continentales), el
frente de deformacion estd cubierto por depdsitos sedimentarios sintectdnicos, por lo que el
relieve topografico alto suele estar muy lejos del frente de deformacion. Los depositos
sintectonicos ubicados entre el relieve alto y la cabalgadura frontal suelen estar afectados por
cabalgaduras que no afloran generando pliegues por propagacion de falla o duplicaciones
(Vann et al., 1986; Mitra, 1990; Lawton y Trexler, 1991; Boyer y Elliot, 1982; Srivastava y Mitra,
1994). Las rocas que son involucradas en la deformacion en el frente del cinturon son
relativamente jovenes por lo suelen considerarse como sedimentos suaves (DeCelles y Giles,
1996). Por otro lado, las rocas mas viejas (consolidadas) van siendo expuestas en el interior del
orogeno (De Celles, 1994). A esta zona, perteneciente a la parte frontal del orégeno, se le llama
cuna superior (wedge top); aqui los sedimentos se acumulan en la parte frontal y superior de la
cuia orogénica y pueden formar pequenas subcuencas llamadas intermontanas (piggyback y/o

thrust sheet top) (Oriy Friend, 1984).

En condiciones subaéreas, en la zona de cuia superior, suelen depositarse materiales gruesos,
generalmente aluviales y fluviales. Dichos depodsitos suelen acumularse en la parte proximal de
los relieves topograficos. En contra parte, para condiciones subacuaticas, los sedimentos son

depositados a través de flujos turbiditicos. Una caracteristica importante que presentan los
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depdsitos de esta zona es la abundancia de discordancias progresivas y varios tipos de
estructuras de desarrollo, incluyendo pliegues, fallas y rotacion progresiva del clivaje (Riba,
1976; Lawton y Trexler, 1991; Suppe et al., 1992; DeCelles et al., 1987), lo cual puede ser Util

para constrefiir |a historia cinematica de los cinturones de pliegues y cabalgaduras.

a)
Cinturodn de pliegues y cabalgaduras
i Cuenca de antepais
s S S S Ly
Zona de levantamiento N
Cratén

1 Sistema cuenca de antepais I

I 1
b)

Cufia orogénica
Zona de Cuenca

M . Cuencaprofunda _levantamientq, tras-abultamiento

X

4

Cinturdn de pliegues y cabalgaduras

Craton

M
/ Generacion de discordancias

Figura 3.2.- Representacion esquematica de las depozonas (subcuencas) del sistema cuenca de antepais
propuesto por DeCelles y Gile, 1996, en a) se presenta su configuracion vista en planta y en b) su vista en perfil.

Notese la geometria que tiene el relleno de la cuenca y las diferentes partes que la conforman.

La identificacion de esta zona suele ser complicada en cinturones orogénicos que han sido
severamente erosionados. Sin embargo, en aquellos sitios donde se preserva, la identificacion
de esta zona suele hacerse mediante el analisis de la variacion progresiva de la deformacion en

los depdsitos sintectonicos, el estudio de las discordancias locales y regionales, la medicion de
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la variacion del espesor de los depositos sintectonicos, y el analisis de la textura y composicion

de los sedimentos (DeCelles y Giles, 1996; Lawton et al., 1999; Covault y Graham, 2008).

Cuenca profunda o antefosa. Esta cuenca se ubica frente a la zona de cufia superior y se
extiende hasta la frontera con la zona de abultamiento (Figura 3.2). El tamafo de esta parte del
sistema puede tener de 100 a 300 km de longitud transversal al rumbo del orégeno y de 2 a 8
km de profundidad. Dado que se preserva, esta parte de la cuenca de antepais ha sido muy

estudiada en muchos cinturones de pliegues y cabalgaduras (De Celles y Giles, 1996; Jordan,

1995).

Con respecto a los mecanismos de deposito de sedimentos, en condiciones subdereas, las
cuencas profundas comunmente se llenan de material fluvial y aluvial proveniente de rios
longitudinales y transversales al cinturdn orogénico. En el caso de condiciones subacuaticas, se
ha observado que los procesos deltaicos y turbiditicos pueden ser los mas representativos
(DeCelles y Giles, 1996; Mutti et al., 1992). En numerosos estudios se ha sugerido, con base en
observaciones de campo, que los sedimentos que rellenan a esta cuenca suelen ser turbiditicos
(flysch) en las primeras etapas y pasan a ser mas gruesos (molasa) en etapas tardias (Covey,
1986; Sinclair y Allen, 1992). Esta transicion refleja el cambio paulatino de un ambiente marino

a un ambiente continental durante la evolucion de esta cuenca.

Los sedimentos que se depositan en esta zona suelen provenir de la erosion del cinturdn
orogénico y con una menor contribucion de la zona de abultamiento (DeCelles y Hertel, 1989).
La tasa de sedimentacion suele ser mas grande en el area cercana al cinturon orogénico debido
a la cercania con la fuente de material. Una caracteristica importante de los depositos de esta
cuenca, es que no estan afectados por discordancias importantes. Dicho fendmeno es asociado
a las altas tasas de subsidencia y sedimentacion debido al engrosamiento de la cortezay a la

carga producida por el orégeno (Sinclair et al., 1991; DeCelles y Giles, 1996).

Zona de abultamiento. Es una region levantada en el area del craton frente a la cuenca
delantera profunda. Esta zona surge como respuesta a la flexura de la corteza y flujo en el
manto ante la carga producida por el orégeno (DeCelles y Giles, 1996). Aunque es comun que

se genere esta zona de levantamiento en los modelos numéricos, donde se considera a la
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corteza como una placa elastica flotante que sobreyace a un manto fluido (Turcotte y Schubert,
1982), en la naturaleza este levantamiento es dificil de identificar; sobre todo en sistemas de
cuenca de antepais antiguos. La principal razon se debe a que al ser un area levantada, ésta
tiende a erosionarse; ademas, hay que tomar en cuenta la migracion de esta zona segun el
avance del cinturdon orogénico. Otra razon que puede complicar su identificacion es el deposito
de sedimentos en esta area, por lo cual muchas veces se encuentra sepultada, por ejemplo la

cuenca de antepais de Taranaki en Nueva Zelanda (Flemings y Jordan, 1989; Holt y Stern,

1994).

Debido a que es una zona elevada, esta parte del sistema cuenca de antepais es considerada
como un area en donde existe erosion, lo cual se traduce en la generacion de discordancias que
van cambiando con el tiempo (Stockmal et al., 1986; Flemings y Jordan, 1990). En condiciones
marinas, esta zona pude albergar plataformas carbonatadas como la que se observa en The

Great Pearl Bank Barrier en la parte suroeste del Golfo Pérsico (Wagner y van del Togt, 1973).

Cuenca tras-abultamiento. En esta zona del sistema cuenca de antepais, se depositan
sedimentos procedentes del area de levantamiento asi como del cratdn. Es comun el desarrollo
de plataformas carbonatadas en ambientes submarinos. Un aspecto importante de esta zona
es la influencia de la subsidencia debida a la flexura en el area de levantamiento. Esta

subsidencia es registrada en los sedimentos que se acumulan en la cuenca tras-abultamiento.

Esta zona es dominada completamente por condiciones marinas poco profundas (<200 m de
profundidad. Holt y Stern, 1994) o no marinas. Los sedimentos que se depositan son
generalmente finos debido a la distancia tan grande de transporte desde su fuente principal en
la cuha orogénica. También puede existir una acumulacion muy localizada de sedimentos

gruesos en los margenes del area de levantamiento (Giles y Dickinson, 1995).

3.3.- Caracteristicas sedimentoldgicas generales de los sistemas turbiditicos en las cuencas

de antepais.

La mayoria de los sistemas turbiditicos del registro geoldgico estan relacionados a cinturones
de pliegues y cabalgaduras con el relleno de la zona de la cufia alta y de la antefosa. Estas

cuencas en los sistemas sedimentarios son ideales para estudiar la sedimentacion turbiditica
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debido a la poca interaccion que existe con otros procesos de sedimentacion marina profunda

(Viana et al., 1998).

Los sistemas turbiditicos en cinturones orogénicos suelen estar tipicamente expresados por
paquetes gruesos de sedimentos de arenisca que son continuos lateralmente y que se van
volviendo mas finos hacia la periferia de la cuenca. Un ejemplo clasico de dichos depdsitos
puede observarse en la parte central y sur de los Pirineos (Espana) y en el norte de los Montes
Apeninos (ltalia). Estos sedimentos turbiditicos rellenan a una cuenca estrecha y elongada
paralela al frente de deformacién. Se cree que las turbiditas de estas cuencas de antepais
fueron depositadas por grandes flujos de sedimento que pudieron viajar distancias
considerables a través de su piso, y que se originaron en los margenes de la dicha cuencas

(Mutti, 1979).

Corrientes de turbidez.

Una turbidita estd representada por una sucesion de capas intercaladas de lutita y arenisca
(flysch) que fueron depositadas por una corriente de turbidez. Dicha corriente puede originarse
por sismos, inestabilidad en los sedimentos, tormentas y las corrientes submarinas (Mutti,

1979). En general, estos depositos suelen sequir idealmente la secuencia Bouma (Figura 3.3).

Sanders (1965) fue el primero en interpretar a la secuencia de Bouma como el producto de dos
tipos diferentes de flujo. Por un lado se tiene al flujo basal, el cual tiene un movimiento inercial

rapido y sobreyaciendo a éste se tiene un movimiento de tipo turbulento (Figura 3.4).

La division “A” de la secuencia de Bouma es el resultado del asentamiento en el flujo basal,
mientras que las divisiones "B” a la "E” los depdsitos generados por el flujo turbulento. Es
importante mencionar que las divisiones de la "B” a la "E” son catalogadas como la verdadera

secuencia Bouma, ya que son el producto de la corriente turbiditica turbulenta (Mutti, 1979).
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Figura 3. 3.- Esquema general de la secuencia Bouma en las turbiditas (Bouma, 1962).
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Figura 3. 4.- Perfil de una corriente de turbidez donde se muestra la variacion en la velocidad de los clastos (Mutti,

1979).
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Los procesos que generan a las turbiditas han sido ampliamente investigados por varios
autores (Mutti y Ricci Lucchi, 1972, 1975; Walker y Mutti, 1973; Walker, 1978; Lowe, 1982;
Pickering et al., 1989). Dichos autores han enfocado la discusion en distinguir a las partes de
una turbidita tomando en cuenta dos aspectos importantes: caracteristicas sedimentoldgicas y
relaciones genéticas entre los procesos. También existen trabajos en los cuales se hace una
combinacion de los dos aspectos para determinar el origen, los procesos y las caracteristicas de

las turbiditas (Mutti, 1992).

De acuerdo con Mutti (1992), las partes de una turbidita se pueden describir en términos de los
procesos que las generaron, este autor también propone tomar en cuenta otras variables como:
la topografia del terreno donde ocurre el deslizamiento, asi como las variaciones espaciales y

temporales de la desaceleracion de los sedimentos.

En general, las partes de una turbidita van a estar determinadas en gran medida por la
desaceleracion de los sedimentos con la distancia desde su origen. Este fendmeno causa una
disminucion del tamano del grano con la distancia; aunque también hay que tomar en cuenta

que la desaceleracion puede cambiar en el espacio y en el tiempo.

Las distintas partes de la secuencia Buoma se derivan del depdsito de sedimentos
transportados por flujos de gravedad; dichos depdsitos van desde conglomerados depositados
por flujos cohesivos de detritos hasta lodos (materiales finos) transportados por corrientes de

turbidez diluidas.

De acuerdo con Mutti (1979), la generacion de turbiditas inicia con el desprendimiento de una
masa de sedimentos. Dicho desprendimiento origina un flujo que baja hacia las zonas mas
bajas de la cuenca. Este flujo se separa en distintas partes de acuerdo a la proporcion de agua y
sedimentos. La capa mas diluida se encausa en conductos submarinos como flujos granulares

submarinos (Figura 3.5).

Los flujos granulares suelen separarse en dos partes, por un lado se tiene la zona basal, donde
el flujo cuenta con un movimiento inercial rapido y una alta de concentracion de sedimentos.
Mientras que sobreyaciendo a éste, se generara un flujo turbulento con sedimentos mas finos

en suspension (Figura 3.5).Los sedimentos de grano grueso estaran concentrados en el flujo
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basal, debido a la alta concentracion de sedimentos, poca flotabilidad, escape de fluidos por
exceso de presion de poro, resistencia del flujo y por la presion dispersiva. En el caso de los
sedimentos de grano fino, estos viajaran suspendidos por el flujo turbulento debido a su poca
concentracion (Lowe, 1982; Mutti, 1979). Estos dos tipos de flujo (basal y turbulento)
representan el transporte mas comun de los sedimentos y originan las variaciones en el
deposito de las corrientes de turbidez. Adicionalmente, es importante mencionar la variacion
en el tamano de grano con la distancia a la fuente. En el proceso de transporte de sedimentos

existe una disminucion progresiva del tamano de grano con la distancia (Lowe, 1982).

Sistema Turbiditico

Plataforma Talud Cuenca

Flujo Hiperpicnico (corrientes densas con una concentracion de sedimentos en suspension)

A Nivel del mar

Velocidad

< n—— FlujoTurbulento
2 i\

X \_Clastos desprendidos
< @381 de la base. Flyjo basal

\

B Erosion Nivel dal g Flujo turbulento
Flujo Turbulento E =
A B C D Dist;mia

Q Nivel del mar

T G R
Mﬂaccién
D Nivel del mar

EROSION o
SUBMARINA REGION LOBULAR ‘ REGION PLANA

_/\/
e R TN
-~ <. 3 . ; \,
3— % Jpccion Traccién + caida de sedimento - x

Sedimentos en las distintas partes

A:Bloquesy B:Guijarros pequeiios C:Arenas de grano D: Arenas de finoy
guijarros y arenas gruesas medio y fino arcillas.

Figura 3.5.-Esquema general de los principales procesos de erosion y sedimentacion que operan en un sistema

turbiditico (Mutti, 1979).

Tomando en cuenta los procesos antes descritos se pueden identificar cuatro partes en las
turbiditas, las cuales se dividen tomando en cuenta su textura: A) depdsitos de bloques y
guijarros, B) guijarros pequefios con arena gruesa, C) arena media a fina y D) arena fina con

limo y/o arcilla (Lowe, 1982; Mutti, 1992). Las dos primeras facies (A y B) son trasportadas y
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depositadas por el flujo basal; en la tercera (C), inicialmente los sedimentos se mueven gracias
al flujo basal, sin embargo progresivamente se van incorporando al flujo turbulento. Finalmente

la cuarta parte (D) se transporta en suspension dentro del flujo turbulento (Figura 3.5).

3.4.- Sistema de cuenta de antepais en el Or6geno Mexicano.

El sistema orogénico Cordillerano es una expresion geologico-topografica localizada en la parte
occidental de Norteamérica que se extiende desde Alaska en E.U., hasta el sur de México. Este
cinturon montanoso es una manifestacion del acortamiento de la corteza terrestre en el
margen oeste de la placa norteamericana (Equiluz de Antufano et al., 2000; Fitz-Diaz et al.,

2017).

En México, el sistema orogénico esta representada por un relieve montanoso que se extiende
desde las costas del Pacifico hasta el inicio de la planicie costera del Golfo de México; teniendo
su principal expresion en la provincia fisiografica de la Sierra Madre Oriental, a la cual se le
conoce como el Cinturdn de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano (Suter, 1987; Eguiluz de
Antuiano et al., 2000; Fitz-Diaz et al., 2011a). Este cinturdn representa al antepais incorporado
en la deformacion durante el Cretacico Superior-Paledgeno (Lawton et al., 2009; Cuellar-
Cardenas et al., 2012; Juaréz-Arriaga et al., 2016a y b; Martini et al., 2016; Fitz-Diaz et al., 2017).
El traspais del orogeno en México se encuentra localizado en la parte occidental y esta formado
por rocas deformadas del Terreno Guerrero y de la cuenca de Arperos, las cuales fueron
acrecionadas a la placa norteamericana al final del Cretacico Temprano (White y Busby , 1987;

Martini et al., 2014).

A principios del Cretacico Tardio (Cenomaniano Tardio-Turoniano), el sistema orogénico en
México se encontraba configurado por un relieve montanoso localizado en el oeste (traspais) y
un sistema de cuenca de antepais en la parte oriental (Figura 3.6), la cual ha sido llamada por
algunos autores como Cuenca Interior Mexicana (Lawton et al., 2009; Juaréz-Arriaga et al.,
2016a) y es una continuacion al sur de la cuenca interior del oeste de E.U. En este sistema de
cuenca de antepais se depositaron sedimentos de manera contemporanea con el avance de la
deformacion hacia el E-NE. En México, estos depdsitos sintectdnicos estan representados por
varias formaciones geoldgicas del Cretacico Superior-Paledgeno; la cuales presentan un

cambio en la sedimentacion comparandolas con las rocas pre-tectonicas; pasando de rocas
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dominantemente calcareas a siliciclasticas. También es posible observar a lo largo del antepais
una migracion en el tiempo de la componente siliciclastica hacia el E-NE (Lawton et al., 2009;

Judrez-Arriaga et al., 20163; Fitz-Diaz et al., 2017).

Placa
Norteamericana

Placa
Farallon

Figura 3.6.-. Paleogeografia del Cretdcico Tardio en Norteamérica, donde se muestra al Ordgeno Cordillerano en
el margen occidental de Norteamérica. También es posible observar el sistema de cuenca de antepais formado por
la Cuenca Interior de Norteamérica (CIN) y por la Cuenca Interior Mexicana (CIM). La seccion A-A' se presenta mas
adelante  (Figura 3.18). Mapa tomado de Ronald Blakey, Colorado Plateau Geosystems,

http://cpgeosystems.com/namK8s5.jpg.

Los depdsitos sintectonicos generados durante la primera etapa del sistema orogénico en
México (Cenomaniano-Santoniano) estan representados por turbiditas, donde las capas de
arenisca incluyen una variedad amplia de facies, las cuales estan caracterizadas por depdsitos
de abanicos submarinos, gradacidn normal, sucesiones ritmicas de capas de arenisca, limonita

y lutita, asi como lentes de conglomerado matriz soportado (Fitz-Diaz et al., 2017). Ademas de
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turbiditas siliciclasticas, existe una importante contribucion de sedimentos calcareos que se
intercalan con los siliciclasticos. Las formaciones sedimentarias sin-orogénicas reportadas para
esta etapa son: Caracol (de Cserna, 1976), Mineral de Pozos (Ortega-Flores et al., 2014), Soyatal
(Mendoza-Rosales, 1990; Hernandez-Jauregui, 1997; Carrillo-Martinez, 2000) y Concepcion del
Oro (Ocampo-Diaz et al., 2016). Se ha interpretado que los depdsitos sin-orogénicos de esta
época rellenaron la antefosa localizada frente al orégeno (Juarez-Arriaga et al., 20163; Fitz-Diaz

etal., 2017).

Con el avance del ordgeno hacia el E-NE, el sistema de cuenca de antepais migrd hacia la
misma direccion, depositandose sedimentos hacia la parte mas externa. Los depdsitos
sintectonicos de esta fase (Santoniano-Masstrinchtiano) estan representados por la Lutita
Parras y la Formacion Méndez (Fitz-Diaz et al., 2017). Finalmente, durante el Paledgeno se
depositaron sedimentos en la Ultima etapa de deformacion, estos depdsitos estan relacionados

con las formaciones Velasco y Chicontepec en la cuenca Tampico-Misantla.

3.5.- Resultados de las observaciones de campo en los depdsitos sin-orogénicos en la

seccion Vizarron-Tamazunchale del CPCM.

Los depdsitos sin-orogénicos del CPCM en la parte centro de México estan representados por
las formaciones Soyatal y Méndez. La primera estd ampliamente expuesta en la parte
occidental de la seccidn estructural Vizarrdn-Tamazunchale, mientras que la Formacion
Méndez se encuentra en la parte oriental. Ambas formaciones comparten caracteristicas
comunes en cuanto a su origen, ya que estan constituidas por una sucesion de capas de lutita,
arenisca calcarea y marga (Hernandez-Jauregui, 1997; Carrillo-Martinez, 2000; Suter, 1987).
Aunque han sido estudiadas a detalle, sobre todo la Formacién Soyatal (Mendoza-Rosales,
1990; Hernandez-Jaurequi, 1997), no existe un buena descripcion de sus caracteristicas
sedimentoldgicas y litoldgicas desde su base hasta la cima, ni de su variacidn en direccidn hacia
el antepais. Un aspecto que dificulta esta tarea es la intensa deformacidn que acomodan estos
depdsitos a lo largo de la seccidn, la cual en algunos sitios es tan intensa que las rocas han
sufrido un importante metamorfismo. Sin embargo, es importante tratar de describir y

entender las variaciones sedimentoldgicas de la formaciones Soyatal y Méndez para entender
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su naturaleza sin-orogénica y la manera en como son involucradas en la deformacion

progresiva.

Los datos obtenidos del trabajo de campo fueron procesados y sintetizados en gabinete para su
presentacion en dos apartados. El primero esta enfocado en las caracteristicas
sedimentoldgicas de las formaciones Soyatal y Méndez. El sequndo trata sobre la deformacion
que sufrieron estas rocas a lo largo de la seccidn; para esto se determinaron tres variables
importantes: intensidad del clivaje (numero de planos/cm), clasificacion de pliegues vy
porcentaje de acortamiento, las cuales fueron obtenidas mediante fotografias tomadas en el
campo de pliegues tipo chevron y a través de la medicion en el campo y en [aminas delgadas del
numero de planos de clivaje (S1). Esta actividad de realizé utilizando la metodologia propuesta
por Fitz-Diaz et al. (2012) y Vasquez-Serrano (2010) para el analisis de los pliegues chevron,
debido a que algunos presentan evidencias de deformacion post-buckling (engrosamiento de la
charnela y flancos atenuados); mientras que para la clasificacion de los pliegues se uso la

metodologia de Ramsay (1967).
3.5.1.-Formaciones Soyatal y Méndez: caracteristicas sedimentoldgicas.
Formacion Soyatal

Las rocas de esta formacion afloran ampliamente en la parte oeste de la seccion estudiada
(Figura 2.1), forman pequerios lomerios de color café-amarillento con un drenaje denso en
comparacion con otras formaciones. En la seccion de la figura 2.1 se observa a la Formacion
Soyatal en cufas tectdnicas limitadas por su lado W por fallas inversas (ej. Cabalgadura El
Doctor). Dos de las mejores secciones que se pueden recorrer son las representadas por las
cunas ubicadas al E de la cabalgadura de Higuerillas en los alrededores del poblado de Vizarron
y por debajo del escarpe de la Cabalgadura El Doctor. En estas cufias el espesor actual de la
Formacion Soyatal es el mas grande en comparacion con otros sitios, lo cual resulta relevante a

la hora de querer describir a detalle a dicha formacion.

En general, la Formacion Soyatal se divide en tres partes a partir de su contacto con las rocas

calcareas del Albiano-Cenomaniano (formaciones Tamaulipas y El Doctor-El Abra, Figura 3.7)
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hasta el contacto discordante con los depdsitos continentales de la Formacion El Morro. A

continuacion se presentan las descripciones de cada parte:

Parte Basal. Cerca del contacto con las formaciones El Doctor y Tamaulipas, las rocas de la
Formacion Soyatal se presentan como una sucesion intercalada de capas delgadas de caliza
(10-40 cm), marga y lutita. Las calizas son mudstone o wakestone de color negro; en algunas de
las capas de caliza hay presencia de pirita. Las capas de lutita suelen ser de color pardo y
presentan un importante metamorfismo por deformacion relacionada con cizalla entre las

capas (Figura 3.7).

A pesar de que en la mayoria de los casos, el contacto entre la Formacion Soyatal y las rocas
que la subyacen esta cizallado, en el Sinclinal El Aguacate se puede observar que el contacto
con la Formacion Tamaulipas es transicional, con una clara ausencia de los lentes de pedernal
tipicos de la Formacion Tamaulipas y con un aumento en el contenido de arcilla reflejado en la

generacion del clivaje penetrativo.

Parte Intermedia. Por encima de la unidad basal se encuentra una sucesidn de arenisca de grano
fino intercalada con lutita y escasas capas de caliza. Las capas de arenisca tienen un espesor
que va de 0.5 a 4 m de espesor; son de color pardo y presentan una pseudo gradacion normal
en algunos casos. También presentan algunas estructuras primarias como estratificacion
convoluta, pliegues sinsedimentarios y lentes de brechas (Figura 3.7). En lamina delgada, las
areniscas estan compuestas de clastos calcareos, cuarzo, plagioclasa-feldespato, pedernal,

esquisto y fragmentos de algunos fdsiles.

Figura 3.7.- Caracteristicas sedimentoldgicas de la Formacion Soyatal en el area de estudio. Parte basal: capas
delgadas de caliza obscura mudstone y wakestone con escasas estructuras primarias, marga y lutita. Parte
intermedia: sucesion de capas de arenisca con abundantes estructuras primarias y lentes de brechas con
intraclastos de caliza grainstone, intercaladas con lutitas y escasas capas de caliza. Parte superior: sucesion de
capas de arenisca siliciclastica con abundantes estructuras primarias intercaladas con algunas capas de lutita.
Notese en las microfotografias de la parte izquierda de la figura la definicion de dominios de clivaje definidos por

lineas de minerales opacos.
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Una caracteristica importante de esta parte de la Formacion Soyatal es la presencia de lentes
de brechas que, en algunos casos, tienen dimensiones de varios metros. Estos lentes de
brechas se encuentran generalmente contenidos en las capas de arenisca y estan compuestos
por intraclastos de calizas tipo packstone y grainstone e intraclastos de la misma arenisca. En
algunos sitios (2 km al NE de Vizarréon y al W de Jalpan, Qro.) también hay presencia de

intraclastos de caliza negra y posiblemente pedernal.

Parte Superior. Consiste de un grupo de rocas estratificadas de arenisca de grano fino a medio
intercalada con lutita. Las capas de arenisca son de color pardo, tienen un espesor de hastai m
y presentan abundantes estructuras primarias relacionadas con flujo como: pliegues
sinsedimentarios, estratificacion cruzada, estratificacion convoluta y marcas de arrastre (Figura
3.7). En algunos casos las capas de arenisca presentan gradacion normal hasta llegar con la capa
de lutita. En lamina delgada, la arenisca esta compuesta por clastos sub-angulosos de cuarzo,
plagioclasa, feldespato, rocas maficas (probablemente basalto) y arenisca fina deformada; la

matriz es menos calcarea. En esta parte no hay presencia de lentes de brecha.
Formacion Méndez

La Formacion Méndez aflora en la parte oriental de la seccidon Vizarrén-Tamazunchale,
principalmente en el limite entre la plataforma Valles-San Luis Potosi y la cuenca Tampico-
Misantla, y en el drea de Tamazunchale, San Luis Potosi. Los afloramientos en esta parte de la
seccion son menos extensos en comparacion con los de la Formacion Soyatal en el occidente.
En la frontera entre la plataforma Valles-San Luis Potosi y la cuenca Tampico-Misantla, las
rocas de la Formacion Méndez estan afectadas por una deformacién intensa debido a que
plataforma se encuentra en contacto tectdnico con la cuenca; sin embargo, en donde existe
una deformacion menos intensa, las rocas de esta formacion se presentan como una sucesion
de capas de caliza, marga y lutita de color verdoso (Figura 3.8). La caliza es de tipo mudstone a
wakestone con alto contenido de foraminiferos (no se pudieron identificar debido a que estan
deformados), en algunos casos hay presencia de algunos clastos aislados de cuarzo y

plagioclasa. Las mismas caracteristicas se observan en la zona de Tamazunchale.
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Formacion
Méndez
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Figura 3.8.-Caracteristicas sedimentoldgicas de la Formacion Méndez. A la izquierda de la figura se puede
observar una columna esquematica de las formaciones del Cretacico Tardio. En la parte derecha se presenta una
fotografia de la Formacion Méndez en un afloramiento cerca del poblado de Ixteamel, San Luis Potosi. También se
pueden ver dos fotomicrografias de dos muestras de la Formacion Méndez en la cuenca Tampico-Misantla, donde
se observa una cantidad importante de microfdsiles (abajo) y una caliza (mudstone) con algunos microfésiles. Es

importante notar la disolucion de los microfdsiles en los limites entre dominios de clivaje (S1).

No se pudo observar el contacto original entre la Formacion Méndez y las rocas que la
subyacen, ya que generalmente se encuentra cizallado; aunque parece ser transicional marcado
por un contenido mas alto de arcilla debido a que se desarrolla mejor el clivaje. El contacto
superior tampoco se pudo observar en este trabajo. Sin embargo, ha sido reportado por otros
autores como tipo discordante con la Formacion Velasco, menos calcarea y mas silicilastica.

(Billarent-Cedillo, 2017; Suter 1984, 1987; Ortega-Flores, 2011).
3.6.-Deformacion de los depositos sin-orogénicos en la seccion Vizarron-Tamazunchale.

En el area de estudio, las formaciones Soyatal y Méndez se encuentran afectadas por una serie
de estructuras que se repiten a lo largo de toda la seccion. Los principales afloramientos de los
depdsitos sintectonicos se ubican principalmente bajo las cabalgaduras con mayor
desplazamiento (ej. Cabalgadura de Higuerillas, Figuras 2.1 y 3.9) y en el nucleo de los
sinclinales (ej. El Aguacate en la cuenca de Zimapan); en el mapa geoldgico, dichos depdsitos

se observan como rasgos alargados con una orientacion NW-SE (Figura 3.9). Ahora se discute la
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deformacion observada en siete secciones a lo largo del transecto Vizarron-Tamazunchale

(Figura 3.9).

[ Depositos sin-orogénicos del Cretacico Tardio
[ Cuencas carbonatadas

[ plataformas carbonatadas

><
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Figura 3.9.- Distribucion de los depositos turbiditicos sin-orogénicos del Cretacico Tardio en el area de estudio y
localizacion de las secciones estructurales analizadas. SET: Seccidn El Terrero; SV: Seccidn Vizarrdn; SM: Seccion
Maconi; SEA: Seccion Sinclinal EI Aguacate; SJ: Seccion Jalpan; SYA: Seccion Yesca-Agua Zarca; SEN: Seccion El

Naranjal. Modificado de Fitz-Diaz et al., 2012.

3.6.1.- Deformacion en la Formacidn Soyatal.
Seccion El Terrero.

Esta seccion se encuentra en la parte mas occidental del drea donde aflora la Formacion
Soyatal (Figura 3.9). La presencia de esta formacion es controvertida, Carrillo-Martinez (2000)

reporto a esta formacion al SW del poblado El Terrero, Qro., mientras que Davila-Alcocer et al.
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(2013) no reporta la presencia de esta formacion en esta zona.. Una de las metas de este
trabajo es determinar la existencia de la Formacion Soyatal en la sierra que se ubica al SW del

poblado El Terrero; esto con el fin de caracterizarla estructuralmente y clarificar el debate de su

presencia.
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Figura 3.10.- Variacion en la deformacion de la Formacion Soyatal en la seccion El Terrero. Nota: El dibujo de la

seccion no tiene escala horizontal ni vertical. El la figura también se muestran redes estereograficas con

poblaciones de polos de foliacion.

De acuerdo con las observaciones de campo, se sugiere que la Formacidn Soyatal aflora al SW
del poblado El Terrero, donde esta sobreyaciendo a la Formacion Pefa Azul (Figura 3.10). El
contacto entre estas dos unidades esta cizallado y la deformacion tiende a ser menos intensa
dentro de la Formacidn Soyatal en niveles estructurales superiores. Cerca del contacto, se
observa que la foliacion (S1) se encuentra plegada y afectada por zonas de cizalla, los planos de
estas zonas se inclinan hacia el SW y tienen transporte tectonico hacia el NE (Figura 3.10). Por
encima de esta zona, la foliacion es subhorizontal y esta relacionada con pliegues isoclinales
con planos axiales subhorizontales inclinados hacia el SW (Figura 3.11). Finalmente, hacia la

cima se puede distinguir una foliacion inclinada entre 30° y 60° hacia el SW (Figura 3.11).
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Formacion Soyatal

Base
p 4

Figura 3.11.- Variacion en la deformacion de la Formacion Soyatal en la seccion El Terrero. Es importante notar
una concentracion de la deformacion en el contacto con la Formacion Pefia Azul, la cual esta representada por
varias zonas de cizalla centimétricas que pliegan a la foliacion S1, generando en algunos sitios un segundo clivaje
menos penetrativo. Por arriba del contacto la deformacion esta representada por pliegues isoclinales con planos

axiales subhorizontales inclinados hacia el SW. Nota: El dibujo de la seccion no tiene escala horizontal ni vertical.
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Seccion Vizarron.

Esta se ubica en la parte central de la seccién Vizarrén-Tamazunchale, entre la Cabalgadura de
Higuerillas y el contacto con la plataforma El Doctor. La Formacion Soyatal se encuentra
afectada principalmente por estructuras como pliegues y pequefas fallas inversas. Se observa
un clivaje (S1) muy penetrativo relacionado con los pliegues que se encuentra afectando a las

rocas de dicha formacion.

El contacto entre la Formacion Soyatal y las rocas de la formacion El Doctor se encuentra
cizallado con una foliacion penetrativa (S1) subparalela a la contacto con la plataforma,
relacionada con pliegues isoclinales. Esta foliacion estd afectada por zonas de cizalla de 5 a 10
cm de espesor y espaciadas entre 1 y 5 m de distancia con desplazamientos del orden de
centimetros. Los planos de estas zonas de cizalla son subverticales (50-70°) en su mayoria,
aunque también hay subhorizontales; la inclinacion de estos planos de cizalla es hacia el SWy
tienen transporte tectonico hacia el NE. Adicionalmente, existen pliegues tipo chevron que
afectan a la foliacion, cuyos planos axiales son subverticales inclinados hacia el SW y generan
un clivaje subvertical inclinado al SW (S2). Por encima de esta zona, la deformacion se hace
menos compleja, los pliegues son mas abiertos y muestran planos axiales cada vez mas
subverticales (inclinados hacia el SW). Asociado a estos pliegues existe un clivaje de plano axial

(S1) (Figura 3.12).

En contacto de la Formacion Soyatal con la Formacion Pefna Azul, esta representado por la
cabalgadura de Higuerillas (Figura 2.1y 3.9). En la seccidn Vizarrdn, se logrdé observar a esta
cabalgadura junto con una escama tectdnica asociada. La zona de cizalla que representa a este
contacto abarca 10 metros de espesor y esta representada por una intensa foliacion, la cual esta
cortada por pequenas zonas de cizalla anastomasadas y por pliegues relacionados con fallas y
pliegues tipo chevron. En general, |a foliacion afecta a las dos formaciones y esta inclinada ~40°
hacia el SW. Después del contacto, con direccion hacia el SW, se encuentra otra zona de cizalla

importante que yuxtapone a la Formacion Soyatal con la Formacion Peia Azul (Figura 3.12).
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Figura 3.12.- Esquema representativo, sin escala, de la deformacion en la Seccion Vizarron de la Formacion Soyatal. Nétese las variaciones en la deformacion de

la base a la cima y con la direccion de trasporte tectonico (NE)
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Seccion Maconi.

La seccion Maconi se ubica en la parte oeste de la cuenca de Zimapan, abarca desde la
cabalgadura El Doctor (al oeste) hasta el contacto entre las formaciones Soyatal y Tamaulipas
(al este, Figura 3.13). En esta zona, los depdsitos sintectonicos de la Formacion Soyatal han sido
estudiados por varios autores desde el punto de vista sedimentoldgico y estratigrafico
(Mendoza-Rosales, 1990; Hernandez-Jauregui, 1997; Carrillo-Martinez, 2000). De acuerdo con
las observaciones de campo, la deformacion en esta zona presenta un patron diferente a las

secciones anteriores.

Figura 3.13.- Vista panoramica de la seccion Maconi, donde se puede observar las relaciones de contacto con las

rocas de la plataforma El Doctor y con la Formacion Tamaulipas. En la parte de debajo de la figura, se muestran las
diferencias en el acomodo de la deformacion de las rocas de plataforma, cuenca y los depositos de la Formacion

Soyatal.
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Figura 3.14.- Esquema representativo sin escala de la deformacion observada en la Seccion Maconi. Es importante notar la influencia que tiene la Cabalgadura El

Doctor y el despegue con la Formacion Tamaulipas en la deformacion del paquete de la Formacion Soyatal. La deformacion menos compleja de encuentra a la

mitad de dicho paquete, representada por pliegues tipo chevron con planos axiales subverticales

"S02]UQ1233UIS S031S0dap sns A spinppbjpqnd A sanbaijd ap sauoinjuid so7 :jjf ojnudn)



Capitulo Ill: Los cinturones de pliegues y cabalgaduras y sus depdsitos sintectdnicos.
Cerca del contacto con la Formacion Tamaulipas (la base), las rocas de la Formacion Soyatal se
encuentran intensamente distorsionadas con un patrén similar al observado en las otras
secciones. Es decir, existe una foliacion muy penetrativa (S1) afectada por zonas de cizalla con
transporte hacia el NE y pliegues con planos axiales subhorizontales (Figura 3.14). Al alejarse
del contacto con la Formacion Tamaulipas, la deformacidon estd acomodada a través de
pliegues tipo chevron con planos axiales cada vez mas verticales. Estos pliegues presentan

clivaje bien desarrollado paralelo al plano axial inclinado hacia el SW (figuras 3.13 y 3.14).

La deformacidn aumenta su complejidad alrededor de la cabalgadura El Doctor. Primero
aparecen esporadicas zonas de cizalla inversa (subverticales y con inclinacion hacia el SW) que
cortan a pliegues chevron con planos axiales subhorizontales. En la zona proxima a la
cabalgadura son frecuentes pequefas fallas inversas de bajo angulo de inclinacion con
desplazamiento del orden de metros hacia el NE; acompainando a estas fallas, se presentan
pliegues con planos axiales subhorizontales (Figura 3.14).Finalmente, metros abajo del plano de
cabalgadura, la Formacion Soyatal esta afectada por pliegues isoclinales con planos axiales
subhorizontales inclinados hacia el SW, algunos de los pliegues se encuentran decapitados por
fallas sintéticas y antitéticas relacionadas con la cabalgadura principal. También se reconocio la
generacion de un segundo clivaje (S2) relacionado con pliegues que afectan a la foliacion Si. El

segundo clivaje es subvertical inclinado al SW (Figura 3.14).
Seccion Sinclinal El Aguacate.

La deformacidn en esta seccion es significativamente menos compleja, por lo que permite
observar las relaciones de contacto originales con las rocas que subyacen a la Formacion

Soyatal.

La Formacion Soyatal aflora en el nucleo del Sinclinal El Aguacate en la parte central de la
cuenca de Zimapan (Figura 2.1). En esta seccion se puede apreciar el contacto transicional con
la Formacion Tamaulipas. La deformacion que afecta a los depositos sintectdnicos, esta
caracterizada por el desarrollo de clivaje de plano axial y pliegues mesoscépicos tipo chevron. El

clivaje es subvertical inclinado hacia el SW (Figura 3.15).
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Figura 3.15.- Representacion de la deformacion observada en los depdsitos de la Formacion Soyatal dentro del

Sinclinal EI Aguacate. Se puede observar que el clivaje (S1) es subvertical a lo largo de la seccion

Seccion Jalpan.

La seccion Jalpan abarca desde el poblado de Escanelilla, al poniente de la seccidn, hasta Jalpan
al oriente. La seccion atraviesa a dos estructuras mayores que ponen en contacto tectonico a la
Formacion Soyatal con las Formaciones Tamaulipas y El Abra. Ambas estructuras son
cabalgaduras que tienen una orientacion NW-SE, la primera se ubica al oeste de Escanelillay la

segunda al oeste de Jalpan (Figuras 3.9 y 3.16).

En lo que respecta a la deformacion, la parte oeste de la seccidn se caracteriza principalmente
por presentar pliegues mesoscopicos con vergencia hacia el NE y con un clivaje de plano axial
bien desarrollado. Este clivaje es subvertical e inclinado hacia SW. Por otro lado, en la zona
cercana al contacto con la Formacion Tamaulipas, se observa un incremento de la intensidad

del clivaje, el cual también esta inclinado hacia el SW (Figura 3.16)
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Capitulo Ill: Los cinturones de pliegues y cabalgaduras y sus depdsitos sintectdnicos.
En el area del poblado de Jalpan, la deformacidn sigue un patron interesante. Es intensa cerca
del contacto por falla con la plataforma Valles-San Luis Potosi y disminuye progresivamente
hasta el contacto con la misma plataforma en la parte oriental. En la zona de falla se observa
una foliacion muy penetrativa inclinada ~ 40° al SW. En el centro de la seccidn, se pudieron ver
pliegues con vergencia hacia el NE y planos axiales subverticales inclinados hacia el SW. El

mismo patron de pliegues se repite hasta el contacto con la plataforma (Figura 3.16).

Un aspecto interesante en esta seccion, es la presencia de vetas de calcita que cortan de
distinta manera a las capas de la Formacion Soyatal. En general se observaron tres familias de
vetas: unas son paralelas a la estratificacion, otras son perpendiculares, las cuales estan
plegadas, asi como vetas oblicuas a la estratificacion (Figura 3.16). El patrén de estas vetas es
similar a lo observado en la Cuenca de Zimapan en las formaciones Tamaulipas y Soyatal.
Representan distintas etapas en la deformacion por acortamiento en el CPCM (Fitz-Diaz et al.,

2011a).

3.6.2.-Deformacion en la Formacion Méndez.

Seccion Yesca-Agua Zarca.

La seccion se encuentra en la frontera entre la plataforma Valles-San Luis Potosi y la Cuenca
Tampico-Misantla. Esta area se caracteriza principalmente por presentar una seria de escamas
tectonicas que tienen movimiento hacia el NE (Figura 2.1. Fitz-Diaz et al., 2012). Una de estas
escamas es la cabalgadura Lobo-Ciénega, la cual pone en contacto tectonico a las formaciones
Méndez y El Abra. La seccion sigue el camino entre el poblado de la Yesca y Agua Zarca, Qro.
En este transecto se pudo observar muy bien el contacto tectdnico que hay entre las estas

formaciones.

La deformacion de la Formacion Méndez en la cabalgadura de Lobo-Ciénega es muy compleja,
y se caracteriza por una foliacion anastomosada muy penetrativa en la zona de falla. Entre los
planos de foliacion se observa crecimiento de micas y recristalizacion, dandole un aspecto
foliado brillante. La foliacion en esta zona tiene una inclinacion de ~40° hacia el SW. En la zona
de cizalla, dentro de la Formacion Méndez, se pueden distinguir estructuras como S-C, S-C-C'y

una generacion de vetas de calcita compleja. Las estructuras S-C muestran un movimiento de
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la falla hacia el E-NE (Figura 3.17). Con la distancia, la deformacidn se torna menos compleja y
se pueden distinguir estratos con foliacion paralela a las capas. La foliacion en esta parte es

subvertical inclinada hacia el SW.

Formacion Méndez

Plataforma
Valles-San Luis Potosi

Formacion
San Felipe

Figura 3.17.- Esquema general de la deformacion en la zona de falla de la cabalgadura Lobo-Ciénega. Se observa a

la Formacion Méndez con una foliacion muy penetrativa inclinada hacia el SW, la intensidad de la foliacion va

disminuyendo hacia el NE hasta el contacto con la Formacion San Felipe.

A la mitad del transecto, entre la cabalgadura y el contacto con la Formacion San Felipe, se
observaron pliegues isoclinales con planos axiales inclinados ~40° hacia en WSW y desarrollo
de clivaje muy penetrativo, sobre todo en las capas menos competentes de la secuencia.
Finalmente, cerca del contacto con la Formacidn San Felipe, el clivaje es menos penetrativo y
corta de manera oblicua a la estratificacion. En los sitios en donde el espesor de la Formacion
Méndez es pequeio, se puede observar que existe un despegue entre ésta formacion y la
Formacion San Felipe. El despegue se caracteriza por una zona de cizalla con una foliacion muy
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penetrativa paralela al contacto. En los lugares donde el espesor es mas grande, el contacto
entre ambas formaciones es transicional con pliegues chevron. La Formacion San Felipe no es

afectada por clivaje de plano axial penetrativo a pesar de estar plegada (Figura 3.17).

Seccion El Naranjal

La seccion El Naranjal se ubica a unos 3 km al oeste del poblado de Axtla de Terrazas, San Luis
Potosi. Esta seccion corta a la Formacion Méndez desde su contacto con la Formacion
Tamaulipas mediante una cabalgadura, hasta cerca del contacto con la Formacion Velasco.
También se puede observar en esta seccion a la Formacion Méndez cerca del contacto con la
Formacion San Felipe. Esta es una observacion importante yaque permite describir su

deformacion a partir de la base.

Cerca del contacto con la Formacion San Felipe, la Formacion Méndez se encuentra afectada
por una foliacion anastomosada muy penetrativa cortada por fallas inversas de bajo angulo que
tienen movimiento hacia el NE. Esta parte de la seccion se caracteriza por la presencia de
pliegues isoclinales con foliacion paralela al plano axial muy penetrativa inclinada hacia SW. La
foliacion al ser afectada por las zonas de cizalla, cambia su inclinacién dependiendo de su
ubicacion. Por arriba de esta zona, la deformacion es menos compleja representada por una
foliacion menos penetrativa. La relacion entre la estratificacion y foliacion representa una
geometria de pliegues asimétricos con vergencia hacia el NE. Por otro lado, la foliacion en la
parte media de la Formacién Méndez suele ser subvertical (50°-70°) inclinada hacia el SW

(Figura 3.18).

Finalmente, hacia el contacto con la Formacion Tamaulipas, la deformacion de la Formacion
Méndez se vuelve mas compleja. Al acercarse al contacto, se observa un incremento en el
numero de fallas inversas con movimiento hacia el NE. Sobre el contacto la Formacion Méndez
estd afectada por pliegues isoclinales cortados por zonas de cizalla inversa. También se observa
una foliacion anastomosada muy penetrativa con desarrollo de estructuras S-C con una

cinematica hacia el NE, consistente con el movimiento de la cabalgadura (Figura 3.18).
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Figura 3.18.- Deformacion de los depdsitos de la Formacion Méndez en la parte mas oriental de la seccion
Vizarrén-Tamazunchale. En esta zona del area de estudio (Seccion El Naranjal), se puede observar un patrén en la
deformacion muy similar a lo observado en otras secciones (ej. Maconi), con una concentracion de la deformacion
cerca del contacto con las rocas que subyacen a la Formacion Méndez. Hacia el oriente, cerca del contacto con la
formacion Chicontepec (Figura 2.1 en capitulo 2), la deformacion es menos compleja; representada por pliegues

tipo chevron, con planos axiales inclinados hacia el SW.
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3.7.- Discusion.

En los siguientes parrafos se discuten los resultados obtenidos de las descripciones
(sedimentoldgicas y de deformacidn) hechas en las formaciones sedimentarias sintectdnicas

Soyatal y Méndez.
3.7.1.-Sobre las caracteristicas sedimentologicas de las formaciones Soyatal y Méndez.
Variacion vertical del paquete sin-orogénico.

Las unidades sin-orogénicas en la seccion Vizarron-Tamazunchale del CPCM en el centro de
México cubren de manera discordante a las rocas calcareas del Albiano-Cenomaniano (Suter,
1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2017). Sin embargo, en este trabajo no se pudo
observar las relaciones de contacto originales entre las formaciones sin-orogénicas y las pre-

orogénicas, ya que se encuentra cizallado.

En trabajos previos las formaciones sin-orogénicas se han descrito como una sucesion
monotona de capas de lutita, marga y arenisca calcarea (Hernandez-Jauregui, 1997; Suter,
1987; Carrillo-Martinez, 2000; Ortega-Flores, 2011). A pesar de esto, nuevas observaciones de
campo hechas en este trabajo demuestran un cambio significativo en la sucesion del paquete
sintectdnico, pasando de ser dominantemente calcarea en la base a siliciclastica en la cima. En
el drea de Maconi, Querétaro y Zimapan, Hidalgo, Mendoza-Rosales (1990) y Hernandez-
Jauregui (1997), también observaron un cambio similar; sin embargo, debido a la deformacion
que afecta a estas rocas no pudieron describir a detalle una columna litoldgica continua. En
otras zonas del CPCM, rocas equivalentes a la Formacidon Soyatal, también presentan una
variacion similar. Omana-Pulido (2012), describe la transicion entre las rocas de la plataforma'y
la Formacion Soyatal en el borde oriental de la Plataforma Valles-San Luis Potosi (al este de la
ciudad de San Luis Potosi). Esta autora observa que la base de esta Ultima, presenta rocas
calcareas de estratificacion delgada. Cambiando transicionalmente a capas de arenisca
siliciclastica hacia la cima pertenecientes a la Formacion Cardenas. Otro ejemplo de dicho
cambio, es observable en el norte de México (Concepcion del Oro, Zacatecas), donde las rocas

del Cretdacico Superior pasan de ser calcareas cerca del contacto con las formaciones del
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Albiano-Cenomaniano a siliciclasticas al alejarse de ellas, esta transicion esta representada por

las formaciones Indidura y Concepcion del Oro (Ocampo-Diaz et al., 2016).

En lo que respecta a la Formacion Méndez en la parte NE de la seccion Vizarron-Tamazunchale,
ésta se caracteriza por presentar una sucesion monotona de capas de caliza, marga, arenisca
calcarea y lutita, sin aparente variacion de la base a la cima. Sin embargo, si se observan todas
las formaciones del Cretacico Superior junto con las del Paleoceno, es posible observar cierta
variacion, pasando de rocas mayoritariamente calcareas (formaciones San Felipe y Méndez) a

siliciclasticas (Formacion Velasco).

Turbiditas en las unidades sin-orogénicas

La sucesion de rocas sin-orogénicas pertenecientes a las formaciones Soyatal y Méndez tienen
caracteristicas de naturaleza turbiditica. En el caso de la Formacién Soyatal, ésta se puede
dividir en 3 partes dependiendo de los constituyentes en las capas de arenisca, espesor de las
capas y la componente calcarea en las rocas. En general, los clastos finos (arenisca fina, limolita
y lutita) dominan la sucesion. La parte basal de la Formacidn Soyatal estda dominada por capas
de marga, lutita y caliza, con escasas estructuras primarias; las capas suelen ser masivas y con
laminacion paralela hacia la cima al pasar a las capas de lutita. De acuerdo con el modelo ideal
de la secuencia Buoma, esta parte perteneceria a las capas E y F. Por otro lado, en la parte
media y la cima de la Formacion Soyatal, se pueden observar abundantes estructuras primarias
como estratificacidon convoluta, pliegues sinsedimentarios, estatificacion normal (de areniscas
gruesas a limos y lutitas) y laminacion paralela. Esto sugiere que esta parte de la sucesidn sin-
orogénica estd mas representada por las capas C a la E de la secuencia Buoma. Una
caracteristica particular de la parte media de la Formacion Soyatal es la presencia de lentes de
brechas con intraclastos calcareos. De acuerdo con lo observado en el campo, la abundancia de
los lentes de brechas y su tamafio disminuyen hacia el E, teniendo lentes de hasta 10 m (eje
mayor) en el area de Vizarron, Qro., y de hasta 40 cm en los alrededores de Jalpan, Qro (Figura
3.19). Al parecer esta disminucidn sistematica no depende de las variaciones litologicas
laterales en las rocas pre-tectdnicas, aunque es importante mencionar que la Formacion

Soyatal esta erosionada sobre la plataforma El Doctor.
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Si se toma en cuenta la variacion de los lentes de brechas es posible que la fuente de los
sedimentos se encuentre al W de la seccion. Esta idea es congruente con lo propuesto por
Juarez-Arriaga et al. (2016a) para la identificacion de las fuentes de sedimentos de las
formaciones sin-orogénicas en México. Desafortunadamente no se pudieron medir direcciones
de paleocorriente que pudieran apoyar esta idea. Otra posibilidad es que los lentes provengan
de las plataformas (El Doctor y Valles-San Luis Potosi), generados por flujos turbiditicos en sus
bordes, los cuales tendrian que ser contemporaneos con la sedimentacion de la Formacion

Soyatal, un fendmeno similar ha sido descrito en los montes Apeninos (Festa et al., 2010)

En lo que se refiere a la sucesion de la Formacion Méndez, ésta es muy parecida a la parte basal
de la Formacidn Soyatal, dominada principalmente por estratos que contienen clastos finos
(marga, limolita y lutita) con escasas estructuras primarias. Con base a lo observado en el
campo las capas de la Formacion Méndez pertenecerias a las partes E y F de la secuencia

Bouma.

Por otro lado, de acuerdo con las caracteristicas sedimentoldgicas de las unidades sin-
orogénicas (tamafo de grano, estructuras primarias y textura), estas pertenecen a las partes C
y D de los sistemas turbiditicos (Figura 3.5), siendo depositadas en la region lobular y plana,

donde domina el flujo turbulento y la sedimentacion de material fino (Mutti, 1979).

Sedimentacion sin-orogénica de las formaciones Soyatal y Méndez.

Las formaciones Soyatal y Méndez son consideradas sin-orogénicas con base a su edad
(Cretacico Tardio) y su distribucion con respecto al sistema orogénico en México (Lawton et al.,
2009; Cuellar-Cardenas et al., 2012; Judrez-Arriaga et al., 2016a; Fitz-Diaz et al., 2017). Se
piensa que se depositaron en una antefosa con base en sus caracteristicas sedimentoldgicas
(Fitz-Diaz et al., 2017). En el caso particular de la Formacion Soyatal, en este trabajo se
observaron variaciones importantes en los componentes de las areniscas, dichos componentes
son congruentes con lo que se ha visto en rocas equivalentes en otros sitios; por ejemplo, en la
region de Concepcion del Oro, Zacatecas; Ocampo-Diaz et al. (2016) describen una sucesion
muy parecida a la parte siliciclastica de la Formacion Soyatal, teniendo practicamente los

mismos componentes descritos en este trabajo (cuarzo, feldespato-plagioclasa y liticos:
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metamorficos, volcanicos y sedimentarios). Lo que sugiere que las fuentes de donde derivaron
los sedimentos de la Formacidon Soyatal en el area de estudio pueden ser las mismas que
reporta Ocampo-Diaz et al. (2016). Recientemente, Lawton et al. (2009) y Juarez-Arriaga et al.
(2016a) han propuesto un flujo de sedimentos para las formaciones sintectonicas del norte y
centro de México, proveniente del W y del NW mediante un trasporte perpendicular y paralelo
a la cuenca de antepais basado en andlisis de zircones. Este patron en el transporte de
sedimentos suele ser muy comun en sistemas orogénicos en el mundo (Los Himalaya, Montes

Apeninosy Pirineos. Lawton et al., 2009).

Hay analisis hechos por Juarez-Arriaga et al. (2016a) en zircon de la Formacion Soyatal, al oeste
de la plataforma El Doctor, y en la cuenca de Zimapan cerca del contacto con las rocas pre-
tectonicas. Los zircones tienen edades del Proterozoico (1.7 y 1.1 Ga) y de ~475 Ma y de ~100-93
Ma. La edad de maxima de depdsito que propone este autor para la base de la Formacion
Soyatal es de ~93 Ma. Los zircones viejos son caracteristicos del basamento SW de Laurentia
(Karlstrom et al., 2004), mientras que los de ~475 Ma se pueden relacionar con los Plutones
Esperanza (Juarez-Arriaga et al., 2016a). Los zircones mas jovenes (Jurasico Tardio al Cretacico
Inferior) son compatibles con magmatismo contemporaneo en el Terreno Guerrero. Estas
fuentes son congruentes con los componentes en las areniscas observados en esta tesis para la

parte media de la Formacion Soyatal, donde hay presencia clastos metamorficos e igneos.

También en el estudio realizado por Juarez-Arriaga et al. (2016a) se presentan datos de
zircones detriticos de la cima de la Formacion Soyatal colectados cerca del poblado de
Tolantongo, Hgo. Las edades de los zircones muestran principalmente edades de ~100-81 Mg,
relacionados con fuentes del Terreno Guerrero y con magmatismo en el margen occidental de
México. Esto indica que la fuente principal de los sedimentos se encuentra al W. La edad
maxima de deposito estimada fue de ~82 Ma. De acuerdo con lo observado en el campo y en
laminas delgadas, la parte superior de la Formacidon Soyatal en la seccion Vizarrdn-
Tamazunchale presenta clastos en las capas de arenisca congruentes con éstas fuentes

(abundancia de liticos igneos y ausencia de liticos metamarficos).

De esta manera, la Formacion Soyatal puede dividirse en 3 partes. La base es dominantemente
calcarea con una edad mayor a ~93 Ma; mientras que la parte media estaria representada por

una sucesion de rocas calcareas vy silisiclasticas con una edad de ~93 Ma. Los sedimentos
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depositados en la parte media fueron derivados del NW y trasportados de manera paralela a la
cuenca de antepais, y del W-SW provenientes del traspais. En lo que se refiere a la parte
superior de, ésta consiste de una sucesion siliciclastica con una edad de ~82 Ma; teniendo su

principal fuente de sedimentos hacia el W-SW. (Figura 3.19).

Cretdcico Superior

. 7
A T G Cuenca de Arperos Cuenca de Antepais A
SIS Invertida Seccion Vizarron-Tamazunchale

_,_A_v<f = — Q‘%N@p

ED . CZ ...PVSLP

Placa Norteamericana
Placa Farallon

S Fuente de sedimentos del W

(® Fuente de sedimentos del NW

/ W <>~ |_entes de brecha

B# Parte calcarea de los DS
£ Parte silisiclastica de los DS
[ Rocas de cuenca Rocas de plataforma

Figura 3.19.- Geometria de la cuenca de antepais en el centro de México durante el Cretacico Superior; asi mismo
se representa la variacion en los depdsitos sintectonicos (DS), pasando de calcareos en la base a siliciclasticos
hacia la cima. AV-Arco Volcanico; PED-Plataforma El Doctor; CZ-Cuenca de Zimapan; PVSLP-Plataforma Valles-
San Luis Potosi. La seccion también estd representada en el mapa de la figura 3.6. Modificado de Fitz-Diaz et al.,

2017.

Con base en las observaciones de campo y la informacion publicada por otros autores (Juarez-
Arriaga et al., 2016; Fitz-Diaz et al., 2017), se propone una arquitectura como la que se muestra
en la figura 3.19. En el modelo los sedimentos provienen del NW y W y cubren

discordantemente a las rocas del Albiano-Cenomaniano de las plataformas El Doctor y Valles-

San Luis Potosi, y las cuencas de Zimapan y Tampico-Misantla.
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3.7.2.- Sobre la deformacion de los depdsitos sin-orogénicos.

Importancia de los cambios de facies de las unidades pre-tectonicas en la deformacion de la

seccion Vizarron-Tamazunchale.

Existen muchos ejemplos en el mundo donde se pueden observar variaciones mecanicas
laterales en las unidades pre-tectonicas dentro de los cinturones de plieques y cabalgaduras.
Estas variaciones controlan los patrones de deformacion dentro de una cuia orogénica (Dixon,
2004; Fitz-Diaz et al., 2011a). Un ejemplo bien conocido de variaciones mecanicas laterales es el
cambio que existe de las formaciones del Cambrico Medio Chancellor (lutitas) y Waterfowl
(calizas) dentro de la Montanas Rocosas. Este contraste mecanico es importante, porque marca
un cambio en las estructuras dentro del cinturdn montafoso (Cook, 1975). Otro ejemplo sobre
dichas variaciones son los Montes Zagros, Iran; donde cambios en las propiedades mecanicas
de las rocas provocan cambios significativos en el acomodo de la deformacion (Sherkati y

Letouzey, 2004; Sepehr et al., 2006).

Las variaciones en las propiedades mecanicas laterales no solo controlan la deformacion dentro
de una cuia orogénica, también determinan los patrones de deformacidn observados en los
depdsitos sintectonicos. Estos depdsitos reflejan lo que ocurre en las rocas que subyacen. Un
ejemplo de esto la Sierra Este en Nevada E. U., donde las rocas de cuenca y plataforma (Elison y
Speed, 1989), provocan una concentracion de la deformacion en la frontera entre plataforma'y
cuenca. Ademas se produce un despegue entre las rocas de plataforma y la unidad que la
sobreyace. Un efecto similar fue observado en el cinturén de pliegues y cabalgaduras de
Zagros. Aqui la geometria de los pliegues, asi como desarrollo de zonas de despegue de las
formaciones Sarvak y Asmari esta ligada al cambio lateral de facies dentro del paquete
sedimentario (Sepehr et al., 2006). Efectos similares también han sido observados en modelos

analdgicos (Dixon, 2004).

En el centro de México, las rocas de plataforma y cuenca desarrolladas durante el Albiano-
Cenomaniano presentan contrastes mecanicos importantes (Fitz-Diaz et al., 2012). Las rocas de
plataforma son masivas o de estratificacion gruesa y estan constituidas principalmente por
caliza y dolomia. Por otro lado, las rocas de cuenca son de estratificacion delgada constituidas

por capas de arenisca calacdrea, caliza mudstone, pedernal y lutita (Suter, 1987; Carrillo-
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Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012). Estos elementos paleogeograficos tienen un
comportamiento mecanico diferente, que se refleja en el estilo de deformacion que presentan;
por ejemplo, cabalgaduras y fracturas estan presentes dentro de las rocas de plataforma,
mientras que pliegues tipo chevron dominan dentro de las cuencas (Fitz-Diaz et al., 2012). El
estilo en las estructuras que afectan a las rocas pre-tectonicas tiene una gran influencia en los
patrones de deformacion observados en los depdsitos sintectonicos de las formaciones Soyatal
y Méndez; deformacion por cizalla se localiza en las fronteras entre plataformas y cuencas, y en

el contacto entre rocas pre- y sintectonicas o formando pliegues en el centro de las cuencas.
Variacion de la deformacion del paquete sintectdnico en la seccion Vizarron-Tamazunchale

En la seccion Vizarron-Tamazunchale, la deformacion de las formaciones Soyatal y Méndez
estd intimamente ligada con variaciones mecanicas laterales producidas por el cambio lateral
de facies en las rocas pre-tectonicas (Figura 3.20). Esto es evidente al analizar la variacion que
tienen algunos pardmetros como: orientacion e inclinacion del clivaje (S1), geometria de los
pliegues, inclinacion del plano axial de los pliegues, intensidad del clivaje (S1) y porcentaje de
acortamiento. En general, se puede observar que la deformacion de los depdsitos sintectonicos
disminuye hacia el antepais (NE), aunque no de manera lineal (Figura 3.20). Existen maximos en
el porcentaje de acortamiento en las fronteras entre cuencas y plataformas debido a una
concentracion en la deformacion, producida por las cabalgaduras que se desarrollan en estos
sitios. Este patron en el acortamiento es congruente con variaciones en la intensidad del clivaje

(S1); éste es mayor en los limites cuenca-plataforma y menor en el centro de las cuencas.

En lo que se refiere a la variacion de la geometria de los pliegues que afectan a los depdsitos
sintectonicos a los largo de la seccion, se puede ver un patron interesante. Existen pliegues
clase 2, 3 y 1C hacia el SW, mientras que hacia el NE los pliegues son 1Cy 1B (Figura 3.20).
Nuevamente, se observa una fuerte influencia del cambio de facies en la variacion de la
geometria de los pliegues, ya que en las fronteras entre cuencas y plataformas, los pliegues son
tipicamente clase 2 y 1C, lo cual implica una concentracion de la deformacién por cizalla

principalmente; mientras que en el centro de las cuencas los pliegues son 1B y 1C (Figura 3.20).
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Orientacion del clivaje (S1)

Capitulo Ill: Los cinturones de pliegues y cabalgaduras y sus depdsitos sintectdnicos.
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Figura 3.20.- Resumen de las variaciones de algunos parametros dentro de las formaciones sintectonicas (Soyatal
y Méndez) a lo largo de la seccion Vizarron-Tamazunchale. De arriba hacia abajo se presenta la variacion en: la
orientacion del clivaje (S1), la geometria de los pliegues (Ramsay, 1967), la inclinacion del plano axial, la intensidad
del clivaje (nUmero de planos/cm) y el porcentaje de acortamiento medido en los pliegues tipo chevron utilizando
la metodologia descrita por Fitz-Diaz et al. (2012) y Vasquez-Serrano (2010). Es clara la disminucion de la
deformacion hacia el antepais, con algunos saltos importantes en las fronteras entre cuencas y plataformas; en

estas zonas la deformacion se concentra y se vuelve mas compleja.

El clivaje (S1) que afecta a los depdsitos sintectdnicos esta inclinado hacia el SW, siendo sub-
horizontal en la parte occidental de la seccion y pasando a ser cada vez mas vertical con
direccion al NE. En algunos sitios, el clivaje suele tener un patron mas complejo, encontrandose
plegado, sobre todo en las fronteras entre cuencas y plataformas. Las variaciones en la
inclinacion del clivaje, concuerdan muy bien con la inclinacion del plano axial de los pliegues, ya

que este suele ser sub-horizontal en el sector occidental pasando a ser sub-vertical hacia el NE.

Las variaciones en la deformacion de los depdsitos sin-orogénicos muestran el rol que juegan
las rocas pre-tectonicas en la deformacion en una cufia heterogénea como la que se observa en
el CPCM en el centro de México y otros cinturones orogénicos como las Montafas Rocosas
(Estados Unidos) o los Montes Zagros (Iran). Es evidente que la seccion Vizarron-Tamazunchale

no puede ser explicada por la teoria de la cuiia critica (Davis et al., 1983) homogénea.
Variacion de los mecanismos de deformacion en el tiempo y el espacio

Con base en las descripciones de campo se propone el siguiente modelo de evolucion en la
deformacion de la seccion Vizarron-Tamazunchale durante el Cretacico Tardio y Paledgeno
(Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012), que explica los patrones de
deformacion observados. El modelo se sintetiza de manera esquematica en la figura 3.12 y esta

basado en las siguientes consideraciones:

1. Los patrones de deformacion en la seccion estudiada sugieren diferentes historias de
deformacion que dependen de la posicion de los depdsitos sintecténicos dentro de la
seccion.

2. En el centro de las cuencas de Zimapan y Tampico-Misantla, la deformacién del
paquete sintectonico es acomodada principalmente por pliegues mesoscopicos,

mientras que el mecanismo de disolucidn por presion contribuye al acortamiento en la
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escala de grano. Esto promueve el desarrollo de clivaje intenso. La anisotropia mecanica
en las formaciones sintectonicas ayudd a la creacion de pliegues tipo chevron mediante
flujo flexural y deformacidon longitudinal tangencial en las primeras etapas de
plegamiento (Ramsay, 1967, 1974; Bastida et al., 2007); mientras que el aplastamiento
de los pliegues fue otro mecanismo que acomodo deformacion en etapas tardias
cambiando la geometria de los pliegues (Figura 3.21; Ramsay, 1974; Hudlestone et al.,
1996; Bastida et al., 2007; Vasquez-Serrano, 2010).

La variacion en los estilos de deformacion es mas compleja en los depositos
sintectonicos localizados bajo las principales cabalgaduras. En el caso del borde
occidental de la cuenca de Zimapan, los depdsitos sintectonicos estan afectados por un
clivaje sigmoidal como el que suele presentarse en duplicaciones (Boyer y Elliot, 1982).
Un fendmeno similar se observa también en el borde occidental de la cuenca Tampico-
Misantla. Bajo las cabalgaduras, el plegamiento por buckling y disolucion por presion
son los principales mecanismos que originan a los pliegues tipo chevron y el clivaje de
plano axial (Figura 3.21). Otra observacion importante en el area de estudio es la
presencia de un segundo clivaje (S2) y la generacion de fallas inversas en la parte
occidental de la seccion dentro de algunas cabalgaduras. Esto es indicativo de
reactivacion de estas fallas en etapas tardias de la deformacion progresiva (estructuras
fuera de secuencia). El segundo clivaje es espaciado y esta relacionado con el desarrollo
de pequenos pliegues con longitudes de onda de 2-10 cm que afectan al primer clivaje
(S2).

Sobre las plataformas, la deformacion en la parte media y alta de la capa sintectdnica
estd caracterizada por pliegues generados por buckling con un clivaje intenso (S1),
relacionado con un proceso de disolucion por presion, mientras que cerca del contacto
existe un despegue que concentra la deformacion a través de mecanismos como:
deslizamiento y pliegues relacionados con fallas (Figura 3.21).

Finalmente, la generacion de un segundo clivaje (S2) cerca del contacto con las
unidades pre-tectonicas esta ligado con el desarrollo de pliegues relacionados con fallas
(Suppe, 1983), teniendo S2 las mismas caracteristicas observadas bajo las cabalgaduras

mayores (Figura 3.21).
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Cuenca de antepais del Cenomaniano Tardio-Turoniano

Secuencias Plataforma Cuenca Plataforma Cuenca
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Figura 3.21.- Modelo esquematico de la incorporacién de los depdsitos sintectonicos (Formaciones Soyatal y Méndez) en la deformacién progresiva del Cinturén
de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano en el centro de México. Se muestra también las edades de deformacion absoluta estimadas dentro de la seccién, asi como
las temperaturas alcanzadas por los depdsitos sintectdnicos. Notese la importancia que tienen las estructuras fuera de secuencia en el enterramiento y
exhumacién del paquete sin-orogénico. Un dato importante es que la sucesion sin-orogénica en la cuenca Tampico-Misantla inicia con la Formacién San Felipe
hace ~85 Ma con base en lo reportado por Velasco-Tapia et al., 2016.
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Implicaciones en la historia de enterramiento y exhumacion de los depdsitos sintectonicos

Los depositos sintectonicos de las formaciones Soyatal y Méndez tienen historias de
deformacion diferentes, que dependen de su posicion dentro de la seccion Vizarron-
Tamazunchale. Adicionalmente, la posicion también controla la historia de enterramiento,
exhumacion y evolucidn térmica en los depodsitos sintecténicos. Entender estas historias es
fundamental debido a la relacion que existe entre la deformacion del paquete sintectonico, y
maduracion, migracion y atrapamiento de hidrocarburos. El conocimiento de la deformacion a
diferentes escalas en los cinturones de pliegues y cabalgaduras puede ayudar a evaluar el
potencial de hidrocarburos en el CPCM y otros cinturones alrededor del mundo que presenten

caracteristicas similares.

En el caso de los depdsitos que se ubican bajo las principales cabalgaduras como la de El Doctor
o Lobo-Ciénega, estos presentan una evolucion distintiva (Billarent-Cedillo, 2017) de
enterramiento y exhumacion. El papel que juegan las cabalgaduras en las fronteras entre
plataformas y cuencas es clave para explicar la historia de enterramiento del paquete
sintectonico Si se compara el enterramiento de los depdsitos sin-orogénicos en otros lugares
de la seccion Vizarron-Tamazunchale, es evidente que bajo la cabalgadura El Doctor dichos
depositos son enterrados a mayor profundidad comparada con lo que se observa en el centro

de las cuencas, particularmente en la cuenca de Zimapan (Figura 4.18; capitulo 4).

La actividad de las fallas inversas en los bordes de las plataformas promueve un levantamiento
y exhumacion prematura del paquete sintectdnico. En la cuenca de Zimapan el desarrollo de
pliegues kilométricos ayudo también a la exhumacion de las formaciones sintectdnicas. Este
comportamiento es corroborado en los experimentos realizados por Dixon (2004) y en este

trabajo (capitulo 4).

La historia térmica ha sido explorada en el 4rea de estudio de manera indirecta, a través de
varios trabajos que han fechado la deformacion y analizado los fluidos de deformacion en la
seccion; particularmente, se cuentan con algunas mediciones realizadas en la Formacion
Soyatal bajo la cabalgadura El Doctor. También hay mediciones en otros sitios de manera

escasa (Fitz-Diaz et al., 2011b).
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En general, los datos revelan una disminucion de la temperatura hacia el antepais, con picos
importantes en las fronteras entre plataformas y cuencas (Gray et al., 2001; Ortega-Flores,
2011; Fitz-Diaz et al., 2011b; 2014b; Garduio-Martinez et al.,, 2015). Las temperaturas
obtenidas a través de microtermometria de inclusiones fluidas sugieren que el paquete
sintectonico ubicado bajo la cabalgadura de Higuerillas alcanzé una temperatura mayor a
~300° C (Fitz-Diaz et al., 2011b). La posicion actual de la Formacion Soyatal en la parte
occidental de la seccion Vizarron-Tamazunchale, sugiere un considerable enterramiento en
etapas tempranas de la deformacion y una importante exhumacion en etapas tardias,
probablemente por la reactivacion de fallas mayores como las cabalgaduras de Higuerillas y El
Doctor (Figura 3.21). Bajo la cabalgadura El Doctor, los depdsitos sintectonicos alcanzaron un
rango de temperaturas entre 240° y 300° C (Gray et al., 2001; Garduiio-Martinez et al., 2015).En
lo que respecta a la parte central de la cuenca de Zimapan, se tiene una temperatura de 180-

230° (Gray et al., 2001; Fitz-Diaz et al., 2011b).

En lo que se refiere a la parte oriental de la seccion, la Formacion Méndez ubicada bajo la
cabalgadura Lobo-Ciénaga es probable que haya alcanzado una temperatura de ~300° con
base en los patrones de las maclas de calcita de vetas que cortan a dicha formacion (Billarent-

Cedillo, 2017).

En otros sitios donde se encuentran los depdsitos sintectdnicos en direccion hacia el antepais
(Formacion Méndez) no se cuentan con datos de temperatura, sin embargo en mediciones
realizadas en rocas pre-tectonicas se han estimado temperaturas inferiores a ~100° C en el area

de Tamazunchale, San Luis Potosi (Fitz-Diaz et al., 2011b; Ortega-Flores, 2011).
3.8.- Conclusiones.

Las rocas de las formaciones sintectdnicas del Cretacico Tardio en la seccidon Vizarrdn-
Tamazunchale en el centro de México presentan caracteristicas sedimentoldgicas y en su
deformacion particulares. De acuerdo con las observaciones realizadas en el campo y el analisis

en la deformacion se puede concluir lo siguiente:

e Las turbiditas depositadas sobre las rocas de plataforma y cuenca son consideradas
como sintectdnicas con base a su edad y al contacto discordante con las unidades pre-

tectonicas.
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El paquete sintectdnico de la Formacion Soyatal se puede dividir en tres partes: una
parte basal dominada por rocas calcareas de estratificacion delgada, mientras que las
partes media y superior son en su mayoria siliciclastica. La parte media se caracteriza en
el drea de estudio por presentar lentes de brechas con intraclastos de rocas calcareas de
plataforma.
Los clastos observados a escala de lamina delgada en las rocas de la Formacion Soyatal
coinciden con lo descrito en otros trabajos (Juarez-Arriaga et al., 2016a; Ocampo-Diaz et
al., 2016) y sugieren una fuente de los sedimentos proveniente del NW y W-SW.Un
analisis sistematico y detallado de zircones detriticos es necesario en la parte oeste del
area de estudio para conocer la procedencia de los sedimentos a lo largo del paquete
sedimentario sintectonico.
Es importante notar la transicion en la composicion de los depdsitos sintectonicos,
pasando de dominantemente calcarea en la base a siliciclastica hacia la cima.
El estilo de deformacion dentro de la seccion Vizarrén-Tamazunchale estd intimamente
relacionado con las variaciones mecanicas laterales producidas por el cambio lateral de
facies. Las variaciones controlan también la deformacion de los depdsitos sintectonicos.
Los mecanismos de deformacion dominantes entro del paquete sedimentario a lo largo
de la seccion estudiada son disolucion por presion a escala de grano y plegamiento por
buckling (pliegues tipo chevron) y deslizamiento por cizalla a nivel mesoscopico.
De acuerdo con las estructuras que afectan a los depodsitos sintectonicos, existe una
reactivacion importante en las cabalgaduras ubicadas en las fronteras entre plataformas
y cuencas. Esto es corroborado con las edades de deformacidn obtenidas por Gardufio-
Martinez et al. (2015).
La historia de enterramiento, exhumacion y térmica de los depdsitos sintectonicos esta
controlada por la presencia de las variaciones mecanicas laterales. Existiendo una

historia mas compleja en las fronteras entre plataformas y cuencas.
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Capitulo IV: Modelos analdgicos a escala.

El uso de modelos analdgicos ha sido muy importante en el desarrollo del conocimiento sobre
la forma en como se deforman las rocas de la corteza debido a acortamiento. Las
observaciones realizadas a través de estos modelos ha permitido interpretar y entender
fendmenos geoldgicos complejos; asi mismo, han ayudado a comprobar diversas hipotesis
sobre la manera en cdmo se deforman las rocas a distintas escalas. Su implementacion en el
estudio de los cinturones de pliegues y cabalgaduras ha tenido muchas variantes de acuerdo a
lo que se pretende modelar (Dixon, 2004; Massoli et al., 2006; Simpson, 2006 y 2009; Cruz et
al., 2010 y 2011; Wu y McClay, 2011). Sin embargo, en todos los modelos siempre se busca
respetar las relaciones de escala como un principio fundamental para realizar el modelado
analdgico (Hubbert, 1937, 1951). Por ello, es importante tener en cuenta las variables del ancho,

largo, alturay tiempo de lo que se pretende modelar para asi tener mejores resultados.

El tiempo de los sistemas geoldgicos (millones de afios) también debe escalarse a fin de poder

reproducir de manera realista la duracion de los procesos geoldgicos. De esta manera, la escala

73



Capitulo IV: Modelos analdgicos a escala.
de trabajo utilizada en el laboratorio para las dimensiones del modelo, las propiedades

mecanicas de los materiales y el tiempo, suelen ser de 1:100,000 a 1:10,000,000.

En el caso particular del modelado analdgico de cinturones de pliegues y cabalgaduras, la
reologia y la mecanica de los sistemas naturales son modelados usando materiales analogos
(arcilla, arena, silicona, plastilina, etc.) y varios dispositivos para inducir deformacion. Estos
modelos analdgicos se pueden dividir en tres categorias dependiendo del fendmeno geoldgico
particular que se quiere modelar (Graveleau et al., 2012). Por un lado se tienen los modelos de
caja de arena (sand box) donde se busca entender el desarrollo y la deformacion interna de
cunas orogénicas (Daubrée, 1879; Buiter et al., 2006), los cuales se usaran en este trabajo. La
siguiente categoria es ocupada por modelos geomorfoldgicos, los cuales se enfocan en analizar
la evolucion topografica (Flint, 1973). Finalmente estan los modelos estratigraficos, donde se
busca comprender el registro sedimentario dependiente de las condiciones climaticas y

tectonicas (Paola et al., 2009).

En los siguientes parrafos se describen algunos conceptos basicos en el modelado analdgico

utilizando principalmente cajas de arena.

4.1.- Conceptos basicos.

Criterio de rotura Coulomb.

El analisis dinamico de las fallas nos ayuda a entender las condiciones de esfuerzo bajo las
cuales las rocas se rompen, asi como la orientacion de los esfuerzos principales respecto a las
fallas. Ademas, este analisis permite conocer las propiedades reoldgicas de los materiales al
momento de sufrir una rotura. Anderson (1951) fue uno de los primeros en reconocer que los
tipos de falla dependen de las orientaciones de los esfuerzos principales y de las propiedades

mecanicas de las rocas.

El criterio de rotura Coulomb esta basado en modelos mecanicos desarrollados por Coulomb
(1773) Y Mohr (1900). Este criterio se resume en una expresion empirica que describe la
pendiente de la envolvente de rotura para rocas que se encuentran sometidas bajo un esfuerzo

de compresion:
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o. = g, + tang(oy) 4.1

donde o es el esfuerzo cortante que se requiere para que la roca se rompa, o, es la cohesion,
tan(¢p) es el coeficiente de friccion interna y oy es el esfuerzo normal. La ecuacion anterior es
equivalente a las relaciones geométricas en el circulo de Mohr. En la figura 4.1 se observa que la
envolvente corta un punto tangente al circulo, este punto marca el esfuerzo de cizalla y normal
bajo los cuales ocurrira la rotura. Una parte del esfuerzo de cizalla pertenece a la cohesion del
material y se obtiene directamente del diagrama de Mohr, donde la envolvente corta al eje de
o, el resto del esfuerzo de cizalla representa el esfuerzo requerido para superar la resistencia
del material como indica la relacion 4.1, dicha resistencia depende del coeficiente de friccion

interna y del esfuerzo normal aplicado.

o.(MPa)

o 1.5 3.0 4.5 6.0 7.5 9.0 10.5 12.0
o, (MPa)

Figura 4.1.- Construccion de la envolvente de Mohr, donde se define a la cohesion (o,), el angulo de friccion
interna (¢) y los esfuerzos normal y de cizalla (oy, oc) bajo los cuales ocurrird la rotura (Modificado de Davis y

Reynolds, 1996).

El desarrollo dinamico de las fallas producidas bajo compresion, esta fuertemente influenciado
por el angulo de friccion interna de los materiales. El angulo de friccion interna de muchas de
las rocas que se encuentran en la corteza superior se encuentra entre 25° y 359 por

consecuencia, el coeficiente de friccion interna estard entre 0.466 y 0.700. El angulo de friccion
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interna (@) puede ser determinado a través del angulo (8) que existe entre la superficie de

fracturay la direccion de maximo esfuerzo compresivo (o,) (Figura 4.1).

o =90 —26 4.2

En los materiales analogos utilizados en los experimentos, es fundamental tomar en cuenta su
angulo de friccion interna para poder simular correctamente el comportamiento fragil de las

rocas.

Condiciones de frontera.

En experimentos con cajas de arena, la deformacién es inducida mediante un mecanismo muy
sencillo. Este consiste de una parte rigida (contrafuerte) que empuja o detiene a los materiales
para generar la deformacion (Cowan y Silling, 1978). Respecto a los materiales del contrafuerte,
los mas apropiados suelen ser placas de madera, metal o acrilico. En ocasiones y, dependiendo
del experimento, el contrafuerte puede ser deformable. Los modelos hechos en cajas de arena
se disefian tomando en cuenta ciertas condiciones de frontera de acuerdo con dos miembros
extremos. Por un lado se tienen los modelos de subduccion (Ellis, 1996), donde la parte basal
del experimento es la que se mueve y arrastra al material que esta encima hacia el contrafuerte.
En el segundo caso, se tienen a los modelos donde el contrafuerte se mueve (Peltzer et al.,
1982). A pesar de las diferencias en las condiciones de frontera de estos dos casos; la
deformacion inducida es similar para ambos debido a que el campo de velocidad es el mismo;
aunque la direccion de los vectores de desplazamiento sea opuesta, su amplitud es idéntica
(Figura 4.2. Schreurs et al., 2006). En ambos casos, el campo de velocidad esta caracterizado
por un plano singular localizado en el frente de la cuiia, donde las los vectores de velocidad
horizontales cambian abruptamente y donde se ubica el frente de deformacion (Willett et al.,
1993). A este plano se le llama comunmente “discontinuidad del campo de velocidad” o

“singularidad” (Figura 4.2)

Por otro lado, un problema comun en muchos de los experimentos es el efecto inducido por la
friccion a lo largo de las paredes de la caja de acrilico lo que resulta en fallas arqueadas en
planta. La aplicacion de un revestimiento de baja friccion en las paredes ayuda a disminuir el
aspecto arqueado de las fallas observadas en planta. En el caso de los experimentos de
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subduccion, el arco de fallas es concavo hacia el contrafuerte, mientras que en el caso del
modelo de convergencia, ocurre lo contrario (Figura 4.2; Cubas et al., 2010). Estas diferencias

reflejan la orientacion opuesta del esfuerzo de cizalla en las paredes de la caja de acrilico.
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Figura 4. 2.- Mecanismos de induccion de la deformacion en las cajas de arena. Por un lado se tienen los modelos
de convergencia donde el contrafuerte es movil y se desplaza hacia el antepais. En el otro caso, se tiene el modelo
de subduccion donde el contrafuerte es fijo y el material es arrastrado desde la base y chocado contra el
contrafuerte. En ambos modelos existe un punto en donde los vectores de velocidad cambian abruptamente, este
punto se llama discontinuidad del campo de velocidad (DV). Modificado de Schreurs et al., 2006 y de Dahlen y

Barr, 1989.
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La mayor diferencia entre las condiciones de frontera de distintos experimentos en laboratorios
alrededor del mundo esta relacionada con la gravedad (g). Algunos experimentos se realizan
bajo condiciones de gravedad normal, mientras que otros usan centrifugadoras para escalar las

fuerzas de cuerpo.

Experimentos escalados bajo un campo de gravedad constante. Por razones técnicas, muchos
modelos son realizados bajo condiciones de gravedad normal (g*=1). El ajuste que se hace en
este tipo de modelos, para que puedan trabajar con estas condiciones de gravedad, es
mediante el cambio de las propiedades fisicas de los materiales como densidad, cohesion y
viscosidad, asi como de las dimensiones del modelo (Ramberg, 1981). Bajo estas condiciones,
los materiales granulares secos, son ideales para modelar el comportamiento fragil de la rocas
competentes, debido a que tiene un angulo de friccion interna similar a las rocas naturales (25-
45°), un valor de densidad razonable (1.3-1.7 gr/cm3) y son no cohesivos o tienen una cohesién
baja (10-500 Pa); lo cual es valido para los modelos de cajas de arena (Dennis y Hall, 1978;
Dixon, 1974, 1975). Ademas de estas caracteristicas, los materiales granulares son faciles de

conseguir, baratos y pueden prepararse y manejarse con cierta facilidad en el laboratorio.

Experimentos en un campo de gravedad escalado. En algunos experimentos se han modificado
las condiciones de la gravedad natural mediante el uso de centrifugas. Estas tienen como
propdsito incrementar la fuerza de la gravedad natural en varios 6rdenes de magnitud. Esta
amplificacion, implica también un cambio en los materiales utilizados para los experimentos
(Dennis y Hall, 1978; Dixon, 1974, 1975; Dixon y Liu, 1992; Dixon y Summers, 1985; Liu y Dixon,
1990; Noble y Dixon, 2011; Ramberg, 1981). Los materiales comunmente utilizados son

siliconas y plastilina.

Aunque este tipo de modelos tuvieron mucho auge entre 1970 y 1990, actualmente son escasos
debido a su alto costo y a que los materiales utilizados para estos experimentos pueden ser

sustituidos por otros correctamente escalados en condiciones de gravedad natural.
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Escala

Los modelos realizados con cajas de arena suelen ser muy utilizados debido a que pueden ser
razonablemente bien escalados (Brun, 2002; Davy y Cobbold, 1991; Hubbert, 1937; Ramberg,
1981). En los experimentos donde se modela la parte superior de la corteza, comUnmente se

utilizan dos tipos de reologias:

e Reologia fragil, que involucra a rocas competentes como granitos o rocas sedimentarias
litificadas.
e Reologia viscosa, la cual considera a las rocas incompetentes como las evaporitas,

lutitas o margas.

En la reologia fragil se asume un comportamiento Mohr-Coulomb de los materiales (Ecuacion
4.1.). Para este caso, las relaciones basicas de escala entre el modelo analdgico y la naturaleza
estan dadas por parametros como la cohesion (C), la densidad (p), la gravedad (g) y la

dimension lineal (L) (Horsfield, 1977; Hubbert, 1951).

En la expresidon anterior * representa la relacion entre la escala del modelo (m) y de la

naturaleza (N) para cada parametro (Ej. C" =Cr/Ch).

En lo que respecta a la reologia viscosa, se asume un comportamiento newtoniano de los
materiales, donde la relacion de escala entre el modelo y la naturaleza estard dada por los
parametros de viscosidad (n), esfuerzo (o) y tasa de deformacion (€) a través de la siguiente

expresion (Weijermars et al., 1993):
o' =n"e A

La relacion del tiempo (t*) entre el modelo y la naturaleza puede ser derivado de la expresion
anterior tomando en cuenta €*. Dado que el proceso es difusivo, el tiempo escala como la

viscosidad cinematica (u), donde la [ es la longitud caracteristica del problema (t = [/ v).
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4.2.- Modelado de la seccidn estructural Vizarron-Tamazunchale.

Los modelos analodgicos a escala son muy Utiles para analizar de manera detallada la evolucion
de una cuiia orogénica. En el caso particular de los modelos de cajas de arena, permiten
construir experimentos de manera relativamente sencilla, ya que resuelven el problema del
escalamiento de la gravedad. Ademas de los aspectos relacionados con la implementacion de
los experimentos (escala, materiales, equipo), se tiene que tomar en cuenta la informacion
obtenida de observaciones en la naturaleza como: geometria inicial, estratigrafia, variacion de
la deformacion y geometria de la estructuras; ya que dicha informacion ayuda a comparar los

resultados obtenidos del modelado con lo observado en la naturaleza.

Con el conocimiento acumulado de varios trabajos a través de los afos en la seccion estructural
Vizarron-Tamazunchale (Mendoza-Rosales, 1990; Hernandez-Jauregui, 1997; Suter, 1984,
1987; Carrillo-Martinez, 1990, 2000; Vasquez-Serrano, 2010; Ortega-Flores, 2011; 2014; Fitz-
Diaz et al., 20113, 2011b, 2012, 20143, 2014b) se ha podido establecer con cierta precision la
estratigrafia y las variaciones en la deformacion dentro de dicha seccion, lo cual es fundamental

para validar los resultados del modelo.

En los siguientes apartados abordaremos los objetivos, metodologia y los resultados del

modelado analdgico de la seccidn Vizarron-Tamazunchale.
Objetivos.
Objetivo general.

Analizar la deformacion de las rocas de la seccion Vizarron-Tamazunchale mediante la
implementacion de modelos analdgicos a escala que reproduzcan lo observado en la

naturaleza.
Objetivos particulares.

e Determinar la influencia de las variaciones mecanicas laterales en el desarrollo de la

cuna.
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e Determinar la influencia que tienen los depdsitos sintectonicos en la geometria y en las
variaciones de deformacion dentro de la cuia.

e Establecer la influencia de los procesos superficiales en el desarrollo de la cuia.

Metas.

Buscar los materiales granulares adecuados para modelar la estratigrafia de la seccion.

Determinar la geometria inicial de las rocas antes de ser deformadas a través de

experimentos y observaciones de campo hechas en éste y otros trabajos.

Disenar e implementar modelos que ayuden a entender la deformacion observada en la

naturaleza.

4.2.1.-Cambios laterales de facies en la seccion Vizarron-Tamazunchale.

La seccion estructural Vizarrdn-Tamazunchale presenta variaciones mecanicas laterales
debidas a cambios de facies en las rocas (Figuras 2.1y 2.2). De acuerdo con lo que se conoce de
esta seccion, es evidente que dichas variaciones juegan un papel fundamental en la geometria,
distribucion y acomodo de la deformacion dentro de la cuna. Por ejemplo, en las rocas masivas
calcareas de plataforma la deformacion se acomoda a través de fallas inversas y fracturas (Fitz-
Diaz et al., 2012; Vasquez-Serrano, 2013); mientras que en rocas estratificadas de cuenca, la
deformacion es acomodada mediante plieques (Fitz-Diaz et al., 2012). Con base en lo anterior,
es fundamental disefar experimentos tomando en cuenta estas variaciones mecanicas

laterales para obtener mejores resultados.

En los modelos analdgicos con cajas de arena es comun el uso de arena de cuarzo para modelar
cuias orogénicas (Hubbert, 1937; 1951; Cruz et al., 2010; Wu et al., 2010; Wu y McClay, 2011).
Sin embargo, el solo usar arena de cuarzo para modelar la seccion Vizarrdn-Tamazunchale no
es suficiente, ya que no existiria la variacion mecanica lateral observada en la naturaleza.
Debido a esto surgid la necesidad de buscar materiales granulares diferentes a la arena de

cuarzo, que nos ayudaran a implementar mejor los experimentos.
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4.3.-Metodologia.
4.3.1.- Materiales granulares y el angulo de reposo.

Los materiales granulares o no cohesivos, como la arena de cuarzo, tienen propiedades
mecanicas similares a las de las rocas cuando son deformados en condiciones de gravedad
constante (g*=1. Hubbert, 1937). Una propiedad importante que tienen los materiales

granulares es su coeficiente de friccion interna, el cual se define como:

p = tan (@) 4.5

Este parametro puede ayudarnos a clasificar distintos tipos de arenas con un coeficiente de
friccion particular, que sean similares a distintos tipos de rocas. El angulo de friccidn interna se
puede obtener de dos maneras, mediante equipos especializados donde se realizan
experimentos que inducen un esfuerzo de cizalla en el material o a través de su angulo de
reposo (Donath, 1961; Hubbert, 1951). En muchos trabajos se han hecho experimentos que
comprueban que existe una relacidn directa entre el angulo de friccion interna y el angulo de
reposo de los materiales granulares (Hubbert, 1951; 1958; Solaque-Guzman y Lizcano Peldez,
2008). Para obtener el angulo de reposo se construye un cono estable de material granular en el
cual se mide su pendiente. En general el angulo de reposo en los materiales granulares
depende de la forma y tamafo de los granos (Rodas y Rousé. 2010). En este trabajo se
utilizaron tres técnicas para la obtencion de angulo de reposo, las cuales se describen a

continuacion.

Método del embudo fijo. Este método consiste en colocar un embudo (generalmente de vidrio) a
una altura fija y verter material hasta que se construya un cono. Una vez que se forma el cono
de material, se procese a medir la pendiente de dicho cono, que equivale al angulo de reposo
(Figura 4.3). Es importante tomar en cuenta que el didmetro de la salida del embudo debe ser
por lo menos 3 veces mayor al tamafio del clasto mas grande del material para que éste pueda
fluir adecuadamente (Solaque-Guzman y Lizcano Peldez, 2008). Otro aspecto a considerar es la
superficie donde cae el material, la cual debe ser homogénea y tener una baja friccion, por lo

que suele usarse una superficie de vidrio.
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Método del embudo movil. Para este método se utiliza un embudo en donde inicialmente la
punta (salida) esta pegada la superficie; una vez en ésta posicion, se vierte material hasta llenar
el cono y se va levantando lentamente hasta que todo el material sale formando un cono.
Posteriormente se mide su angulo de reposo. A diferencia del método anterior, éste ayuda a

que el material no se disperse sobre la superficie donde se forma el cono (Figura 4.3).

Meétodo del cilindro rotatorio. En esta técnica se utiliza un cilindro de vidrio transparente. Este
cilindro es llenado hasta la mitad por el material, se tapa y se coloca en posicion horizontal; en

esta posicion se hace girar hasta que el material se estabiliza en una pendiente, la cual

representa al angulo de reposo (Figura 4.3).

a) Embudo fijo

. < Salida
ot | de embudo
Embudo movil ‘ b

a

Embudo Embudo

'\ Cono de material T

Cono de
material

Soporte Universal

b) . Cilindro rotatorio

Figura 4.3.- Metodologia para la medicion del angulo de reposo; a) método de embudo fijo y moévil e imagen del

angulo de reposo, b) método del cilindro rotatorio e imagen de la manera en cémo se estima el angulo de reposo.

Los experimentos para obtener el angulo de reposo se realizaron en el laboratorio de Modelado

Analdgico del Instituto de Geologia de la UNAM. El procedimiento para la obtencidn de dicho

angulo en el laboratorio fue el siguiente:
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e Se buscaron y reunieron en el laboratorio un grupo de materiales granulares
(principalmente arenas) con distintas caracteristicas. En total se caracterizaron 10 tipos
de material.
e Se realizd una descripcion en microscopio estereoscopico de los materiales para
conocer el tamano, formay composicion de los clastos.
e Para cada material se realizd una serie de 10 experimentos de angulo de reposo por
cada técnica (embudo fijo, embudo mdvil y cilindro rotatorio), dando lugar a 30
experimentos por cada material. De cada serie de experimentos se obtuvo el promedio

del angulo de reposo.

Finalmente, se reunieron los datos obtenidos y se clasificaron los materiales segun su angulo de

reposo.

4.3.2.- Disefio e Implementacion de los modelos analégicos.

Los modelos de la seccion Vizarron-Tamazunchale se realizaron en el laboratorio de Modelado
Analdgico; mediante la técnica de modelado de convergencia (Figura 4.2). Los materiales y
equipos que se utilizaron para cada experimento fueron: una caja de acrilico que tiene 20 cm de
altura, 30 de ancho y 140 cm de longitud, un motor a pasos de alta potencia para inducir el
movimiento, una serie de ldamparas ubicadas alrededor del experimento para iluminarlo y una

camara fotografica de alta resolucion para tomar fotos del experimento en perfil (Figura 4.4).

El procedimiento para construir el experimento inicia con el disefio de la geometria inicial (sin
deformacion) de la seccion a modelar tomando en cuenta informacion previa de campo.
Después la estratigrafia a modelar se reproduce en la caja de acrilico con capas de arena. Estas
capas de arena se construyen vertiendo arena a manera de lluvia de forma continua y
homogénea para que la capa tenga un espesor constante. Se suelen colocar varias capas de
diferentes colores para observar la deformacion de las capas durante el experimento. En el caso
de la seccidn estudiada, ademas se usaron distintos materiales para simular las variaciones

mecanicas laterales presentes en la seccion modelada.
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Figura 4.4.- Esquema representativo del equipo utilizado en el laboratorio de Modelos Analdgicos del Instituto de

Geologia, notese las partes que constituyen el equipo.

Es importante contar con iluminacidn apropiada para poder tomar fotografias de buena calidad
para su posterior analisis. También es importante colocar la camara fotografica perpendicular a
la seccidon trasversal del experimento, a una distancia suficiente para poder usar el
acercamiento de la camara para disminuir la distorsion esférica. La camara suele programarse
para tomar fotografias con una frecuencia determinada, la cual dependera de las necesidades y
objetivos del experimento. En los experimentos realizados en este trabajo se tomaron

fotografias cada 5 min.

La duracion del experimento dependera de la velocidad de desplazamiento del contrafuerte

(pared movil). En general, los modelos suelen correrse en un tiempo que va de 4 a 20 horas.

Con base en los objetivos planteados anteriormente, se disefaron y construyeron 5
experimentos de la seccion estructural Vizarron-Tamazunchale. Los resultados de estos
modelos y del angulo de reposo de los materiales utilizados se presentan en los siguientes

apartados.
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4.4.-Angulo de reposo de los materiales usados en los experimentos.

En la naturaleza, cada tipo de roca tiene su propio angulo de friccion interna. Las rocas
estratificadas, por ejemplo, suelen tener un angulo de friccion que va de 22°-35°, mientras
rocas masivas y cristalinas dicho angulo se encuentra en el rango de 38°-45° (Donath, 1961;
Handin, 1969; Colmenares y Zoback, 2002; Chang et al., 2006; Fitz-Diaz et al., 2011a). Uno de
los objetivos principales de este trabajo fue encontrar los materiales adecuados que permitiera
modelar la seccidn Vizarrén-Tamazunchale, la cual presenta cambios laterales en el ambiente
sedimentario (Figura 2.1). Las rocas carbonatadas masivas parcialmente dolomitizadas y de
estratificacion gruesa tienen un angulo de friccion interna alto (~40°).Por otra parte la caliza

arcillosa de estratificacion delgada tipica de cuenca con un angulo de friccion moderado (~30°).

Los materiales granulares son arenas de distintos tamafios, composicion y forma (Figura 4.5).
De acuerdo con su composicidn, los materiales se pueden agrupar en arena de cuarzo, arena de
basalto, arena de pomez y arena cuarzo-feldespatica. Estas arenas varian en su tamano, el cual
va de 0.25 a 2 mm de didametro. Su forma también varia, la arena de basalto presenta formas
mas angulosas y la arena de cuarzo redondeadas. Un caso especial son las microesféras de
vidrio, las cuales son un material granular muy utilizado en los modelos analdgicos para simular
rocas con bajo angulo de friccion interna. Este material se caracteriza por tener esferas que van
de 0.25 a 0.5 mm de diametro. Para la arena de pomez, ademas de este material, también
contiene minerales como cuarzo, biotita, feldespato y anfibol, todos con una forma de sub-

angulosa a angulosa.

Los resultados del analisis del angulo de reposo muestran que la arena de basalto gruesa tiene
el angulo promedio mas alto de 43°, mientras que las microesferas de vidrio presentan el
angulo mas bajo con 22° en promedio. Los otros materiales tienen angulos de reposo que en
orden descendente son los siguientes: arena de basalto fina, 41°, arena de pdmez, 40°; arena
cuarzo-feldespatica gruesa, 39°; arena cuarzo-feldespatica fina, 38°; arena de cuarzo, 34°
mezcla de arena de cuarzo con diamantina, 33°; arena fina de cuarzo, 30° y arena de cuarzo con

bolitas de pasta, 28° (Figura 4.6).
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De los materiales analizados, podemos encontrar que varios de ellos caen en el rango del
angulo de friccion interna de las rocas que se pretenden modelar, en particular la arena de
basalto gruesa y la arena de cuarzo pueden ser los materiales adecuados debido a que hay una

diferencia de ~10° entre sus angulos de reposo (Figura 4.6).

Arena de cuarzo con
diamantina

Arena de cuarzo con
bolitas de pasta

Arena de cuarzo fina

Arena cuarzo-feldespéatica
gruesa

Arena de pomez

Arena cuarzo-feldespatica
fina

Figura 4.5.- Fotografias en microscopio estereoscopico de los materiales utilizados en las mediciones del dngulo

de reposo y en los modelos de la seccion Vizarron-Tamazunchale.
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Figura 4.6.- Resultados del angulo de reposo medido a distintos materiales granulares y rangos promedio del

angulo de friccion interna para rocas de plataforma y cuenca.

4.5.-Experimentos de la seccidn Vizarron-Tamazunchale.

Una vez seleccionados los materiales apropiados que se utilizaron en el modelado analdgico, se
prosiguio a realizar un plan de trabajo que contemplara el disefio y la implementacion de los
experimentos. Para el disefio de los experimentos, se tomaron en cuenta algunas
consideraciones fundamentales como: geometria de los cuerpos que representan a las distintas
unidades geoldgicas, geometria de las fronteras entre cuentas y plataformas, longitud de la
secuencia sedimentaria sin deformacion, espesor de las unidades sin deformacion, inclinacion
de la superficie de despegue y velocidad de desplazamiento. Todos estos aspectos se pudieron
abordar gracias a la informacion que existe en varios trabajos previos (Suter, 1984, 1987;
Carrillo-Martinez 1990, 2000; Fitz-Diaz et al., 20113, 2011b, 2012; 20143, 2014b, 2017) y con los

datos de campo obtenidos en este trabajo.

En general, se corrieron cinco experimentos que tienen las siguientes caracteristicas:
experimento M-SVT1, modelo con material homogéneo, se realizé utilizando sélo capas de
arena de cuarzo con una base de microesferas de vidrio para simular una superficie de
despegue suave. Este experimento se utilizo como base para simular una cufia orogénica con
material homogéneo (Davis et al., 1983). Para el experimento M-SVT2, modelo con cuencas y

plataformas, se simuld las variaciones mecanicas laterales producidas por el cambio lateral de

88



Capitulo IV: Modelos analdgicos a escala.
facies observado en la seccidon geoldgica natural, éste modelo no incluye al paquete
sintecténico. En el del modelo M-SVT3, modelo con depdsitos sintectonicos, se incluyd a los
depositos sintectonicos representados por las formaciones Soyatal y Méndez presentes en la
seccion, con el objetivo de analizar su influencia en el desarrollo de la cuiia (capa de arena fina
de cuarzo, Figura 4.7). Finalmente, para los experimentos M-SCT4 (modelo con erosidn
sintecténica) y M-SCT5 (modelo con sedimentacion sintectdnica) se analizo la influencia que

tienen los procesos superficiales en el desarrollo y evolucion de la cuia.

En los siguientes apartados se presentan los resultados de cada experimento relacionados con
el desarrollo y evolucion de seccion estructural y la influencia que tienen algunas variables

como: presencia del paquete sedimentario sintectonico, erosion y sedimentacion sintectonica.
4.5.1.- Materiales, disefio y escala.

El paquete deformable tiene un espesor de 2.5 ¢cm, lo cual representa en la naturaleza
aproximadamente 5.3 km de espesor de rocas sedimentarias (Fitz-Diaz et al., 2012). Con base
en las relaciones de escalamiento utilizadas en modelos analdgicos (Ecuacion 4.3; Hubbert,
1937; Ramberg, 1981; Cobbold et al., 1993; Koyi, 1996; Schellart, 2000; Persson y Sokoutis,
2002; Cruz et al., 2010; Wu y McClay, 2011), C*=0y p*~1.5, dado que la gravedad en el modelo
es la misma que en la naturaleza (g*=1, Hubbert, 1951). Esto resulta en un factor de escala para

los experimentos de 7.07X10°® (Tabla 4.1).

Tabla 4.1-. Propiedades de los materiales utilizados en los modelos

Material Densidad Angulo de

(kg/m?) reposo(°)
Arena de cuarzo 1500 33
Arena de basalto 1900 42
Arena fina de cuarzo 1500 30
Microesferas de vidrio 1400 24

Se considera que la gravedad g=9.81 m/s*, y que el factor de escala es de 7.07X1o'6.
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La sucesion basal esta constituida por una capa de microesferas de vidrio con un espesor de 0.1
cm depositada sobre el acrilico y que funciona como una superficie de despegue suave
(Chapple, 1978). Sobreyaciendo a esta capa se colocaron distintas capas dependiendo del
experimento a realizar, por ejemplo, para el experimento M-SVTa los siguientes 2.4 cm de
material son de arena de cuarzo dispuesto en capas de distinto color. Para los experimentos M-
SVT2-5, sobre la capa de microesferas de vidrio, se coloco una capa de 1.1 cm de arena de
cuarzo, la cual representa a las sucesion sedimentaria que estd por debajo de las rocas de
cuencay plataforma (Figura 4.7). Dependiendo de su posicion dentro de la seccion sin deformar
(Fitz-Diaz et al., 2012), se colocaron las capas de material relacionadas a las rocas de
plataforma y de cuenca, las cuales estan representadas por arena de basalto (espesor=0.8 cm) y
arena de cuarzo (espesor=0.4 cm) respectivamente. Finalmente, para el caso de los depdsitos
sintectonicos, se utilizd arena de cuarzo fina con un espesor maximo en las cuencas de 0.5 cm.
Las dimensiones del paquete de material utilizado en cada experimento son de 130 cm de

largo, 30 cm de anchoy 2.5 cm de altura (Figura 4.7).
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Figura 4.7.- Esquema representativo de la geometria inicial del los modelos analdgicos realizados. Esta geometria
esta basada en la reconstruccion realizada por Fitz-Diaz et al. (2012) y en las observaciones de campo realizadas en
este trabajo. Cada material representan rocas que fueron agrupadas segun sus caracteristicas mecanicas; la arena
de cuarzo fina representa al paquete sintectonico (formaciones Soyatal y Méndez), |a arena de basalto simula a las
rocas de plataforma, la arena de cuarzo equivale a las rocas de cuenca (gris en el dibujo); mientras que la arena de
cuarzo (blanco con relleno) son las rocas que estan por debajo de las unidades de plataforma y cuenca. Finalmente
las microesferas de vidrio representan una superficie de despegue. En esta figura también se puede observar la
definicion de algunos parametros de las cufias, como: longitud, inclinacion topografica (dngulo) y altura; asi mismo

se muestra la velocidad a la cual corrieron los modelos.
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La velocidad de desplazamiento utilizada para los experimentos fue de 0.8 mm/min y esta
basada en otros experimentos analdgicos con dimensiones similares (Graveleau et al., 2008;

Cruz et al., 2010; Wu y McClay, 2011).
4.5.2.- Procedimiento.
4.5.2.1.-Sedimentacion sintectonica.

La sedimentacidn sintectonica puede ser modelada mediante la remocion de material en la
parte trasera de la cuia y su deposicion directa en la base (antepais) de la superficie topografica
(Wu y McClay 2011). También se puede simularse la accién de sedimentacion a través del
tamizado del nuevo material en las depresiones (Cobbold et al., 1989). Esta Ultima técnica es la
mas utilizada debido a que reproduce de manera correcta lo que ocurre en el sistema cuenca de
antepais (DeCelles y Giles, 1996).

En las cuencas piggy-back las capas de arena son espolvoreadas para crear estratos
horizontales, mientas que en la antefosa son progradantes con inclinacion hacia el antepais
(Figura 4.8). Para el analisis de la deformacion en los depdsitos sintectonicos, es necesario que
las capas que se espolvorean en las cuencas (piggy-back y antefosa) tengan marcadores finos
interestratificados con el fin de poder observar las estructuras que se desarrollan y su evolucion
durante el experimento.

En este trabajo, el proceso de sedimentacion sintectdnica es simulado en base al trabajo de Wu
y McClay (2011), en donde se vierte arena en las depresiones por encima de la cuia y en el
frente de ésta. La cantidad de material que se afade dependera de la tasa de sedimentacion
que se quiere simular. Diversos estudios hechos en orégenos activos y antiguos han establecido
valores entre 0.1 y 1 mm/afio (Suppe et al., 1992; Hardy y Poblet, 1994) en tiempos geoldgicos
(10*-10° afos).

Para el propdsito de conocer cual es la influencia que tiene la sedimentacion sintectonica en el
desarrollo de la seccion Vizarron-Tamazunchale se realizd un experimento con alta
sedimentacion (M-SVTs) para que el efecto sea mas claro. La sedimentacion es simulada
agregando material (arena de cuarzo fino) al modelo después de que éste genera una cufia
estable, es decir a partir de que el angulo de la cuia es aproximadamente constante (Figura

4.7). El material es agregado a cada 1 cm de desplazamiento de la pared movil, cuidando que se
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que se genere una superficie topografica de ~5° en el frente de la cufia. El espesor maximo del

nuevo material es de 1-2 mm (Figura 4.8) para casa paso.

Sin deformacion

Motor |=
a pasos [ 2.5 cm de arena é\

caja de acrilico

arena de cuarzo fina

sedimentacion
B %

Sedimentacion sintectonica

Motor =>

i a pasos TI NI 7I7TIT

< Sedimentacion

—
! i sintectonica

arena de cuarzo fina

Rocas d
B < e-tectonicas e
Mt + Superficie de 0.1 cm de microesferas de
e, — despegue e vidrio

Figura 4.8.- Metodologia para la simulacion de la sedimentacion sintectdnica propuesta por Wu y McClay (2011),

la cual es utilizada en los modelos.

4.5.2.2.- Erosion sintectonica.

La erosidon es una variable fundamental que controla el desarrollo de una cufia orogénica
(Beaumont et al., 1992; Willett, 1999; Willett y Brandon, 2002; Davis et al., 1983; Dahlen et al.,
1984; Dahlen, 1984; Mulugeta y Koyi, 1987; Dahlen y Suppe, 1988; Dahlen y Barr, 1989; Barry

Dahlen, 1989; Hilley et al., 2004; Hilley y Strecker, 2004; Cruz et al., 2010). Esto se debe a que la
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erosion redistribuye la masa dentro de la cuiia, lo cual modifica la distribucion del esfuerzo
dentroy fuera de ella (Davis et al., 1983).

Los modelos de cajas de arena han sido ampliamente utilizados para simular la influencia que
tienen los procesos superficiales (erosion y sedimentacion) en el desarrollo de un sistema
orogénico. En especial la simulacion del proceso de erosion ha sido abordado a través de varias
técnicas inspiradas en observaciones de campo (Cobbold et al., 1993; Persson y Sokoutis, 2002;
McClay y Whitehouse, 2004; Cruz et al., 2008; Hoth et al., 2008; Wu y McClay, 2011). Sin
embargo, la mayoria de las metodologias propuestas no estan basadas en reglas mecanicas y
de erosion reales.

Hilley et al. (2004) proponen un modelo completo de erosion basado en principios
geomorfoldgicos relacionados con la generacion de cufias orogénicas (Davis et al., 1983;
Dahlen et al., 1984; Dahlen, 1984) y en procesos de erosion bien establecidos (Willett, 1999;
Willett y Brandon, 2002; Whipple y Meade, 2004). Con base en este modelo Cruz et al. (2010)
establecieron una serie de reglas para aplicar la erosion a modelos de caja de arena con base en
la geometria de cuia que se genera al deformar un paquete horizontal de capas de arena. El
modelo original de Hilley et al. (2004) incluye algunos pardmetros relacionados con la mecanica
interna de la cufia y con la erosion que ocurre en la superficie en un estado de equilibrio (Figura
4.9). En la formulacion realizada por estos autores, la cufia se desarrolla bajo un régimen Mohr-
Coulomb (Davis et al., 1983), por lo que la superficie topografica (a) y la superficie de despegue

(B) se relacionan de la siguiente manera:

1 . singp 1 . 1 . sina 1
,[)) =c-arcsm\——) —-Sin@yp — |zarcsin|\— ) —-a|— a 4.5
2 sing 2 2 sing 2

Aqui @, es la friccion en la superficie de despegue y ¢ es la friccion del material dentro de la

cuna.
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-
- y o

Flujo de material

Figura 4.9.- Modelo de equilibrio mecanico y erosivo de una cuiia orogénica propuesto por Hilley et al. (2004),
donde se muestra el balance entre el material que es erosionado en el traspais y el material incorporado en el
antepais de espesor T y a una velocidad v. Es importante notar la influencia que tienen los parametros erosivos (D,
K, ka, h, m, y n; ver texto) en la estabilidad de la cufia. ®- angulo de friccion interna del material que forma la cuiig;
@y -friccidn en la superficie de despegue; W — longitud de la cufia; a + B - angulo critico de la cufia (Davis et al.,

1983).

El material en la cufia es removido de acuerdo con la regla de incision de roca, donde el
volumen o en este caso el drea (tomada de la vista transversal en el modelo de caja de arena)

erosionada esta dada por:

. Kk'glsnwhm+1
- hm+1

Ar 4.6

Donde Ar es el area removida, k, es un coeficiente que depende del area y la longitud de la
cuia, S es la pendiente de la cuia en la caja de arena, W es la longitud de la cufia, h es un
exponente de la relacion longitud-area, m es un exponente que se relaciona con el area
erosionada y n es un exponente relacionado con la pendiente de la cuia. Si se establece el valor
D en el modelo de Hilley et al. (2004) y si asumimos que todo el material erosionado es

incorporado en la parte frontal de la cufia, tendriamos que:

Mi =vT 4.7
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Mi es el material incorporado a la cufia, v es la velocidad de convergenciay T es el espesor del
material que se va incorporando a la deformacion. En nuestro caso la velocidad de
convergencia es de 3.3 mm/ano y el espesor del material es de 5.3 km. En el préximo capitulo
abordaremos mas sobre como se calculd la velocidad de convergencia para este trabajo.
Con el desarrollo de la cufia a través del tiempo, su geometria triangular se mantiene en
equilibrio mecanico, por lo que la diferencia de area en seccion transversal de un paso a otro en

el tiempo estd establecida por:

d .
Z = Mi—Ar 4.8
dt

Para un incremento de tiempo dado, la diferencial del area esta dada por la siguiente expresion:

da _AA

dt At

Kkg’lsnwhm+1
hm+1

vT —( 4.9

Asumiendo que AA = A,-A,, se obtiene una expresion que relaciona la pendiente topografia ()

en dos momentos distintos (o, y a;) con los parametros antes mencionados (Figura 4.10).
1072
A, = EW tana;, ,

At

— -1 [2At _
a, = a; + tan [W (vT

Kkansnwhm+1
(T — )|

.10
hm+1 &

En la expresion anterior o, es la pendiente topografica en cualquier instante de tiempoy a, es la
pendiente topografica después de aplicar la erosion. El parametro K es la transportabilidad de
las rocas y estd controlado por la resistencia a la erosion. Si las rocas tienen una alta resistencia

a la erosion K sera pequeiio, mientras que si las rocas son débiles este parametro tendra valores
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mayores. Una relacion similar se establece con el clima, si éste propicia una alta erosion (clima
lluvioso) K tendra valores grandes, mientras que si por el contrario se tiene un clima arido con
baja erosion entonces K sera pequeio (Howard y Kerby, 1983; Stock y Montgomery, 1999;
Hilley et al., 2004). Valores tipicos encontrados en sistemas orogénicos con alta (Taiwan) y baja
erosion (Los Himalaya) se encuentran en un rango de 1.1-1.2X10° m®?/afio y 2-1.1X10™® m°®?/afio

respectivamente (Hilley et al., 2004, Cruz et al., 2010).

p

Figura 4.10.- Esquema representativo de la manera en la cual se remueve el material en cada paso de erosion
basado la metodologia por Hilley et al., 2004 y Cruz et al., 2010. Nétese que inicialmente la cufia tiene una
pendiente topografica a,, pero al aplicar la ecuacidon 4.10 se obtiene una nueva superficie topografica con
pendiente o,. W- longitud de la cuiia; T-espesor del material incorporado en el antepais; B-inclinacion de la

superficie de despegue; v- velocidad de desplazamiento.

Para el modelo de erosion sintectonica realizado en este trabajo (M-SVT4) se utilizé una
constante de erosion grande, ya que se tiene como objetivo primordial observar el efecto de la
erosion en el desarrollo de la seccion estructural Vizarron-Tamazunchale. En la tabla 4.2 se
muestra una lista de los parametros de erosion y sus valores utilizados en el modelo M-SV Ty.

El proceso de erosion en el experimento consistio en remover el material ubicado por arriba de
la pendiente a, a cada determinado tiempo (paso de erosidn). Se realizaron tres pasos de
erosion a cada 10 cm de desplazamiento de la pared movil, lo cual representa periodos de
tiempo de 7.5X10° afios. La erosion inicio una vez que la cufia alcanzo su estabilidad, cuando la
pendiente topografica es constante. Esta etapa se alcanza a 20 cm de desplazamiento de la
pared movil o ~15X10° afos. Con cada paso de erosion se estimé la nueva pendiente o,
utilizando la ecuacion 4.10 y los parametros de la tabla 4.2. Un aspecto importante es que el
experimento en ningun momento se detuvo durante la corrida, por lo que se tuvo un

desplazamiento continuo.
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Tabla 4.2.- Parametros de erosion usados en el modelo M-SCT4

Parametro Valor
m 0.4
n 1
h 1.4
K (m°?/afio) 5X107
ka (m°®) 4
v (mm/ano) 3.3
T (km) 5.3

4.5.3.-Evolucion temporal de las cufias experimentales.

Los resultados de los experimentos analdgicos se presentan a continuacion, describiendo y

comparando a la vez las caracteristicas observadas en cada uno de ellos.

4.5.3.1.- Modelo M-SVT1, modelo con material homogéneo.

El desarrollo de la cuiia homogénea inicia con la generacion de un pliegue de despegue
asimétrico con vergencia hacia el antepais. El pliegue evoluciona a un pliegue simétrico que
posteriormente es cortado por una densa serie de bandas de cizalla. Esto ocurre entre 1-5 cm
de desplazamiento (Figura 4.11). Posteriormente (10 cm de desplazamiento) se genera una
zona de cizalla inclinada hacia el traspais (~30°) desde las capas inferiores cortando toda la
sucesion de material, 5 cm por delante del frente de deformacion anterior. Los siguientes 5o cm
de desplazamiento del experimento son acomodados dentro de la cuna por una serie de
pliegues de despegue simétricos que evolucionan a pliegues por propagacion de falla y
posteriormente a zonas de cizalla con vergencia hacia el antepais. En etapas tardias, se generan
una serie de bandas de cizalla con vergencia opuesta (traspais) y con una inclinacién mayor. Los
pliegues generados en este experimento tienen la particularidad de que acumulan la misma
cantidad de desplazamiento (~7 cm) y aproximadamente a la misma distancia del frente de
deformacion anterior (8-10 cm).

Al final del experimento se generan 10 fallas inversas (F1-F10) con vergencia hacia el antepais,
espaciadas a una distancia regular (5-6 cm) y generadas en secuencia. Las fallas desarrolladas

en este experimento son trasportadas pasivamente y no presentan reactivacion. En el estado
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final, la cuifa alcanzo su equilibrio mecanico con una longitud de 37 ¢cm, una pendiente

topografica de 9.5° y una altura de 8 cm (Figura 4.11).

60cm

l 37 cm 1

Figura 4.11.- Desarrollo y evolucion del modelo M-SCT1. Para este modelo se utilizd un material homogéneo
constituido por arena de cuarzo dispuesto en capas. Se puede observar que la deformacion es dominada por el
desarrollo de pliegues acofrados con uno o dos flancos afectados por zonas de cizalla. Las fallas inversas se van
generando en secuencia (F1, F2...Fn), siendo mas jovenes hacia el antepais. Todas estas fallas estan inclinadas
hacia el traspais y tienen movimiento hacia el antepais. El modelo tuvo un desplazamiento total de 60 cm y se

forma una cufia con una longitud de 37 cm y una pendiente topografica de 9.5°.
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4.5.3.2.- Modelo M-SV T2, modelo con cuencas y plataformas.
La deformacion en el experimento M-SVT2 inicia con un pliegue de despegue simétrico, que
posteriormente se hace asimétrico y es cortado por una serie de bandas de cizalla con
movimiento hacia el antepais. Cerca de la plataforma El Doctor, se desarrolla un pliegue
asimétrico con vergencia hacia el antepais que evoluciona a una falla inversa. La deformacion
progresa a través de una banda de cizalla cerca de la frontera entre la plataforma El Doctor y la
cuenca de Zimapan, con un movimiento hacia el antepais (Figura 4.12). Posteriormente esta
banda evoluciona a una zona de cizalla bien marcada que genera una falla inversa en la
frontera.
A los 23 cm de desplazamiento, la cuenca de Zimapan es involucrada en la deformacion con el
desarrollo de 3 pliegues de despegue asimétricos que evolucionan a pliegues por propagacion
de falla y en etapas tardias de la deformacidn, a fallas inversas (Figura 4.12. F7-Fg). Cerca de la
frontera con la plataforma Valles-San Luis Potosi, se genera una falla inversa a partir de uno los
pliegue de propagacion de falla anteriores, la cual acomoda un desplazamiento significativo
(5.5cm).
Después de 44 cm de movimiento, la plataforma Valles-San Luis Potosi sufre deformacion
mediante un pliegue de despegue simétrico en una zona cercana a la cuenca de Zimapan. Este
pliegque cambia a asimétrico y en el siguiente paso a un pliegue por flexion de falla con el
desarrollo de una rampay un plano horizontal (flat).
A los 52 cm de acortamiento, la cuenca Tampico-Misantla inicia su deformacion. Un pliegue
asimétrico se nuclea en la frontera con la plataforma Valles-San Luis Potosi. El pliegue
evoluciona a un pliegue por propagacion de falla y posteriormente a una falla inversa.
Finalmente a 59 cm de acortamiento se forma un plieque asimétrico en el frente de
deformacion (Figura 4.12).
Al término del experimento se observaron 12 fallas inversas (F1-F12) con movimiento hacia el
antepais; las fallas F5, F6, Fg y F12 estan localizadas en las fronteras entre cuencas vy
plataformas, y tienen un desplazamiento importante (Figura 4.19). A diferencia del
experimento M-SVTz, la falla F6 se reactivo en mas de una ocasion. El espaciamiento entre las
fallas varia en funcion de su posicion con respecto al cambio de facies, consecuentemente, la
topografia cambia significativamente, es decir, existen depresiones en las cuencas y altos

topograficos en las plataformas. También es posible observar una zona plana en el traspais de 9
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cm de longitud. En promedio el angulo de la cuiia tuvo un valor de 10°, mientras que la longitud

de la cufia fue de 41 cm y la altura de 8 cm (Figura 4.12).

Plataforma
El Doctor

Plataforma Cuenca
El Doctor de Zimapadn

Cuenca
de Zimapan

Plataforma

5 Valles-San Luis Potosi

IR,

e

“Clenca
Tampico-Misantla

Secuencias Plataforma

e El Doctor Cuenca de
Toliman Zimapén

.............. Plataforma
................ Valles-San Luis Potosi
-------- Cuenca
Tampico-Misantla

.
------

41cm

Figura 4.12.- Evolucion del modelo M-SCT2, el cual estd constituido por cambios laterales en los materiales, que
representan cambios de facies (plataformas y cuencas). Es importante observar la generacion de una serie de
duplicaciones con falla de techo plana en el traspais y pliegues rampa parcialmente imbricados hacia el antepais.
Las fallas inversas con desplazamientos considerables se ubican en las fronteras entre cuencas y plataformas, asi

como los cambios en la geometria de la cufia.
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4.5.3.3.- Modelo M-SVT3, modelo con depdsitos sintectonicos.
En este experimento se incluye los depdsitos sintectonicos de las formaciones Soyatal y
Méndez. El paquete sintectdnico es mas grueso en las cuencas en comparacion con las
plataformas (Figura 4.7), teniendo un espesor maximo de hasta 0.5-0.6 cm lo que equivale a
~1500 m en la naturaleza. Este espesor fue establecido con base en trabajos previos en la
Formacion Soyatal (Suter, 1987; Hernandez-Jauregui, 1997; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz
et al., 2012), observaciones de campo realizadas en este trabajo (Capitulo 3) y en modelos
numeérico realizados en el borde oriental de la plataforma Valles-San Luis Potosi en la misma
seccidon geoldgica (Contreras y Suter, 2015). Aun existen dudas sobre cuadl fue el espesor
maximo de estos depdsitos sintectdnicos. En el proximo capitulo se presentan una serie de
modelos numeéricos que analizan el espesor de dichos depdsitos. Otro aspecto importante que
hay que hacer notar en los modelos M-SVT2-5 es el espesor de las plataformas y su equivalente
en las cuencas. Para las plataformas se establecio un espesor de 2000 m que equivale a 0.8 cm,
mientras que para las cuencas, se establecio un espesor de 1000 m equivalente a 0.4 cm (Suter,
1987; Carrillo-Martinez, 2000; Lopez-Doncel, 2003; Omanfa-Pulido, 2012). Al igual que en el
caso de los depdsitos sintectonicos, existen aun muchas dudas sobre el espesor original de las
plataformas, sobre todo la de El Doctor, por lo que también en el proximo capitulo se presentan
una serie de experimentos numéricos que analizan esta situacion.
El modelo M-SVT3 inicia con la formacion de un plieque de despegue que afecta a todo el
paquete de material en los primeros 3 cm de desplazamiento. Posteriormente, se generan una
serie pliegues acofrados que evolucionan a pliegues tipo chevron asimétricos y después a fallas
inversas. A de 10 cm de desplazamiento se genera un pliegue de despegue simétrico en el
borde entre las capas de cuenca y la plataforma El Doctor; con el tiempo, este pliegue cambia a
un pliegue acofrado y al final una de las bandas de cizalla evoluciona a una falla inversa en la
frontera. Esta falla inversa esta inclinada hacia el traspais, se mueve con direccidon hacia el
antepais y es activa por un tiempo prolongado. Los depdsitos sintectonicos para esta primera
etapa se distorsionan de la misma manera que las capas que los subyacen, concentrandose la
deformacion en los sitios donde se desarrollan y crecen las fallas inversas. Es importante notar
que dichos depdsitos han sido sepultados de manera considerable por el efecto de algunas

fallas inversas (Figura 4.13).
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Figura 4.13.- Evolucion del modelo M-SCT3, el cual esta constituido por cambios laterales en los materiales, que
representan cambios de facies. Para este modelo se incluye un paquete (amarillo) sintectonico, el cual representa

a las formaciones Soyatal y Méndez.

Cuando el acortamiento en el modelo alcanza 15 cm, aparece una banda de cizalla dentro de la
plataforma El Doctor, muy cerca del contacto con la cuenca de Zimapan. Esta banda cambia a
un pliegue asimétrico y posteriormente a una falla inversa (Fs), la cual permanece activa hasta

los 25 cm de desplazamiento. Este periodo de prolongada actividad hace de esta falla un rasgo
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prominente en el experimento. Una vez concluida la actividad de esta ultima falla, la
deformacion se propaga dentro de la cuenca de Zimapan a una distancia de 8 cm; se genera un
pliegue asimétrico que evoluciona a un pliegue por propagacion de falla y finalmente a una falla
inversa.

A continuacion, se desarrolla un pliegue como el anterior dentro de la cuenca, muy cerca de la
frontera con la plataforma Valles-San Luis Potosi. En etapas tardias este Ultimo pliegue cambia
a una falla inversa (F7) que acomoda un gran desplazamiento dentro de la cuiay, al igual que la
falla F5, es un rasgo prominente del modelo.

El paquete sintectdnico en el modelo experimenta deformacion por cizalla en la zona de las
fallas inversas grandes. En las primeras etapas del desarrollo de las fallas inversas (F5, F6 y F7)
se generan pliegues asimétricos con vergencia hacia el antepais, los cuales se convierten en
pliegues isoclinales antes de ser cortados por las fallas (Figura 4.14). En algunos casos se logro
apreciar el desarrollo de pliegues parasitos en las primeras etapas de crecimiento de las fallas
inversas mayores (F5, F6 y F7). Estos son pliegues tipo chevron asimétricos con planos axiales
subhorizontales y que llegan a ser isoclinales antes de ser cortados por la extension posterior
(Figura 4.14). Una caracteristica importante en este experimento, es la concentracién de la
deformacion en las fronteras entre la cuenca de Zimapan y las plataformas en comparacion con
el centro de la cuenca (Figura 4.13).

Una vez concluida la actividad de la falla inversa F7, inicia la reactivacion de la falla F5 de
manera importante y posteriormente vuelve a ser activa la falla F7. Este fendmeno induce
deformacion dentro de la cuenca de Zimapan con la generacion de bandas kink con
movimiento hacia el traspais y la rotacién en sentido horario de la falla F6 aumentando su
inclinacion.

Después de 41 cm de desplazamiento del modelo, la plataforma Valles-San Luis Potosi
comienza a deformarse a través de un pliegue de despegue simétrico cerca de la frontera con la
cuenca de Zimapan. Este pliegue evoluciona a un pliegue asimétrico sequido de un pliegue por
flexion de falla con el desarrollo de dos rampas, una inclinada ~45° y la otra ~15° hacia e
traspais. La deformacion continda hacia el antepais con una banda de cizalla dentro de la
plataforma cerca del borde con la cuenca Tampico-Misantla. Esta banda va a generar una falla

inversa (F9) con forme avanza el experimento, acomodando un desplazamiento considerable.
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En etapas tardias de esta falla genera un sistema de rampas, una inclinada ~40° en la parte

inferior y la otra subhorizontal en la parte superior (inclinadas hacia el traspais).

4

Pliegues

Figura 4.14.- Deformacion del paquete sintectdnico por debajo de las principales fallas (arriba) y en las cuencas. Es

importante notar el efecto de las fallas en la deformacion por cizalla en esta capa en el modelo.

A 58 cm de desplazamiento total, la cuenca Tampico-Misantla experimenta distorsion a través
de un pliegue de despegue simétrico, que después se convierte en un pliegue asimétrico y
finalmente en un pliegue por propagacion de falla.

Los depdsitos sintecténicos ubicados sobre la plataforma Valles-San Luis Potosi y cuenca
Tampico-Misantla, experimentan diferente deformacidén. En el area de la plataforma, se
generan sinformes que afectan a estos depodsitos. Estos pliegues tienen planos axiales
subhorizontales, con el flanco normal horizontal y el flanco invertido inclinado ~ 40° hacia el
traspais. Conforme se desarrollan las fallas inversas por debajo de estos pliegues (pliegues por
flexion de falla), la rampa subhorizontal genera que el flanco invertido se vuelva subhorizontal
mientras es estirado, generando un pliegue isoclinal desmembrado al final de la actividad de las
fallas (Figura 4.13. F8 y Fg). Por otro lado, para los depdsitos que se encuentran en la cuenca
Tampico-Misantla, éstos experimentan una deformacion parecida a la observada en la cuenca

de Zimapan, pero de menos intensidad.
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Al concluir el experimento M-SCT3 se pudo observar que se generaron 10 falla inversas (Fi-
F10), dos menos que el experimento M-SCT2. Al igual que este Ultimo, las fallas con mayor
desplazamiento se generaron en las fronteras entre plataformas y cuencas (F4, F5, F7 y Fo),
aunque para el modelo M-SCT3 se observd una reactivacion de varias fallas, principalmente las
que estan en las fronteras. La cuia generada al final, tiene una inclinacidn topografica de 8.4°,

una longitud de 36 cm y una altura de 8 cm (Figura 4.13).

4.5.3.4.- Modelo M-SCT4, modelo con erosion sintectonica.

El modelo de erosidn sintectonica tiene como objetivo principal entender qué papel juega la
erosion en el proceso de desarrollo y evolucion de la cuiia orogénica que representa al CPCM en
el centro de México. La aplicacion de este proceso en el experimento se basa en las reglas
propuestas por Hilley et al. (2004), las cuales son detalladas en un apartado anterior en este
capitulo. Por otro lado, también es importante mencionar, que tanto el modelo de erosion
como de sedimentacidn sintectonica conservan la misma geometria inicial del modelo M-SCT3.
Los parametros de erosion utilizados para este experimento se encuentran en la tabla 4.2. Para
observar mejor el efecto de la erosion en la geometria y deformacion interna de la cuia, se
decidi6 utilizar un valor para la constante de erosion K de 5X10™ m®?/afio. La remocion de
material dentro de la cuiia se realizo en tres pasos de erosion a cada 10 cm de desplazamiento
del modelo.

En sus primeras etapas (~24 c¢cm de desplazamiento), el modelo M-SCT4 tiene la misma
evolucion que el modelo M-SCT3, con la generacion de importantes fallas inversas con
movimiento hacia el antepais en los bordes entre la plataforma El Doctor y las cuencas.

Entre 24 y 25 cm de desplazamiento el modelo alcanza estabilidad, por lo que este
desplazamiento se tomd como referencia para iniciar la erosion sintectdnica en el experimento.
En este momento, el frente de deformacion se encuentra dentro de la cuenca de Zimapan con
el desarrollo de una falla inversa (F4).

A 32 cm de desplazamiento, inicia la deformacion de la plataforma Valles-San Luis Potosi con la
generacion de un pliegue asimétrico cerca de la frontera con la cuenca de Zimapan. Poco
tiempo después, se aplicd un sequndo paso de erosion. Con 44 cm de desplazamiento del

experimento, la cuenca Tampico-Misantla inicia su deformacidon con la generacion de un
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pliegue asimétrico en la frontera con la plataforma Valles-San Luis Potosi. En este instante se

aplico el Ultimo paso de erosion.

5cm Depositos
sintectonicos

Plataforma Cuenca
TG . ElDoctor  deZimapdn

1ro paso de erosion

Cuenca Cuenca
de Zimapan o L300 de Zimapdn

Plataforma Plataforma
Valles-San Luis Potosi : u: Valles-San Luis Potos/
-L‘_‘

R .

Cuenca
Tampico-Misantla

Y
' Cuenca

Tampico-Misantla

Cuenca

= Tampico-Misantla

Plataforma Cuenca

_________ El Doctor de Zimapén
6ocm S

| 23cm

Figura 4.15.- Evolucion del modelo M-SCT4, donde se incluye el efecto de la erosion sintectonica utilizando el

modelo de Hilley et al (2004,).
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Capitulo IV: Modelos analdgicos a escala.
Para este experimento, la cuia tuvo una longitud de 23 cm con una pendiente topografica de
12.2° y una altura de 7 cm. Se generaron 8 fallas inversas con movimiento hacia el antepais, las
de mayor actividad y desplazamiento se ubicaron en las fronteras (o cerca de ellas) entre
plataformasy cuencas (F3, F5y F8), con una reactivacion en etapas tardias
En lo que se refiere a los depdsitos sintectonicos (formaciones Soyatal y Méndez), la historia de
deformacion es igual a la del experimento M-SCT3 en los primeros 25 cm de desplazamiento.
Con la erosion, la distorsion en este paquete sintectonico cambia sustancialmente con respecto
al modelo M-SCT3, debido a que una buena parte de su deformacion es acomoda por cizalla en
etapas tardias del desarrollo de la cuiia, debido a la reactivacion de varias fallas.
En general, la deformacion de las fallas F3-F8 inicia con un sinforme con el flanco normal
horizontal y el invertido vertical; conforme avanza el experimento, el flanco invertido se va
estirando e inclinando con menor angulo hacia el traspais hasta formar un pliegue con un
angulo entre flancos de ~30°. Cuando la deformacidn avanza hacia un nuevo frente, el flanco
normal rota inclinandose hacia el traspais. Esto produce que el pliegue se apriete mas, hasta
formar un pliegue isoclinal. Finalmente, producto de la actividad fuera de secuencia de las
fallas, el paquete sintectonico sufre una deformacion por cizalla en las zonas cercanas a las

fallas (Figura 4.15).

4.5.3.5.- Modelo M-SCTs, modelo con sedimentacion sintectonica.

Al igual que el modelo de erosion sintectonica, el modelo presentado aqui tiene como objetivo
principal analizar la influencia de los procesos superficiales en el desarrollo y evolucion de la
cuna orogénica estudiada en este trabajo. El procedimiento para incluir a la sedimentacion en
los experimentos inicia una vez que la cuiia alcanza su estabilidad. Tomando como referencia al
modelo M-SCT3, la estabilidad se alcanza a ~25 cm de desplazamiento. A partir de este
momento se agrega material en el frente de la cufia para simular la sedimentacion
sintectonica, sin que el experimento se detenga. A cada 1 cm de desplazamiento, se agrega de
1-2 mm de material (alta sedimentacion).

La deformacion dentro de la cuiia en los primeros 25 cm de desplazamiento es similar a la
observada en los modelos M-SCT3y M-SCT4. La primera etapa en el desarrollo de la cufia inicia
con una falla inversa importante en la frontera entre la plataforma (El Doctor) y el paquete de

cuenca (en el traspais), ademas de la generacion de pliegues en el traspais. Adicionalmente se
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genera una falla inversa en la frontera entre la cuenca de Zimapan y la plataforma El Doctor, la
cual permanece activa durante un periodo de tiempo importante. Al final de esta etapa, la
deformacion se traslada hacia la cuenca de Zimapan con la formacion de un pliegue de
despegue asimétrico que cambia a un plieque por propagacion de falla. A partir de este
momento, inicia el proceso de sedimentacion en el frente de la cuia.

A 31 cm de desplazamiento, la deformacion se traslada hacia la frontera entre la plataforma El
Doctor y la cuenca de Zimapan, concentrandose la distorsion en la cuenca. En los siguientes 5
c¢m de desplazamiento, ocurre una reactivacion de las fallas inversas formadas anteriormente,
principalmente la que se ubica en la frontera entre la cuenca de Zimapan y la plataforma El
Doctor (F3). Una vez que la actividad de la fallas (fuera se secuencia) se detiene (37 cm de
desplazamiento), la deformacion se concentra en la frontera entre la cuenca de Zimapan y la
plataforma Valles-San Luis Potosi a través de una banda de cizalla con movimiento hacia el
antepais. Esto genera una cuenca piggy-back entre el nuevo frente y la falla inversa anterior
(F4). Esta cuenca ubicada en la cuia superior (Figura 4.16) tiene un periodo corto de vida, ya
que rapidamente es levantada debido a que se genera una falla inversa en la frontera cuenca-
plataforma.

Después de 44 cm de desplazamiento, se desarrolla un pliegue asimétrico en el interior de la
plataforma Valles-San Luis Potosi. Con el traslado de la deformacidn a la plataforma, se crea
nuevamente otra cuenca piggy-back, la cual nuevamente es involucrada en la deformacion muy
rapidamente inhibiendo su desarrollo. Al avanzar 5 cm mas el experimento, inicia la
deformacion de la cuenca Tampico-Misantla. En esta etapa se genera un pliegue asimétrico en
la frontera entre la plataforma Valles-San Luis Potosi y la cuenca Tampico-Misantla, que
posteriormente se convierte en una falla inversa con movimiento hacia el antepais (Fs). La
distancia entre el anterior frente de deformacion y el nuevo es de 15 cm, lo cual produce una
cuenca piggy-back mucho mas grande que las dos anteriores (~8 cm), generando una
sedimentacion sintectonica importante sobre la plataforma Valles-San Luis Potosi cerca de la
frontera con la cuenca Tampico-Misantla. Esta cuenca permanece activa hasta que el
desplazamiento llega a 58 cm, cuando ocurre una reactivacion importante de la falla inversa F4.
A 59.5 cm de desplazamiento, la deformacion se traslada una gran distancia hacia el antepais
(12 ¢cm) dentro de la cuenca Tampico-Misantla. Se forma un pliegue de despegue simétrico

abierto, que posteriormente se trasforma en dos bandas kink. Con la migracién de la
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deformacion, se crea una nueva cuenca paggy back de ~10 cm de longitud. Finalmente, es
importante hacer notar que existe una deformacidn intensa dentro de la cuina en la parte del
traspais. En el corte final se puede observar que se desarrollaron una serie de zonas de cizalla
inversa y bandas kink con movimiento hacia el traspais que cortan a toda la secuencia en etapas
tardias, éste fendmeno no se observa tan marcadamente en los experimentos anteriores (M-
SCT3Y 4).

La cuiia generada en este experimento tiene una pendiente topografica de 12°, una longitud de
42 cm y una altura 112 cm. En el perfil topografico no se observaron cambios significativos en el
relieve como en el modelo M-SCT2. En el modelo se desarrollaron 7 fallas inversas (F1-F7) y dos
bandas kink en el frente de la cufia. También se pueden observar una serie de bandas kink y
fallas inversas con movimiento opuesto (hacia el traspais) que afectan al paquete que no tuvo
una sedimentacion sintectdnica (Figura 4.16).

En lo que se refiere a la deformacion del paquete que representa a las formaciones Soyatal y
Méndez y a los nuevos depdsitos contemporaneos con la deformacion activa dentro de la cuia,
estos presentan caracteristicas distintas en su deformacion. Para el caso del paquete Soyatal-
Méndez, éste se deforma de la misma manera que en los experimentos M-SCT3 y M-SCTy4 en
los primeros 25 cm de desplazamiento del experimento. Sin embargo, es importante
mencionar que existe una importante deformacion por cizalla en dicho paquete ubicado por
debajo las principales fallas inversas debido a su reactivacion en etapas tardias.

Una vez que inicia la sedimentacion sintectonica el paquete Soyatal-Méndez se deforma a
través de sinformes que tienen un plano axial inclinado hacia el traspais. Los flancos invertidos
de estos pliegues son estirados mientras van adquiriendo una inclinacién menos pronunciada,
para finalmente ser rotos e involucrados en la cizalla de las fallas inversas principales. Los
sinformes generados dentro de la cuenca de Zimapan, al final de la deformacion, son isoclinales
con el flanco invertido roto, mientras que en la plataforma Valles-San Luis Potosi y la cuenca
Tampico-Misantla los pliegues son progresivamente mas abiertos. Un caso especial, es lo
observado en la Ultima etapa de la deformacion de la cuiia, en donde se generan dos bandas

kink que afectan a este paquete.
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Figura 4.16.- Evolucion del modelo M-SCTy4, donde se incluye el efecto de la sedimentacion sintectonica. Notese
la deformacion intensa en el traspais y la disminucion del numero de fallas en comparacion con los modelos Mo-

SCT3y 4.

Para los nuevos depdsitos, el avance de la cuiia genera una serie de estructuras de desarrollo

(sinformes), que presentan una disminucidn de la deformacion hacia capas mas jovenes (nucleo
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del pliegue), también es comun la presencia de discordancias angulares entre las capas de este
paquete. Bajo las fallas inversas principales, la deformacion por cizalla en este paquete es
intensa (Figura 4.16).

Un aspecto muy interesante en los experimentos M-SCT3-5, es la generacion de estructuras
duplex y el desarrollo de caballos en donde quedan atrapados los depdsitos sintectonicos. Esto
produce una deformacion muy particular de dichos depdsitos en ciertas partes de la cuiia,

principalmente en las fronteras entre cuencas y plataformas.

4.6.- Discusion.

4.6.1.- Limitantes de los modelos.

Los modelos analdgicos a escala han sido muy utilizados para simular fendomenos geoldgicos
(Cruz et al., 2011; Wu y McClay, 2011; Neumann et al., 2015). En particular, la generacion de
cunas orogénicas utilizando materiales granulares han demostrado ser muy Utiles para
entender lo que ocurre en sistemas compresionales (Ramberg, 1981). Sin embargo, los modelos
analdgicos de cajas de arena presentan limitaciones relacionadas con el disefio de los
experimentos y el equipo que se tenga en el laboratorio. La determinacion de la geometria
inicial del modelo implica un conocimiento detallado de la geometria inicial del paquete
sedimentario. Usualmente, dicha geometria esta basada en secciones balanceadas construidas
a partir de datos de campo y perfiles sismicos. En general, los modelos son disefiados utilizando
formas simples, las cuales no necesariamente capturan la realidad. El control de la escala en los
modelos es una parte fundamental, ya que en general la fisica de los procesos depende de la
escala del tiempo y el tamafo. Los experimentos suelen escalarse tomando en cuenta la
geometria inicial del paquete sedimentario y el tamafio de la caja de acrilico, por lo cual suelen
ser muy extensos en las dimensiones horizontales (x, y) y muy pequefios en la dimension
vertical (z). Una variable importante y dificil de escalar es el tiempo, el cual se traduce en la
velocidad de avance de la pared movil en los experimentos. El conocimiento de la tasa de
desplazamiento en los sistemas orogénicos suele ser limitado en orégenos antiguos, como

CPCM, por cual se utiliza comunmente una velocidad escalada muy baja en los modelos (0.5-1
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mm/min), la cual se aproxima mucho a lo observado en otros sistemas plegados en el mundo.
En el caso de los modelos realizados en este trabajo se utilizé una velocidad de 0.8 mm/min,

similar a la utilizada en otros trabajos (Cruz et al., 2011; Wu y McClay, 2011).

También, existen ciertas limitantes en los modelos debido a factores como la friccion entre el
material y las paredes verticales de las cajas de acrilico, lo que ocasiona que se forme una curva
en las estructuras, la cual se puede observar en una vista en planta. Adicionalmente, hay una
limitante en la generacion de estructuras mesoscopicas, las cuales comuUnmente son
representadas en algunas secciones geoldgico-estructurales (Fitz-Diaz, et al., 2012); de acuerdo
con la escala del los modelo, las estructuras que se desarrollan son kilométricas, por lo que es
complicado observar con detalle la deformacién como se hace en la naturaleza a escala de
decenas de metros. Sin embargo, el comportamiento fractal de las estructuras geoldgicas
(Barton y La Pointe, 1995) permite entender y analizar a las estructuras generadas en los

modelos e inferir lo que pasa en la naturaleza en el rango de escalas de mm a km.

4.6.2.- Geometria de las cuias y su evolucion.

Los materiales utilizados en este trabajo siguen el criterio de rotura Mohr-Coulomb (ecuacion
4.1), lo cual se refleja en su comportamiento durante el desarrollo de los experimentos.
Ademas, los modelos se comportaron de acuerdo con la teoria de la cuia critica propuesta por
Davis et al. (1983), donde el material al ser apilado, va formando una cuiia que va cambiando su

comportamiento (subcritico y supercritico) en hasta formar una cuia estable (critica).

A pesar de que los experimentos se ajustaron bien al comportamiento esperado para una cuna
orogénica (Davis et al., 1983), existen diferencias significativas en su desarrollo, geometria final,

distribucion de la deformacion y actividad de las fallas (Figura 4.17).

Dos de las caracteristicas mas importantes en el analisis de la evolucidn de las cunas generadas
experimentalmente son: |la pendiente topografica y la longitud de la cuia, las cuales son reflejo
de lo que sucede en el interior de la cufia (Davis et al., 1983; Cruz et al., 2010). En general, los
experimentos presentan un comportamiento episddico en estas dos variables con el
desplazamiento total (Figura 4.17). En los primeros centimetros de desplazamiento (~10 cm), la
cuna tiene una pendiente topografica alta de 15° a 30° (controlada por el angulo de reposo de
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los materiales), y con el paso del tiempo ésta alcanza su estabilidad; aunque se puede observar
en los experimentos que existe una fluctuacion en torno a la pendiente estable, debido al
acomodo natural de la deformacion dentro de la cufia. La amplitud y forma de las fluctuaciones
suelen ser diferentes en cada experimento, reflejo de la heterogeneidad mecanica, la influencia

de los depdsitos sintectonicos, asi como de los procesos superficiales (Figura 4.17).

Los experimentos realizados en esta tesis, muestran un comportamiento congruente con lo
observado en cunas generadas otros modelos analdgicos (Cruz et al., 2010; Cruz et al., 2011;
Wu y McClay; 2011) y con lo observado en la naturaleza (Davis et al., 1983; Dahlen y Barr, 1987;
Hilley et al., 2004; Hilley y Strecker, 2004; Fitz-Diaz et al., 2011a). Es evidente que las cufas
generadas a partir de materiales homogéneos (M-SCT1) siguen muy bien la teoria de la cuia
orogénica propuesta por Davis et al. (1983), donde la deformacion disminuye progresivamente

y es mas joven hacia el antepais.

La geometria (longitud y pendiente topografica) y distribucion de la deformacion en los
modelos M-SCT2-5 difieren de una cufia homogénea. La localizacion de fallas inversas en las
fronteras entre cuencas y plataformas, con grandes periodos de actividad, y su reactivacion en
etapas tardias son caracteristicas propias de cuias con variaciones en los materiales de manera
lateral y vertical. Estas variaciones son muy comunes en la naturaleza y representa uno de los
factores principales que controlan la distribucion de la deformacidon dentro de las cuias

orogénicas (Fitz-Diaz et al., 2012; Gardufo et al., 2015).

El efecto que tiene la capa sintectdnica (formaciones Soyatal y Méndez) se puede observar al
comparar los modelos M-SCT-2 y 3. La capa sintectonica influye en la cantidad de fallas que se
desarrollan en la cufia, existiendo una mayor cantidad en el modelo M-SCT2, asi mismo, la
longitud y pendiente topografica de las cuiias es diferente ante el mismo desplazamiento. Este
comportamiento, es comun en muchos sistemas orogénicos, en donde el numero de fallas y la
longitud de la cufia depende del espesor del paquete sintectdnico; existiendo cada vez menor
cantidad de fallas con el aumento del espesor de la capa sintectonica (Hubbert y Rubey, 1959;
Stockmal et al., 2007; Wu y McClay, 2011; Fillon et al., 2013). Una caracteristica importante que
presento el modelo M-SCT3 fue la generacion de dos zonas de cizalla dentro de la cuenca de

Zimapan, lo que es mas parecido a lo que se observa en la seccidon Vizarron-Tamazunchale
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(Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012). Esto sugiere que el paquete sintectonico estuvo

presente antes de ser involucrado en la deformacion.

En lo que se refiere a los modelos en donde se analizo la influencia de los procesos superficiales,
se puede observar que la geometria de la cufia y su deformacion son congruentes con la teoria
(Dahlen y Barr, 1987; Hilley et al., 2004). A mayor erosion, la deformacidn se concentra en el
traspais generando una cufia mas angosta (M-SCT4), mientras que con una cantidad
importante de sedimentacion sintectdnica, se produce una cuha mas larga (M-SCTs). La
deformacion de una cuia con erosion, resulta en un espaciamiento pequeno entre las fallas, en
comparacion con una cufia con sedimentacion (Figuras 4.15 y 4.16). Este comportamiento ha
sido observado en experimentos en donde se ha analizado el efecto de los procesos
superficiales en el desarrollo de las cufias orogénicas, y ha sido comprobado en secciones

geologico-estructurales de distintas partes del mundo (Wu y McClay 2011; Fillon et al., 2013).

4.6.3.- Actividad de las fallas.

Un resultado interesante observado en los experimentos es la actividad de las fallas. Desde un
punto de vista tedrico (Davis et al., 1983), las fallas se forman en secuencia; las mas viejas se
encuentran en el traspais y las mas jovenes se ubican hacia el antepais. En una cuia
homogénea, el periodo de actividad de las fallas es igual o similar en cada falla (Figura 4.17).
Aunque en etapas tardias, la deformacion puede trasladarse al traspais, generando estructuras
fuera de secuencia. En el caso del modelo M-SCTz, se puede observar que las fallas inversas
tienen un periodo de actividad casi igual a partir de F3, sin la generacion de estructuras fuera de
secuencia importantes. Un aspecto importante en este experimento es el espaciamiento casi
constante entre las fallas a partir de la falla F3, lo cual es caracteristico de cuiias generadas en

un material homogéneo.

El patron de generacion de fallas en secuencia y separadas a una distancia casi constante, se
pierde en los modelos que presentan una variacidn mecanica lateral debido al cambio lateral de
facies. El control que tiene este cambio de facies en la localizacion de falla es evidente en todos
los modelos y se compara muy bien con lo observado en el campo (Suter, 1987; Carrillo-

Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012). Este factor juega también un papel importante en la
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reactivacion de fallas en etapas tardias, que aunque no se ha estudiado con detalle la actividad
de las cabalgaduras localizadas en los bordes entre plataformas y cuencas en la seccion
Vizarron-Tamazunchale, es evidente que ha existido una reactivacion en estas fallas con base
en la deformacion observada en las zonas de cizalla (Capitulo 3). Una falla bastante
emblematica del fendmeno de reactivacion en los modelos M-SCT2-5, es la que se localiza
entre la plataforma El Doctor y la cuenca de Zimapan (Cabalgadura El Doctor). Esta falla pone
en contacto a la plataforma sobre la cuenca y tiene una actividad importante en su primera
etapa (Figura 4.17); posteriormente ocurren por lo menos, otras dos etapas de breve actividad.
En los experimentos, este comportamiento se debe al cambio de estado en el equilibrio
mecanico de la cufia producido por el cambio de facies, lo cual provoca que la falla cambie de

angulo de inclinacion colocandola en una posicion favorable para reactivarse.

En fallas posteriores (mas jovenes), también se produce una serie de reactivaciones
importantes que dependen de la presencia del paquete sintectonico, de la erosion y de la
sedimentacion sintectonica. En el caso del modelo M-SCT2, donde no existe un paquete de
material sobre las cuencas y plataformas, se observa que no se generan reactivaciones en estas
fallas; mientras que en los modelos M-SCT3-5 existe una reactivacion importante. Es
interesante observar que la erosion inhibe la reactivacion de fallas en el antepais y e incita la
reactivacion en el traspais, contrario a lo que se ve en el modelo con sedimentacion

sintectonica, donde hay una reactivacion importante de las fallas cercanas al antepais (Figura

4.17).

Otro aspecto importante, es el tiempo de actividad que tienen las fallas en su primera etapa en
los modelos M-SCT2-5 (Figura 4.17). Se puede observar que el tiempo de actividad es variable;
teniendo la actividad mas prolongada las fallas localizadas en las fronteras entre cuencas y
plataformas, lo que indica que estas fallas acomodan una cantidad importante de deformacion
por cizalla. Esto explica la deformacion intensa de las rocas que se observa en los sitios

cercanos a estas fallas (Capitulo 3).
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4.6.4.- Distribucion de la deformacion en las cuias.

Es una practica comun el comparar los modelos analdgicos y secciones geoldgico-estructurales
para analizar la evolucion y desarrollo de los cinturones de pliegues y cabalgaduras. Existen
variables fundamentales que se pueden usar para realizar dicha comparacion como: longitud de
la cuna, pendiente topografica, angulo critico y distribucion de la deformacion. Las primeras
tres variables son faciles de medir en la naturaleza en orégenos jovenes (Davis et al., 1983;
Hilley et al., 2004); sin embargo, en sistemas orogénicos antiguos son mas dificiles de
determinar, por lo que dificulta la comparacion de estas variables con lo observado en los
modelos. En lo que se refiere la Ultima variable (distribucidn de la deformacion), ésta depende

de la cantidad y distribucion de datos de acortamiento medidos dentro de una cuna orogénica.

En el caso de la seccidn Vizarron-Tamazunchale, existen datos de acortamiento calculados en
varios trabajos (Vasquez-Serrano, 2010; Ortega-Flores, 2011; Fitz et al., 2011), por lo que se
cuenta con informacion detallada de esta variable a lo largo de la seccion. Al respecto, las
observaciones son congruentes con los modelos M-SCT2-5, donde existe una mayor
deformacion en las cuencas en comparacion con las plataformas. Los experimentos muestran
que cuando hay erosion en la cuia, la plataforma El Doctor experimenta una deformacion de
66%, cantidad similar a la observada en las secuencias Toliman y la cuenca de Zimapan. Este
resultado es de esperarse, ya que con la erosion la deformacidn es mas intensa en el traspais.
Para el modelo de sedimentacion sintectonica, la deformacion también se concentra en el
traspais, particularmente en las cuencas (secuencias Toliman y Zimapan). En este modelo, la
plataforma El Doctor presenta menos deformacion (53%) en comparacion con el modelo de

erosion (Figura 4.17).

El efecto que genera la presencia del paquete sintectonico en la distribucion de la deformacion
se puede observar si se compara a los modelos M-SCT2 y 3. El modelo M-SCT2 es el que
concentra una mayor cantidad de deformacion en la parte correspondiente a las secuencias
Toliman y una menor deformacion en las cuencas Zimapan y Tampico-Misantla. Ademas,

posee una mayor longitud y una mayor pendiente topografica.
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Una observacion interesante en los modelos surge si se compara a los modelos M-SCT1y 3, uno
constituido con material homogéneo y el otro con cambios laterales de facies. Ambos tienen
una longitud y una pendiente topografica similar; sin embargo, la distribucion de la
deformacion para cada cuiia es radicalmente diferente. En el modelo con material homogéneo
(M-SCT1), el acortamiento disminuye progresivamente hacia el antepais de manera lineal;
mientras que en el modelo M-SCT3, la deformacion es modulada por las cuencas y las

plataformas.

Con lo observado en los modelos y comparando los resultados con la seccion estructural
interpretada por Fitz-Diaz et al. (2012), es evidente que el modelo que mejor se ajusta a lo

observado en la naturaleza es el M-SCT3, con el cual es posible inferir lo siguiente:

e La presencia de un paquete de rocas (formaciones Soyatal y Méndez) sobre las
plataformas y cuencas antes de su deformacion.

e La erosion sintectonica debid haber sido mas baja en comparacidon con lo que se
modeld en el experimento M-SCT4.

e Enelmodelo M-SCTs, donde se aplico una tasa de sedimentacion grande (Wu y McClay,
2011), no se observd el desarrollo de cuencas piggy-back con gran longitud. Solo se
formo una cuenca piggy-back al final del experimento (Figura 4.16). En trabajos
geoldgicos en el area de estudio no se han reportado cuencas de este tipo, aunque falta
hacer mas trabajo de campo y un mejor analisis sedimentoldgico de los depositos
sintectonicos (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012)

e Al realizar un modelo con una tasa de sedimentacion alta, el frente de deformacion en
las Ultimas etapas del modelo es trasladado a una gran distancia, lo cual es distinto a lo
que se observa en la seccion interpretada del area de estudio; por lo que probablemente

la tasa de sedimentacidn sea mas baja de la utilizada en el modelo M-SCTs.

Figura 4.17.- Esquema que sintetiza la variacion de la geometria de las cufias de modelos M-SCT1-5 y actividad
registrada en las fallas. En la primera columna se incluye un corte de los experimentos ante un desplazamiento
total de 60 cm. También se presenta la variacion del acortamiento horizontal en cada cuiia, asi mismo, se incluye
el nombre de las fallas equivalentes de la seccion natural (Fitz-Diaz et al., 2012):CH-Cabalgadura de Higuerillas;

CED- Cabalgadura El Doctor; CV- Cabalgadura Volantin; CLC-Cabalgadura Lobo-Ciénega.
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Capitulo IV: Modelos analdgicos a escala.

4.6.5.- Variacion del desplazamiento en las fallas y de la distancia entre rampas.

Una manera de analizar la variacion del desplazamiento (u) en las fallas a lo largo de una cufia,
es mediante la razon u/l, donde [ es la distancia entre rampas como se observa en la figura 4.18.
En una cuia homogénea la distancia entre rampas (fallas) es constante y el desplazamiento
disminuye progresivamente hacia el antepais (Davis et al., 1983), por lo que u/l también
disminuye progresivamente hacia el frente del orégeno Este comportamiento se puede
observar en el modelo Mo-SCT1, donde la cuha esta formada por un material homogéneo

(Figura 4.18).

Por otro lado, en las cuiias heterogéneas el patrdn tedrico propuesto por Davis et al. (1983) se
pierde, ya que existen un exceso en el desplazamiento (u) de las fallas localizadas en las
fronteras entre cuencas y plataformas. La variacion lateral de los materiales y la actividad inicial
prolongada (que acomoda mucho desplazamiento) de las fallas ubicadas en los bordes entre
cuencas y plataformas, también ayudan a incrementar la distancia entre rampas ({). Un ejemplo
de este fendomeno se puede apreciar en el experimento Mo-SCT3, donde la distancia entre las
fallas F5 y F6 se incrementa con la presencia de la falla F5, la cual acomoda el maximo

desplazamiento (Figura 4.18).

Ademas de las variaciones mecanicas laterales, la razon u/l es afectada por: la presencia del
paquete sintectdnico, la erosion y sedimentacion sintectdnica. El efecto que tiene el paquete
sintectdnico se observa en el experimento Mo-SCT3 a través de la amplificacion de la curva u/l
en el limite entre la plataforma El Doctor y la cuenca de Zimapan (Figura 4.18). Este
comportamiento estd relacionado con incremento en el desplazamiento que acomoda la falla
F5 (cabalgadura El Doctor; capitulo 3). Otros picos importantes de u/l en el modelo, también
estan localizados en los limites entre cuencas y plataformas. Una caracteristica sobresaliente
de la curva del modelo M-SCT3 (Figura 4.18), es la ubicacion de los minimos, los cuales se
encuentran en el centro de los elementos paleogeograficos. Este fendmeno es congruente con
las variaciones de acortamiento estimadas en la cuenca de Zimapan, donde la deformacion se
concentra en sus bordes y disminuye en su centro. (Vasquez-Serrano, 2010; Fitz-Diaz et al.,

2012).
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Capitulo IV: Modelos analdgicos a escala.
En lo que se refiere al efecto de la erosion y sedimentacion sintectonica en el desplazamiento
de las fallas, es evidente que la erosion aumenta la actividad y por lo tanto el desplazamiento
de las fallas localizadas en el traspais, particularmente las que se encuentran en las fronteras de
las plataformas, siendo el limite oriental de la plataforma El Doctor (cabalgadura El Doctor), el
que mas desplazamiento acomoda. Para el caso de la sedimentacion sintectdnica, su influencia
se observa en un incremento de la actividad de la falla ubicada cerca del limite entre la
plataforma Valles-San Luis Potosi y la cuenca Tampico-Misantla, acomodando aun mas
desplazamiento que la falla proxima al borde de la plataforma El Doctor con la cuenca de

Zimapan (Figura 4.18)

Aunque en una cuiia heterogénea el promedio del desplazamiento de las fallas disminuye con
la distancia hacia el antepais (Figura 4.18), existen fallas que escapan de este patron debido a
que suelen ser activas durante periodos de tiempo prolongados (larga vida) y reactivarse en
etapas tardias de la deformacion (Figura 4.17), tal es el caso de la cabalgadura El Doctor

(capitulo 3)

4.6.6.- Deformacion del paquete sintectonico.

La deformacion de la capa sintectonica depende de su posicion con respecto a las plataformas y
las cuencas que la subyacen. En general, se puede apreciar que la deformacion es muy intensa
por debajo de las cabalgaduras mayores formadas en las fronteras entre plataformas y cuencas,
y es menos intensa en sitios alejados a estas fallas. A escala del modelo (kilométrica en la
naturaleza), la distorsion del paquete sintectdnico esta caracterizada por pliegues sinformes
muy apretados (isoclinales) localizados en los bordes entre elementos paleogeograficos, los
cuales son cortados por fallas inversas. En otros sitios, la deformacion es menos intensa, sobre
todo en las plataformas (Figura 4.18). Este patrén concuerda con lo observado en la naturaleza,
donde hay una concentracion de la deformacidn bajo las cabalgaduras mayores y es menos

intensa en la parte central de las cuencas (capitulo 3).

Un aspecto interesante, es el nivel de enterramiento que puede llegar a tener el paquete
sintectonico localizado por debajo de cabalgaduras como El Doctor y Volantin (Figura 4.18), lo

cual puede ser muy importante para entender no solo la deformacion, sino también el flujo de
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fluidos y temperatura alcanzada las rocas de dicho paquete (Gray et al., 2001; Fitz-Diaz et al.,
2011a). También puede ser fundamental para entender tiempos de maduracion y migracion de
hidrocarburos localizados en los bordes entre plataformas y cuencas, los cuales estan presentes

en muchos cinturones de pliegues y cabalgaduras en el mundo.
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Figura 4.18.- Geometria final del paquete sintecténico en el modelo M-SCT3 (centro), donde se puede observar la
deformacion sufrida en esta capa. El grafico de arriba, muestra la variacion del acortamiento horizontal a lo largo
de la cuia generada en el modelo, mientras que en el grafico de abajo se presenta la misma variacion con datos

obtenidos en el campo (capitulo 3).

4.7.- Conclusiones.

De acuerdo con las observaciones realizadas en los modelos analdgicos de este trabajo, se

puede concluir lo siguiente:
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En cufias con materiales homogéneos, los modelos se ajustan bien a la teoria propuesta
para la generacidn y desarrollo de cuias orogénicas (Davis et al., 1983).
Los modelos demuestran la importancia de las variaciones mecanicas laterales en la
distribucion y localizacion de la deformacion.
La reactivacion de fallas y la generacion de estructuras fuera de secuencia, es una forma
comun de acomodar la deformacién durante el desarrollo de las cunas que presentan
cambios laterales de facies.
En modelo M-SCT3 con cambios laterales en los materiales (cuencas y plataformas) es
el que mas se parece a lo descrito en la seccion Vizarron-Tamazunchale con base a la
geometria de la cuia y distribucion de la deformacion.
Los depositos sintectdnicos probablemente cubrieron a los elementos paleogeograficos
(plataformas y cuencas) antes de ser involucrados en la deformacién, por lo que debid
existir deformacion por acortamiento activa hacia el oeste de la seccion estudiada. Esta
idea es congruente con lo propuesto por algunos autores en base a las variaciones en la
edad de la deformacion del sistema orogénico en México (Cuellar-Cardenas et al., 2012;
Fitz-Diaz et al., 2014a y 2017).
El paquete sintecténico acomoda mas deformacion en los bordes entre plataformas y
cuencas, donde existe una concentracion de la deformacién y el desarrollo de

cabalgaduras que son activas por periodos de tiempo prolongados.
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Capitulo V: Modelado numeérico de la seccion

Vizarron-Tamazunchale.

El impacto de las variaciones mecanicas laterales y de los procesos superficiales en la evolucion
de un cinturdon de pliegues y cabalgaduras de piel delgada, como la seccidon Vizarron-
Tamazunchale (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012), es investigada
usando una simulacion numérica mediante elementos finitos en el programa Abaqus 6.12. Los
modelos exploran la evolucidon, el acortamiento horizontal de unidades lito-tectonicas
(plataformas y cuencas) y el estilo estructural. En este capitulo se presenta un analisis de
variables como la friccion en la superficie de despegue, la geometria de los bordes entre
plataformas y cuencas, espesor de las plataformas y cuencas, espesor del paquete sintectonico
y la erosion sintecténica en la seccion estudiada (Cruz et al., 2011; Fitz-Diaz et al., 2012;
observaciones de campo presentadas en el capitulo 3). Ademas se investiga el efecto de reglas

de erosion basadas en procesos que ocurren en la naturaleza (Hilley et al., 2004).

124



Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale
Como se menciono en los primeros capitulos, el cinturon de pliegues y cabalgaduras Mexicano
en el centro de México, presenta caracteristicas particulares , debido a la influencia que tienen
los cambios de facies relacionados a la paleogeografia del Albiano-Cenomaniano (Carrillo-
Martinez, 2000). El modelado numérico de la seccion estudiada requiere una variacion
reoldgica similar dentro de la cufia. Sumado a esto, la inclusion de erosion sin y post tectonica

en los modelos numéricos puede ayudar a explicar la geometria actual en la seccion.

5.1.- Modelos numéricos en el programa de elemento finito en Abaqus.

Para este trabajo se eligid al paquete Abaqus 6.12 para resolver mediante el método de
elemento finito la generacion y desarrollo de las cuias. Dicho paquete tiene la capacidad de
simular deformacion finita e inelastica, ademas de que permite definir contactos con friccion de
manera adecuada (Panian y Wiltschko, 2007).

El paquete Abaqus estad dividido en dos partes principales, Abaqus CAE y Abaqus Standar-
Explicit; la primera parte estd formada por una interface de usuario, en donde se puede
establecer de manera interactiva la geometria y las propiedades materiales del modelo. Asi
mismo se pueden establecer las condiciones iniciales y de frontera, y determinar el mallado a
utilizar. Todo este procedimiento se realiza mediante mddulos, los cuales van generando un
cédigo que es almacenado de manera estructurada en un archivo de entrada *.inp. Una vez
disefiado el modelo, el archivo *.inp es sometido en la sequnda parte del programa para ser
resuelto (Abaqus Standar-Explicit). Finalmente, al terminar de correr cddigo del archivo de
entrada, se procede a visualizar y analizar el resultado en Abaqus CAE. En ciertos casos
particulares es posible escribir procedimientos y/o funciones que no estan incluidos en los
modulos de Abaqus usando el lenguaje de programacion Python dentro del archivo de entra
*.inp.

En los siguientes apartados se hablara mas sobre el paquete Abaqus en cuanto a la definicion
de la geometria de los modelos y tipo de materiales, asi como de los resultados obtenidos en

los experimentos numeéricos de la seccion estudiada.
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5.2.-Comportamiento de los materiales en Abaqus.
Modelo constitutivo.

En la teoria del flujo plastico, la deformacion puede dividirse en dos partes: deformacion
elastica y deformacion plastica (Panian y Wiltschko, 2007). Dicha descomposicion se expresa a

través de la siguiente ecuacion:
de;; = de;j(eldstico) + de;j(plastico) 5.1

Donde dg;; es el tensor incremental de la deformacion, de;;(elastico) es el tensor de
deformacion elastica y de;j(pldstico) es el tensor de deformacion plastica. En la ecuacion

anterior, la respuesta elastica esta dada por la Ley de Hooke.

elastico _ elastico
do; = Cijrady 5.2

elastico

Aqui, o;; es el esfuerzo elastico y Cjjy, es el tensor de rigidez, el cual esta en términos del

d,‘i%agtwo es la deformacion eldstica. Las

modulo de Young (E) y la razén de Poisson (y);
ecuaciones 5.1y 5.2 asumen que la deformacidn elastica es pequeia, lo cual es aceptable para
problemas relacionados con la deformacidon de las rocas a escala de la corteza terrestre, donde
el esfuerzo se encuentra en el orden de 10> MPa y el modulo de Young es de 10* MPa. Por otro

lado, la parte plastica sigue una ley de flujo de Mohr-Coulomb, adecuada para las rocas. (Davis

etal., 1983)

5.3.-Disefio, geometria y materiales de los experimentos numéricos.

Los modelos usan un analisis cuasi-estatico para no incluir los efectos inerciales mientras que la
forma de los elementos fue dominantemente tetraedros, con lo cual se redujo la posibilidad de
producirse distorsiones extremas en la malla. El tamafio de los elementos fue de 200 a 5oo m,
dando un numero total de elementos de ~7,000. Finalmente, los modelos fueron resueltos

utilizando un esquema de integracion implicito.

La geometria inicial de los modelos fue similar a la utilizada en los experimentos analdgicos, la
cual esta basada en las observaciones de Fitz-Diaz et al. (2012). Una caracteristica diferente en

la geometria de los modelos numeéricos, fue la inclusion de una superficie de despegue inclinada
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hacia el traspais; el valor de la inclinacion de dicha superficie fue determinada con base en las
secciones geoldgico-estructurales de Suter (1987) y Fitz-Diaz et al. (2011a y 2012). En los
experimentos numéricos también se considera un basamento rigido sobre el cual se despegany

se deformas las unidades.

El tamano inicial de modelo es de 10.5 km de altura (eje y) y 340 km de longitud (eje x), con una
superficie de despegue (B) inclinada ~1° hacia el traspais (izquierda) que divide al basamento de
las unidades sedimentarias que se deforman. El espesor maximo de las unidades sedimentarias
se encuentra a la izquierda del modelo y disminuye hacia la derecha (antepais), generando una
forma de cuna (Figura 5.1). La secuencia sedimentaria esta conformada por una capa en la base
que descansa sobre el basamento (unidad pre-cuencas y plataformas: PCP). Sobre esta capa, se
ubican las capas representativas de las plataformas y las cuencas; las cuales son cubiertas por
una capa que representa al paquete sintectonico (formaciones Soyatal y Méndez, capitulos Il y
IV). El espesor maximo de la capa PCP esta hacia izquierda del modelo con 4.3 km; en el caso de
las plataformas y cuencas, éstas tienen un espesor de 2 y 1 km respectivamente. En lo que se
refiere al paquete sintectdnico, su espesor es maximo en las cuencas (1.5 km) y minimo cobre
las plataformas (0.5 km). El tamano inicial horizontal de cada uno de los elementos
paleogeograficos (cuencas y plataformas) en los modelos de la seccion Vizarron-Tamazunchale
(Figura 1.1) fue de 40 km para la plataforma El Doctor, 70 km para la cuenca de Zimapan, 6o km
para la plataforma Valles-San Luis Potosi y 106 km para la cuenca Tampico-Misantla (Figura
5.1). Los limites entre plataformas y cuencas se tomaron como verticales, con base en lo

realizado en los modelos analdgicos (capitulo 4).

Las propiedades de los materiales que constituyen las diferentes capas en los modelos fueron
obtenidas con base en los resultados del modelado analdgico, en donde se determino el angulo
de friccion interna a través del angulo de reposo de cada material que forma la sucesion
sedimentaria (Tabla 5.1). En el caso de la densidad, ésta tuvo un valor igual a 2300 kg/m? para
todo el paquete sedimentario; dicho valor esta basado en la densidad promedio de las rocas
sedimentarias en la naturaleza (Hubbert, 1951); mientras que la cohesion fue establecida
usando las reglas de escalamiento (ecuacion 4.3; Hubbert, 1937; Ramberg, 1981) con una
relacion de escala de o0.001 (modelo/naturaleza) y una cohesion promedio de rocas

sedimentarias de ~60 MPa (Goodman, 1989). Para la parte elastica de los materiales se
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establecieron valores de 2x10° Pa y 0.3 para el modulo de Young y la razén de Poisson
respectivamente (Tabal 5.1), estos valores se encuentran dentro del orden de escala observado
en la naturaleza y utilizado en otros modelos numéricos (Palacios-Nieto, 1982; Panian vy

Wiltschko, 2007; Stockmal et al., 2007; Contreras y Suter, 2015).

Las condiciones de frontera fueron establecidas tomando en cuenta que el borde derecho y la
base del modelo, ademas del borde izquierdo del basamento permanecen sin movimiento
(velocidad(x,y)=0); solo el borde izquierdo del paquete sedimentario se mueve hacia la derecha
(vx >0). En el caso de la superficie superior del modelo se impone una condicién de frontera

libre.

pCP Paquete sintectdnico Basamento

Figura 5.1.- Esquema general de los modelos numéricos realizados en este trabajo. Todos los experimentos tienen
la misma geometria, inclinacion en el despegue y velocidad de desplazamiento (de izquierda a derecha). Para los
modelos Moo8 y o9 se preservan las mismas caracteristicas solo que sin cambios laterales. ST, Secuencias
Toliman; PED, Plataforma El Doctor; CZ, Cuenca de Zimapan; PVSLP, Plataforma Valles-San Luis Potosi; CTM,

Cuenca Tampico-Misantla; PCP, Pre-Cuencas y Plataformas.

La tasa de desplazamiento del borde izquierdo del paquete sedimentario (contrafuerte) fue de
3.3 mm/afio con base en datos de edades de deformacion dentro de la seccidon Vizarron-
Tamazunchale (la deformacion inicia a ~90 Ma y termina hace ~ 45 Ma) y el desplazamiento
total (~150 km) calculado a partir del acortamiento total (~50%) estimado en la seccidn (Suter,
1987; Hernandez-Jauregui, 1997; Carrillo-Martinez, 2000; Vasquez-Serrano, 2010; Fitz-Diaz et

al., 2012, 2014b, 2017).
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Tabla 5.1: Propiedades de los materiales y parametros utilizados en los modelos.

Unidad Parametro Magnitud

Zona de despegue Coeficiente de friccion (ub) ~0.2
Basamento Densidad p (kg/m3) 2500
Cohesion, C (MPa) 0.1

Modulo de Young, K (GPa) 0.5

Relacion de Poisson (v) 0.3

Angulo de friccién 40
PCP Densidad p (kg/m3) 2300
Cohesion, C (MPa) 0.02

Modulo de Young, K (GPa) 2

Relacion de Poisson (v) 0.3

Angulo de friccién 27
Plataformas Densidad p (kg/m3) 2300
Cohesion, C (MPa) 0.02

Modulo de Young, K (GPa) 2

Relacion de Poisson (v) 0.3

Angulo de friccién 40
Cuencas Densidad p (kg/m3) 2300
Cohesion, C (MPa) 0.02

Modulo de Young, K (GPa) 2

Relacion de Poisson (v) 0.3

Angulo de friccién 30
Paquete sintectonico Densidad p (kg/m3) 2300
Cohesion, C (MPa) 0.02

Modulo de Young, K (GPa) 2

Relacion de Poisson (v) 0.3

Angulo de friccién 25

La aceleracion de la gravedad en los modelos es de 9.8 m/s”

PCP: Pre-Cuencas y Plataformas

Otro aspecto importante, es que los modelos elastoplasticos realizados no incluyen el efecto de
la presidn de fluido en el desarrollo de las cuias. Mas bien estan enfocados a entender los

siguientes aspectos:

e Comparacion de cuias generadas a partir de un material homogéneo y con variaciones
litoldgicas laterales.
e Rolde lafriccion en la superficie de despegue.

e Elpapel del espesor de las plataformas.
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e Lainfluencia del espesor del paquete sintecténico.

e Elroldelaerosion sintectonica en el desarrollo de la cufia.
5.4.- Resultados del modelado numérico.

En total se realizaron 18 experimentos, los cuales corrieron en un tiempo promedio de 72 horas
por cada experimento; para cada uno de ellos se estimo el acortamiento horizontal de cada uno

de los elementos paleogeograficos (plataformas y cuencas) utilizando la siguiente expresion:

If—lo

%¢ =
lo

* 100 5.3

Donde %e es el porcentaje de acortamiento, lo es la longitud inicial y If el la longitud final.
Adicionalmente, se midio la pendiente topografica, longitud de la cuiia, altura de la cuia y

desplazamiento total alcanzado.
Variacion de la friccion en la superficie de despegue.

Una variable importante en el desarrollo y geometria final de las cuiias orogénicas es la friccion
en el despegue, la cual se desconoce en la seccidon Vizarrén-Tamazunchale (Suter, 1987). La
serie de experimentos Moo1-07 explora el efecto que tiene la friccion del despegue en la
geometria y distribucion del acortamiento dentro de la cufia. El objetivo es establecer el valor
de la friccion que mejor se adecua a lo observado en el campo. Los valores que se probaron
fueron pp=0.1, 0.2, 0.25, 0.3, 0.35, 0.4 Y 0.5 para los modelos Moo1, Moo2, Moo3, Mooy, Moos,
Moo6 y Mooy respectivamente. En los modelos Moo4-07, la cufia tiene una pendiente
topografica alta (6°- 14°), con una concentracion de la deformacion en el traspais (Figura 5.2,
Tabla 5.2). Estas simulaciones desarrollan inestabilidades numéricas debido a altas distorsiones
en el traspais antes de alcanzar los 145 km de acortamiento. En cuanto a la longitud de la cuia
en los modelos con alta friccion, se tienen valores de 128, 104, 94 y 56 km para Moog, Moos,

Moo6 y Mooy, respectivamente.

Figura 5.2.- Modelos con variaciones en la friccion (u) de la superficie de despegue. Con una friccion menor a 0.5,
la deformacion avanza a una mayor distancia hacia el antepais. El modelo Moo2 es el que se ajusta mejor a lo
observado en el campo (Tabla 5.2) y se toma como referencia para los modelos presentados en los proximos
apartados. En cada modelo (Moo1-07) se muestra la tasa de deformacion (g,) al momento de alcanzar el maximo
desplazamiento. La flecha en los modelos indica el frente de deformacion actual de la seccion Vizarrdn-

Tamazunchale (Fitz-Diaz et al., 2012).
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340 km
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Para coeficientes de friccion pp, < 0.3, las cufias producidas en los modelos tiene una longitud
>130 km. La pendiente topografica en estos modelos es de 1.4°, 3.5° y 4.6° para Moo1, Moo2 y
Moo3 respectivamente. La deformacion interna de estas cuias se distribuye sobre una

distancia mayor, con una menor deformacion en las plataformas (Figura 5.1, Tabla 5.2).

Una caracteristica importante en todos los modelos, es la concentracion de la deformacion en
las fronteras entre cuencas y plataformas, generandose en algunos casos zonas de cizalla

inclinadas hacia el traspais con movimiento hacia el antepais (Figura 5.2).

& W

0 3¢

200 km

Figura 5.3.- Modelos Moo8 y o9 con cufias constituidas por un material homogéneo que tiene un angulo de
friccion interna () de 40° y 30°. Se puede apreciar que la deformacion es distinta en estos modelos comparados
con lo observado en el modelo Moo2; aunque la geometria de a cuiia de Moog es muy parecida a Mooz, la
distribucion de la deformacion es distinta (Tabla 5.2). Los modelos se presentan a través de la malla deformada y

la tasa de deformacion al alcanzar 145 km de desplazamiento.
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Modelos de cuhas homogéneas y heterogéneas.

Antes de explorar cambios en las propiedades de los materiales, primero se investiga el efecto
de variar el angulo de friccion interna de 40° y 30° (modelos Moo8 y 0g), sin considerar
variaciones mecanicas laterales relacionadas con la presencia de rocas de plataforma y de

cuenca, y tomando en cuenta una friccion de despegue de py = 0.2.

Con un desplazamiento total de 145 km, los modelos Moo8 y o9 alcanzaron una longitud de la
cuna de 196 km y 162 km respectivamente. En cuanto a la pendiente topografica, ésta fue de
3.4° para el Moo8 y de 2.4° para el Moog. Las variaciones de acortamiento horizontal dentro de
la cuia son congruentes con una disminucion progresiva de la deformacion hacia el antepais
(Figura 5.3. Tabla 5.2). Estos resultados difieren de lo obtenido en modelo Moo2 ante un

desplazamiento total y friccion en el despegue iguales (Figura 5.2, Tabla 5.2).
Espesor de las plataformas.

En la seccion estructural estudiada existe cierta incertidumbre en cuanto al espesor original de
las unidades que representan a las rocas de plataforma. De acuerdo con algunos autores el
espesor original mas probable seria de ~2km como minimo (Suter, 1987; Contreras y Suter,
2015); sin embargo, otros autores proponen que dicho espesor es alcanzado por duplicacion o
triplicacion tectonica (Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012), por lo que el espesor
original estaria entre 600 y 8oo m. Un aspecto importante a tomar en cuenta, es que, de
acuerdo con lo observado en el campo (Suter, 1984, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et
al., 2012), las plataformas (El Doctor y Valles-San Luis Potosi) acomodan menos deformacion
en comparacion con las cuencas, lo cual no apoya la hipotesis de engrosamiento tecténico. En
sitios ubicados hacia el norte de la seccidon Vizarrdn-Tamazunchale, se ha sugerido que el
espesor de la plataforma Valles-San Luis Potosi alcanzé ~ 2 km (Lépez-Doncel, 2003; Omana-
Pulido, 2012), lo cual es congruente con el espesor estimado en pozos perforados en las

plataformas de Tuxpan y Cordoba.

De acuerdo con lo anterior, se decidio realizar 2 experimentos (Mo1o y Mo11) variando el
espesor de las plataformas y las cuencas; de estas Ultimas, se ha sugerido que alcanzaron la
mitad del espesor de las plataformas (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000). Los resultados de

estos dos experimentos son comparados con el modelo Moo2 en donde se establecio un
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espesor para las plataformas y cuencas de 2 y 1 km respectivamente. Para el modelo Mo1o se
establecid un espesor en las plataformas de 5oo m, mientras que para el Mo11 se tiene un
espesor de 1000 m (Figura 5.4). La friccion en la superficie de despegue es la misma que en el

modelo Moo2.

TI

Plataforma El Doctor Basamento

340 km

Figura 5.4.- Modelos en donde se investiga la influencia que tiene el espesor de las plataformas (T) en la geometria
final y deformacion interna de la cufia (ver Tabla 5.2). En estos modelos también se muestra la tasa de
deformacion a 145 km de desplazamiento y la distorsion en la malla. A manera de comparacion se incluye al

modelo Moo2.
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Después de 145 km de desplazamiento, las cufias que se generaron en los dos modelos
presentan las siguientes caracteristicas: en Mo1o se tiene una longitud de la cufia y pendiente
topografica de 144 kmy 3.6°. En lo que se refiere al Mo11, éste presenta una longitud de la cuiia
de 145 km y una pendiente topografica inclinada 4°. La deformacion dentro de las cuias es
muy similar (Figura 5.4, Tabla 5.2), existiendo menor cantidad de deformacidon en las
plataformas y concentrandose de manera importante en los bordes entre plataformas vy
cuenca. Es importante mencionar, que si comparamos lo observado en estos modelos con lo
visto en el modelo Moo2, la longitud de la cuna es significativamente menor en Mo1oy 11, y la

pendiente topografica es ligeramente mayor.
Espesor del paquete sintectonico de la seccion Vizarron-Tamazunchale.

Un factor importante en el desarrollo, geometria y distribucidn de la deformacion dentro de las
cunas orogénicas es el peso que tienen los depdsitos sintectdnicos (Beamount 1981; Stockmal
et al., 2007; Fillon et al., 2013). Observaciones de campo representadas en secciones geoldgico-
estructurales y analisis en modelos numéricos y analdgicos sugieren que el espesor del paquete
sintectonico influye en la distribucion de la deformacidn dentro de las cufias orogénicas. Por
ejemplo, se generan un numero menor de fallas inversas espaciadas con mayor distancia
cuando el espesor es potente (Montes Apeninos, Italia) y viceversa cuando el espesor del

paquete sintectonico es delgado (Montanas Rocosas Canadienses).

Para la formacion Soyatal se ha estimado un espesor de ~ 1 km en el borde oriental de la
plataforma El Doctor, mientras que para la formacion Méndez se ha calculado un espesor de ~
0.6 km en la cuenca Tampico-Misantla (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000). Estos valores
representan un espesor medido en rocas deformadas y erosionadas, por lo que lo mas probable
es que representen un minimo. Existen otros trabajos donde se ha propuesto que el espesor del
paquete sintectonico puede ser mayor a 4 km basado en el registro térmico de las rocas (Gray

etal., 2001).

Lo anterior demuestra que el espesor de las formaciones sintecténicas aun no esta bien
establecido para la seccidn Vizarron-Tamazunchale. Por esta razdn se corrieron tres modelos
con el proposito de estimar el espesor para el paquete sintectdnico, con base en el efecto que

tiene dicho espesor en la geometria final y distribucion de la deformacion dentro cuiia.
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Capa sintectonica Basamento
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Figura 5.5.- Influencia del espesor del paquete sintectonico (T) en la deformacion interna y geometria final de la
cuia que representa a la seccion Vizarron-Tamazunchale. Se puede apreciar que para el caso de los modelos Mo13
y 14, la longitud de la cufia es mas grande que la del modelo Mo12, y el frente de deformacién estd mas adelante
de lo observado en la naturaleza (flecha). Para el modelo Mo1ig, se observan caracteristicas particulares y
diferentes a las presentadas en los otros modelos, por ejemplo, existe un menor desplazamiento (116 km) y se
genera una falla inversa convergencia opuesta en la frontera entre la plataforma El Doctor y la cuenca de Zimapan.
Todos los modelos presentan la tasa de deformacién en el Gltimo instante del desplazamiento total, asi como la

distorsion de la malla.
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Los experimentos Mo12-14 utilizan un espesor de 1.2, 3y 6 km del paquete sintectonico con las
mismas condiciones de frontera e iniciales del modelo de referencia Moo2. Para el modelo
Mo12 con un espesor en la capa sintectonica de 1.2 km, la cufia presento una longitud de 162
km con una pendiente topografica de 3.5°, mientras que para los modelos Mo13 y 14 se
obtuvieron valores de 179 y 175 km en la longitud de la cuia, y 3.8° y 4.1° en la pendiente
tipografica (Figura 5.5, Tabla 5.2). En el caso del experimento Moz1y4, el cual tiene un espesor en
el paquete sintectonico de 6 km, se observa que no se alcanzé el desplazamiento total de los

otros modelos (Mo12 y 13), tendiendo un valor de 116 km.

En lo que respecta a la deformacion dentro de la cuia, se puede apreciar que las plataformas
acomodan menos deformacion en comparacion con las cuencas localizadas hacia el traspais
(cuenca de Zimapan. Tabla 5.2). También es posible observar que existe una concentracion de
la deformacion en las fronteras entre plataformas y cuencas, generandose zonas de cizalla
inclinadas hacia el traspais y con movimiento hacia el antepais. Un aspecto interesante en la
deformacion de la cufia del modelo Moz1g, es la presencia de una falla inversa en el borde entre
la plataforma El Doctor y la cuenca de Zimapan sdlo que, a diferencia de los otros modelos,
esta tiene una vergencia opuesta (retrocabalgadura); otra caracteristica particular que tiene
este modelo es la alta concentracion de la deformacion en el traspais (Tabla 5.2), lo cual difiere

de lo visto en los otros modelos (Mo12 y 13).

Comparando al modelo base (Moo2), con los modelos presentados en este apartado, es
evidente que a mayor espesor del paquete sintectonico, la cuiia tiene una mayor longitud y una
mayor pendiente topografica. El modelo Mo12 es el que se parece mas a lo observado en el
modelo de referencia, ya que las caracteristicas geométricas y distribucion de la deformacion

de la ambas cunas son similares con un desplazamiento total de 145 km (Figura 5.5, Tabla 5.2).
Efecto de la erosion sintectonica.

Los procesos superficiales tienen una gran influencia en el desarrollo de los cinturones de
pliegues y cabalgaduras, y en la geometria final y distribucion de la deformacion interna en una
cuna orogénica (Beamount 1981; Davis et al., 1983; Dahle y Barr, 1984; Wu y McClay, 2011;
Fillon et al., 2013). Estos procesos, estan intimamente relacionados con el equilibrio de fuerzas

que gobierna la evolucion de un sistema orogénico. Para conocer cual es el efecto de la erosion
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sintectonica en la seccion Vizarron-Tamazunchale se realizaron 2 experimentos: uno con baja
erosion y el otro con alta erosion sintectdnica. Para aplicar la remocion de material dentro de la
cuia se aplican las reglas de erosion propuestas por Hilley et al. (2004) y Cruz et al., (2011) (ver
capitulo 1V). El modelo de Hilley et al. (2004) considera a la incision fluvial de las rocas como
factor dominante dentro del proceso de erosion (Willett, 1999; Willett y Brandon, 2002). De
acuerdo con estos autores, existe un parametro importante llamado constante de erosion (K)
que permite conocer la cantidad de material removido dentro de un cinturdn de pliegues y
cabalgaduras. K depende de la resistencia de las rocas ante los procesos erosivos y del clima
que existe en el momento de la erosion (ver capitulo IV). Para conocer el material removido, se

aplica en los modelos la siguiente expresion:

da _ A KkgoSTwhm+1

ac a0 T (hm+1) >4

En esta ecuacion, da/dt es la tasa de cambio del area en una seccion trasversal de la cuiia (ver
figuras 4.9y 4.10), AA es la variacion del area, At es el incremento del tiempo, K es la constante
de erosion, k, un coeficiente que depende del area y la longitud de la cuiia, S es la pendiente de
la cuia, W es la longitud de la cuna, h es un exponente de la relacion longitud-area, m es un
exponente que se relaciona con el area erosionada y n es un exponente relacionado con la
pendiente de la cufia; vT es la tasa de material incorporado en el antepais (v: velocidad de
convergencia; T: espesor del paquete sedimentario en el frente de la cuia). El procedimiento
aplicado para la remocion del material en los modelos presentados en este apartado (Mo1sg y
16) es el mismo al descrito en capitulo 4 de esta tesis (modelos analdgicos); solo que en este
caso, las reglas de erosion fueron incluidas dentro del archivo de entrada de Abaqus (*.inp) de
cada modelo. El codigo escrito dentro este archivo tiene el proposito de remover elementos de
la malla original que estan dentro de area erosionada (da) en cada paso de erosion (dt). Los
valores de las otras variables de la ecuacion 5.4 fueron establecidas a partir del modelo
analdgico M-SCTy (alta erosion; capitulo 4) y de los modelos realizados por Cruz et al. (2011),
quedando se la siguiente manera: k; = 4.0, h = 1.4, m = 0.4, n = 1. Para la velocidad de
convergencia v, se tomo el valor de la tasa de desplazamiento (v = 3.5 mm/afo). En lo que se
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refiere al espesor del paquete sedimentario incorporado en el frente de deformacion (T), éste
se establecio mediante la siguiente ecuacion, debido a que la superficie de despegue esta

inclinada hacia el traspais.

T = tanB (340 — W) 5.5

Donde B es la inclinacion de la superficie de despegue (1°) y W es la longitud de la cufia en cada

paso de erosidn (ecuacion 4.10y Figura 4.10 en capitulo 4).

El procedimiento para la aplicacion de la erosidn se realiza en 3 pasos (a cada 7.14 Ma) e inicia
con la generacion de una cufia estable a ~60 km de desplazamiento (~17 Ma). En este punto se
aplica la primera erosion, removiendo los elementos de la malla que quedan dentro de da,

calculada a partir de la ecuacion 5.4. Para los pasos siguientes se sigue el mismo procedimiento.

Los modelos numéricos de erosion realizados fueron Mo1s y 16 para baja y alta erosion; los
cuales, utilizan un valor en la constante de erosidn K = 2.3 X 10° m®?/afio y K = 2.3 X 107
m°?/afio respectivamente (Figura 5.6). Se eligieron estos valores, de acuerdo con lo observado

en la naturaleza para baja y alta erosion (Stock y Montgomery, 1999; Hilley et al., 2004).

Los resultados muestran que la cuia del experimento con baja erosion (Mois) no cambia
mucho en sus caracteristicas geométricas en comparacion con el modelo de referencia (Moo2);
éste modelo alcanza una longitud de la cuia y pendiente topografica de 162 km y 3.5°
respectivamente (Figura 5.6, Tabla 5.2). En cuanto a la deformacion interna de la cuia, se
puede observar que nuevamente las plataformas acomodan menos deformacion (Tabla 5.2) y
que existe una distorsion significativa de la malla en la frontera entre cuencas y plataformas. En
lo que se refiere al modelo de alta erosion, Mo16, se puede observar que la longitud de la cuia
es menor (159 km) comparada con los modelos Moo2 y Mo1s; éste mismo comportamiento se
aprecia en la pendiente topografica, ya que el valor obtenido para esta variable en el modelo
Mo16 fue de 3.3°. Un aspecto interesante que ocurre en el modelo de alta erosion es la
concentracidon de la deformacion en el traspais (Figura 5.6); aunque permanece el mismo

patron observado en los otros experimentos.
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Figura 5.6.- Modelos de erosion que muestran el efecto de este proceso en la geometria final y deformacion
interna de la cufia que representa a la seccion Vizarron-Tamazunchale. Los modelos fueron hechos utilizando
valores extremos en la constante de erosion K para baja (2.5x1o'6) y alta (2.5x10™) erosién. Estos valores son
consistentes con los calculados en sistemas orogénicos actuales como Taiwan e Himalayas. Los experimentos de
erosion son comparados con el modelo de referencia Mooz con el objetivo de mostrar la influencia de este proceso
superficial. Notese la concentracion de la deformacion en el traspais, la disminucion de la longitud de la cuiia y el
aumento en la pendiente topografica en Mo16, lo cual es congruente con lo observado en la naturaleza, en el

modelo analdgico M-SCTrs (capitulo IV) y en |as predicciones tedricas (Dahle y Barr, 1984; Hilley et al., 2004,).
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Tabla 5. 2. Acortamiento estimado de los elementos paleogeograficos para cada modelo numérico

EP/Modelo ST PED cz PVSLP CT™M LDC PT *
Moo1 A 46 50 41 40 196 1.4 145
Moo2 63 50 62 47 30 162 3.5 145
Moo3 63 54 62 47 22 136 4.6 145
Moo 71 50 66 AA 15 128 6 145
Moos 71 54 65 30 6 105 7 128
Moo6 71 58.3 66 12 6 94 9 122
Mooy 74 58 33 o o 56 14 78
Moo8 65 62 53 50 28 165 34 145
Moog 48 58 50 29 26 196 2.4 145
Moio 62 58 60 4t 24 144 3.6 145
Mo11 62 54 62 VA 26 145 4 145
Moz2 63 50 62 47 30 162 3.5 145
Mo13 63 46 62 35 40 179 3.8 145
Moa4 65 33 60 32 28 175 4.1 116
Moz1sg 65 47 69 35 30 159 33 145
Mo16 74 48 66 41 24 148 2.8 142

SVT >70 55 70 35 32 160 3-3.8 ~150

Acortamiento= (I, - l¢)/l, x200[%]; LDC[km]; PT [e]

l,: Longitud inicial

l¢: Longitud final

* Desplazamiento total (km)

EP: Elemento paleogeografico; ST: Secuencias Toliman; PED: Plataforma El Doctor; CZ: Cuenca de Zimapan
PVSLP: Plataforma Valles-San Luis Potosi; CTM: Cuenca Tampico-Misantla; LCD: Longitud de la cuia

PT: Pendiente topografica; SVT: Seccion Vizarron-Tamazunchale.

5.5.- Discusion.

Los modelos numéricos son una herramienta robusta para entender fendmenos geoldgicos
como el desarrollo de cinturones de plieques y cabalgaduras. En particular, en los modelos
presentados en este capitulo, se tratd de comprender el papel que tienen variables
fundamentales en el desarrollo del Cinturdn de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano en el centro
de México (seccion Vizarrén-Tamazunchale), ya que algunas de ellas han sido causa de
controversia o no se conocen del todo bien (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et
al., 2012). En los siguientes apartados se discuten los resultados obtenidos del modelado

numeérico.
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Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale

5.5.1.- Comparacion de modelos numeéricos.

En el modelado numérico realizado en este trabajo, se empled una geometria idealizada de la
sucesion sedimentaria presente en la seccion Vizarrén-Tamazunchale (Figura 5.1), basada en
observaciones de campo realizadas en este y otros trabajos (Suter, 1987; Carrillo-Martinez,
2000; Fitz-Diaz et al., 2012). Ademas se utilizaron propiedades reoldgicas especifica para las

rocas presentes en la seccion.

Una propiedad reoldgica importante de los materiales es el angulo de friccion interna. Esta
propiedad es, quiza, la mas importante, ya que el cambio lateral de facies observado en la
seccion Vizarron-Tamazunchale es representado por un cambio en el angulo de friccion interna
de los materiales utilizados para simular las plataformas y cuencas. Las rocas de plataforma,
acomodan la deformacién de manera fragil mediante fallas inversas (Fitz-Diaz et al., 2012) y se
comportan como elementos rigidos dentro se la sucesion sedimentaria con un angulo de
friccion de ~40°. Por otro lado, las rocas de cuenca son plegadas con la deformacion debido a su
caracter estratificado y a su comportamiento menos competente, el cual es caracterizado por

un angulo de friccion interna de ~30° (Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012).

Otra caracteristica presente en los experimentos numéricos realizados, es la ausencia de planos
de falla o debilidad predeterminados. Esta caracteristica es fundamental para representar lo
mejor posible la sucesidon sedimentaria antes de la deformacion (Figura 5.1; Fitz-Diaz et al.,
2012) y tratar de no influir en los resultados finales. Al igual que los modelos analdgicos, la
frontera entre plataformas y cuencas se establecié como vertical con base en lo descrito por
Lopez-Doncel (2003) y Omana-Pulido (2012), con lo cual se disefio una geometria inicial como
la mostrada en la figura 5.1. Con las propiedades de los materiales y la geometria inicial
establecida, los modelos numéricos fueron corridos tratando de buscar el modelo que mas se
ajustara a lo observado en la seccion Vizarron-Tamazunchale, variando ciertos parametros
como la friccion en el despegue (Moo1-07), el espesor de las plataformas (Mo1o y 11) y del
paquete sintectonico (Mo12, 13y 14), y la erosidn sintecténica (Moas y 16). Adicionalmente se
realizaron modelos con un paquete sedimentario sin variaciones mecanicas laterales con el fin
de comparalos (Moo8 y 09) con el modelo que incluye cambios de facies. Es importante
mencionar, que los experimentos numéricos no toman en cuenta que el efecto de la presion de

poro dentro de cufia como se hace en otros modelos numéricos (Contreras y Suter, 2015).
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El efecto que tiene la friccion de la superficie de despegue en el desarrollo y geometria final de
la cufia es evidente en los modelos Mooz1-07. Con una friccion alta se produce una cufa que
tiene una longitud pequeina, con una pendiente topografica muy alta y la deformacion
concentrada en el traspais (Figura 5.2). Al disminuir la friccion, se tiene una menor inclinacion
en la superficie topografica y se incrementa la longitud (Figura 5.2 y Tabla 5.2). Tomando en
cuenta los datos de acortamiento reportados en Vasquez-Serrano (2010) para las cuencas y lo
establecido en Fitz-Diaz et al. (2011 y 2012) para la geometria final y deformacion interna de la
cuia de la seccion Vizarrédn-Tamazunchale, es posible establecer que el modelo Moo2 es el que
mejor se ajusta a lo observado en la naturaleza (Figura 5.2 y Tabla 5.2), por lo que la friccion en
el despegue mas probable es de pp~0.2. Este valor es realista, tomando en cuenta que las rocas
que estan cerca de la zona de despegue son una sucesion de rocas clasticas estratificadas
(lutitas y margas) que cambian lateralmente a evaporitas en algunas partes (Suter, 1987;
Davila-Alcocer, 2013; Ortega-Flores 2011, 2014; Fitz-Diaz et al., 2012). Aunque, la friccion
también podria estar relacionada con una alta presion de poro en el despegue (Contreras y

Suter, 2015)

En lo que se refiere al espesor de las plataformas, principalmente de la plataforma El Doctor, ha
sido discutido en varios trabajos (Wilson et al., 1955; Carrasco, 1970; Ward, 1979; Suter, 1987;
Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012), estableciéndose un espesor de 800 a 2000 m.
Este rango tan amplio ha sido interpretado como una consecuencia de la duplicacion o
triplicacion de la plataforma por apilamiento tecténico (Fitz-Diaz et al., 2012). Debido a esta
variacion tan amplia en el espesor, se decidio realizar una serie de experimentos en donde se
varia el espesor de las plataformas en 600, 1000 y 2000 m (Mo1o, 11 y 02). Los resultados
muestran que los modelos Mo1o y 11 no alcanzan la longitud en la cuna deseada, ya que es
menor a la que tiene la seccidon geoldgica original, aunque la pendiente topografica y
deformacion interna se encuentran dentro del rango establecido para la cuia original. El
modelo Moo2, con un espesor en la plataforma de 2 km, es el que mejor se ajusta a lo
observado; por lo que el espesor mas probable para las plataformas, y en especial la plataforma
El Doctor, seria de ~2 km. Esto es confirmado tomando en cuenta las estimaciones del espesor
hechas en la plataforma Valles-San Luis Potosi, la cual tuvo un espesor de poco mas de 2000 m

antes de la deformacion (Suter, 1987; Fitz-Diaz et al.,2012; Contreras y Suter, 2015), y de
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mediciones del espesor hechas en otras plataformas de la misma edad en otros sitios en el
oriente de México, como la plataforma de Cordoba vy la de Tuxpan, a las que se les ha calculado

un espesor de ~2 km (Roure, 2008).

Otra variable importante en la cuiia estudiada, es el espesor del paquete sintectonico, el cual
representa a las formaciones Soyatal y Méndez. Estas formaciones han sido descritas en la
seccion, calculandoles un espesor de ~1000 m para la Formacion Soyatal y de ~500 m para la
Formacion Méndez (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000). Sin embargo, el espesor medido no
toma en cuenta la deformacidon de las rocas ni la erosion sin y post-tectonica. En algunos
trabajos, se ha propuesto que rocas equivalentes del Maastrichtiano-Eoceno pudieron alcanzar
un espesor de mas de 3 km en el noreste de México (Grupo Difunta. McBride et al., 1974); por
esta razon, en los experimentos numeéricos realizados se tomd en cuenta cuatro diferentes
espesores 1.2, 1.5, 3y 6 km (Mo12, 02, 12 y 14). La geometria final y deformacion interna de la
cuiia, muestran que los modelos que tienen un paquete sintectdnico con un espesor mayor o
igual a 3 km tienen una longitud y pendiente topografica mayor en comparacion con la seccion
Vizarron-Tamazunchale. En el caso especial del modelo Moz14, el espesor mayor del paquete
sintecténico (6 km) ocasiona que la deformacion interna de la cuna sea acumulada en el
traspais en etapas tardias. Esto genera que el modelo no alcance el desplazamiento requerido
de 145 km (Figura 5.5). Una caracteristica importante que se observa cuando aumenta el
espesor del paquete sintectonico, es la disminucion sustancial de la deformacion que
acomodan las plataformas (Tabla 5.2). De acuerdo con los resultados obtenidos, el espesor de
la capa que representa a las formaciones sedimentarias sintectdnicas podria ser de ~1.5 km
(Moo2) antes de la deformacion; ya que con dicho espesor, la geometria y deformacion interna
de la cuia son muy parecidas a lo que se observa en la naturaleza. Esto concuerda muy bien con
el espesor de la Lutita Parras de edad Campaniano en el noreste de México, la cual tiene un

espesor de 1200-1500 m (Imlay et al., 1948).

Finalmente, para el caso de la erosion sintectdnica, se realizaron una serie de experimentos con
el fin de conocer cuadl podria ser el patron de erosion durante el desarrollo de la cufa. Es
importante mencionar, que tanto en la seccion Vizarron-Tamazunchale como en el resto del
Cinturon de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano (CPCM), no existen estudios sobre el papel que

jugaron los procesos superficiales de erosion y sedimentacion sintectonica en la deformacion

144



Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale
del cinturdn de pliegues y cabalgaduras; los datos que con los que se cuentan sobre el
enterramiento y exhumacion de las rocas aun son escasos (Gray et al., 2001; Fitz et al., 2011) y
no permiten constrefir tasas de erosion y sedimentacion. Por lo que el uso de modelos
analdgicos (capitulo 4) y numéricos representa una oportunidad para conocer el papel de los

procesos superficiales en la formacion del CPCM.

La erosion produce un reajuste en las fuerzas que controlan la estabilidad de la cufia orogénica
(Davis et al., 1983; Dahlen et al., 1984; Dahlen, 1984; Mulugeta y Koyi, 1987; Dahlen y Suppe,
1988; Dahlen y Barr, 1989; Barr y Dahlen, 1989), lo que se refleja en la geometria final y
deformacion interna de dicha cufia; de ahi la importancia de conocer cual fue la cantidad de
material removido por la erosion. La competencia de las rocas expuestas en la superficie, su
resistencia a la erosion y el clima son los factores principales que influyen en la tasa de erosion
sintectonica dentro de un sistema montafoso producido durante la formacion de un cinturdn
de pliegues y cabalgaduras (Willett, 1999; Willett and Brandon; Hilley et al., 2004; Hilley y
Strecker, 2004; Cruz et al., 2010). Estos factores son representados por la constante de erosidn
K, la cual tiene un valor de 1.1-1.2X10™ m®?/afio para una alta erosion y de 2-1.1X10° m°?/afio

para baja erosion en sistemas orogénicos actuales Himalayas y Taiwan. (Hilley et al., 2004).

Los modelos Mois y 16 representan sistemas orogénicos con baja y alta erosion
respectivamente. Es posible observar que el Mo16 (K= 5.2 x10™) sigue los patrones establecidos
tedricamente (Davis et al., 1983; Dahlen y Barr, 1989; Barr y Dahlen, 1989), es decir, existe una
concentracion mayor de la deformacion en el traspais al tener una alta erosion sintectonica,
reduciendo la longitud de la cuia y aumentando la pendiente topografica (Figura 5.6 y Tabla
5.2). Si se compara las caracteristicas geométricas y deformacion interna de las cuias de los
experimentos Moo2, Mois y Mo16 (Figura 5.6), se puede apreciar que el modelo de baja
erosion (K = 5.2 x10°) es el que mejor se ajusta a la geometria y patrones de deformacion
observados en la seccidn natural (Tabla 5.2). Esto sugiere que durante el desarrollo de la cuia
que representa a la seccion Vizarron-Tamazunchale, existid una tasa de erosion baja
comparable con lo que se observa en los Himalayas (Hilley et al., 2004) y con lo que se ha
sugerido en la cordillera Andina Argentina en etapas tardias (Cruz et al., 2011). Tomando en
cuenta esta observacion, surge la siguiente pregunta, ;qué factor o factores controlaron la tasa

de erosion baja? Como se ha mencionado anteriormente, la resistencia de las rocas es un factor
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fundamental en la tasa de erosidon de un sistema orogénico, por ejemplo, en el traspais del
orogeno de Taiwan actualmente se exponen rocas cristalinas (metamorficas) que disminuyen la
velocidad de erosion (Hilley et al.,2004). Por otro lado se tiene al clima, el cual ayuda o inhibe la
remocidon de material; es bien conocido, que un factor que controla la baja erosion en los
Himalayas en su porcion norte es su clima arido (Hilley y Strecker, 2004). En el caso del CPCM
en el centro de México, ¢cual de estas situaciones se podria haber presentado a finales del
Cretacico y Paledgeno?; es probable que las rocas que estuvieran expuestas en la superficie
fueran las del paquete sintectonico, las cuales son poco resistentes a la erosion en la actualidad
(Godinez-Tamay, 2016). En lo que se refiere al clima, se ha reportado que para finales del
Cretacico en Norteamérica predomino un clima seco y arido (Wolfe y Upchurch Jr, 1987; Otto-
Bliesner y Upchurch Jr, 1997), lo que probablemente pudo haber sido el factor de que se
presente una baja erosidon. Un analisis mas detallado de tasas de erosion en los modelos para
las distintas litologicas (plataformas y cuencas) presentes en la seccion Vizarron-Tamazunchale

es necesario para reafirmar esta hipotesis.

Un aspecto interesante observado en los experimentos numéricos, es que a pesar de que los
patrones de deformacion y geometria final de la cuia del modelo de baja erosion (Mo1s)
coinciden con la seccidn de Fitz-Diaz et al. (2012), la topografia actual de la seccion estudiada
(~1°) es menor a la obtenida en el modelo Mo1s (3.3°). Esto sugiere que gran parte del material
removido en cufia fue posterior a la deformacion para tener la topografia actual (Figura 5.7,
erosion post-tectdnica). Para conocer el valor de la constante de erosidn post-tectdnica, se
utilizo la ecuacion 5.4 teniendo en cuenta que vT=0 y que At~45 Ma; lo que da un valor de K =
4.1x1o'8 m®?/afio. Dicho valor es dos dérdenes de magnitud menor que el de la erosion
sintectonica (K = 2.5x10° m®?/afio), lo que hace pensar que la tasa de erosion post-deformacion
es muy baja. Este fendmeno ha sido descrito también en otros cinturones de pliegues y
cabalgaduras antiguos como los Apalaches en Estados Unidos (Hancock y Kirwan, 2007),
aunque la causa que produce esta baja erosion aun no es explicada del todo. El apagado del
motor tectonico al final de la deformacidon sumado a la probable exposicidn de rocas mas
resistentes a la erosion en combinacidn con un clima favorable para producir poca remocion de

material, contribuyen a la baja erosion post-tectonica.
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Figura 5.7.- Comparacion del modelo numérico Mo1s con la seccion interpretada por Fitz-Diaz et al. (2012). Se incluye el modelo numérico con la erosion
post-tectonica, la cual es aun mas baja que la sintectdnica; también se delinean las plataformas y cuencas para una mejor representacion. Asi mosmo, se
muestran los porcentajes de acortamiento en el modelo (arriba) y los estimados por Fitz-Diaz et al., 2012 (abajo).
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5.5.2.- Cuna con material homogéneo y con variaciones reologicas laterales.

Dentro de la teoria de la cuia critica propuesta por Davis et al. (1983) y que posteriormente fue
detallada por Dahlen y Barr (1989), el coeficiente de friccion interna del material que constituye

a la cuna orogénica es una variable importante que determina la geometria final.

En el caso del CPCM, éste presenta variaciones en los materiales que conforman a la cuia,
producto de cambios laterales de facies entre cuencas y plataformas (Suter, 1987). Esto
produce variaciones en el coeficiente de friccion interna dentro de la cuia orogénica, que se
traducen en variaciones en la deformacion (Figura 5.7). De acuerdo con los resultados
obtenidos, se puede observar que una cufa homogénea (Moo8 y Moog) es radicalmente
distinta a una cufa heterogénea (Mois). Aunque en ciertos casos, es posible que cufas
homogéneas y heterogéneas tengan geometrias similares (longitud, altura y pendiente
topografica), pero con distinta distribucion interna la deformacion ante una misma cantidad de
acortamiento total; tal es el caso de los modelos Moog y Mo1s (Tabla 5.2). Con base en lo
anterior, es importante mencionar que la teoria de la cuia critica (Davis et al., 1983) asume una
cuna formada por un material homogéneo; pero que en presencia de distintos materiales la

teoria no es valida y no puede predecir la deformacion interna correctamente.

5.5.3.- Evolucion de la deformacion en el modelo Mois y su comparacion con lo

interpretado por Fitz-Diaz et al., 2014a.

En afios recientes, se ha hecho un esfuerzo importante en la seccion estructural Vizarron-
Tamazunchale y en otros sitios del CPCM por conocer la edad de deformacién de las rocas
(Cuéllar-Cardenas et al., 2012; Garduno et al, 2015; Fitz et al.,, 2014a). Estos nuevos
fechamientos se han sumado a edades de formaciones sintectdnicas y a edades determinadas
en estructuras generadas durante la deformacion (Gray et al., 2001). El conocimiento adquirido
ha sido fundamental para entender la evolucidon del sistema orogénico en México.
Actualmente, es aceptado que la orogenia en México se extiende desde las costas del Pacifico
hasta en la planicie costera del Golfo de México (Cuéllar-Cardenas et al., 2015; Fitz-Diaz et al.,
2017), con edades de deformacidn de ~100 Ma en el oeste, que van siendo mas jovenes hacia el

oriente hasta llegar a ~44 Ma en el area de Tamazunchale, San Luis Potosi.
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Figura 5.8.- Comparacion de la evolucion de la deformacion entre el modelo Mo1s y lo propuesto por Fitz-Diaz et al., 2014a con base en edades de deformacion
en la seccion Vizarron-Tamazunchale.
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En el caso particular de la seccion Vizarron-Tamazunchale, Fitz-Diaz et al. (2014a) han
propuesto que la deformacidn progresiva se produce de manera episddica con base en edades
de deformacidn y relaciones de corte observadas en campo. Sumado a lo observado en otros
estudios (Suter, 1987; Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz et al., 2012), les permiten proponer una
evolucion de la deformacidn por acortamiento para el area de estudio. Esta evolucion
interpretada, permite tener un punto de referencia para conocer qué tanto se acercan los
modelos numéricos hechos en este trabajo con la realidad, ademas abre un panorama mas
amplio para conocer con mas detalle el desarrollo de los cinturones de pliegues y cabalgaduras

y particularmente el CPCM en el centro de México.

La geometria inicial de los modelos asume que existe una capa de rocas que cubre a las cuencas
y plataformas antes de ser involucrados en la deformacion. Aunque es importante mencionar,
que esta es una suposicion simplificada que no toma en cuenta la sedimentacion sintectonica
en etapas cuando el area se convierte progresivamente en una cuenca de cuia superior (wedge

top), segun lo propuesto por DeCelles y Giles (1996) para el sistema cuenca de antepais.

Comparando el modelo de baja erosion (Mois), el cual es el que mas se ajusta a las
caracteristicas geomeétricas y de deformacion de la seccidon Vizarron-Tamazunchale, con la
interpretacion hecha en base a las edades de deformacion, se puede observar que en los sitios
donde se fecharon a las rocas coinciden muy bien con los lugares donde hay una deformacion
activa en los modelos. De acuerdo con Fitz-Diaz et al. (2014a), la edad mas antigua de
deformacion se localiza en el traspais de la seccion, en donde una zona de cizalla (Cabalgadura
de Higuerillas) tiene una edad de ~83.5 Ma. La actividad en esta zona de cizalla es casi
contemporanea con la deformacion ocurrida en la cuenca de Zimapan cerca de la frontera con
la plataforma El Doctor (82 Ma); este mismo patron se repite en el modelo Moas (Figura 5.8),

donde hay una actividad importante cerca de los bordes de la plataforma El Doctor.

A 76.5 Ma se inicia la deformacion en la cuenca de Zimapan, cerca de la frontera con la
plataforma El Doctor. Esta actividad genera una zona de cizalla, producto de una reactivacion o
un cambio en el régimen de deformacion (de pliegues por buckling a cizalla localizada). En el
modelo, se observa que a esta edad la deformacion continla en las zonas cercanas a la
plataforma El Doctor dentro de la cuenca de Zimapan y se propaga hacia el centro de la cuenca

(Figura 5.8). Entre 64 y 62 Ma la deformacion se traslada hacia la cuenca Tampico-Misantla en
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sitios cercanos a la frontera con la plataforma Valles-San Luis Potosi; a esta misma edad,
también hay actividad en el limite entre esta plataforma y la cuenca de Zimapan a través de la
cabalgadura El Volantin (Gray et al., 2001). En el modelo Mo1s, para este momento (64-62 Ma)
la actividad esta concentrada dentro de las cuencas, en sitios cercanos a la plataforma Valles-
San Luis Potosi y en las fronteras (Figura 5.8), lo que coincide muy bien propuesto por Gray et

al. (2001) y Fitz-Diaz et al. (20143).

Finalmente, hace aproximadamente 44 Ma, la deformacion se propagd hacia la parte mas
oriental de la seccidn Vizarron-Tamazunchale, dentro de la cuenca Tampico-Misantla cerca de
la cabalgadura de Tetitla. Nuevamente, la deformacion en el modelo coincide muy bien en

tiempo y espacio con lo interpretado en las edades obtenidas (Figura 5.8).

Los resultados, sugieren que los modelos numéricos son una herramienta robusta para
entender el desarrollo de cinturones de pliegues y cabalgaduras. Esto a pesar de que los
modelos realizados en este trabajo utilizan una geometria simple del paquete sedimentario y
de que ignoran ciertos aspectos como la influencia de la presion de poro o la evolucion del

sistema de cuenca de antepais (DeCelles y Giles, 1996; Contreras y Suter, 2015).
5.5.4.-Deformacion del paquete sintectonico en el modelo numérico Moas.

El analisis de la deformacion de las rocas mas superficiales del paquete sedimentario que
constituye a la seccidn Vizarrén-Tamazunchale, fue presentada en el capitulo 3 con base en
descripciones de campo. Estas rocas estan representadas por las formaciones Soyatal y
Méndez, las cuales son consideradas como contemporaneas con la formacion del sistema
orogénico en México (Fitz-Diaz et al., 2017). La deformacion observada en el campo de estas
formaciones, esta determinada por su posicion con respecto a las plataformas; existiendo una
mayor concentracion de la deformacion en los sitios cercanos a las fronteras entre cuencas y
plataformas (capitulo 3). Con las observaciones de campo, también se pudo determinar
cualitativamente que existe una variacion significativa de la deformacion desde la base de las
formaciones, hasta la parte mas superficial expuesta en la actualidad (hacia la cima). Los
patrones de deformacion dentro de las rocas de las formaciones Soyatal y Méndez estan
intimamente relacionados con su posicion dentro de la cuna orogénica y con respecto a su

posicion dentro del paquete rocoso que forman (capitulo 3).
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Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale
Debido a las limitaciones propias del trabajo de campo, no se pudo establecer del todo las
variaciones de la deformacion de la base a la cima de las unidades sintectdnicas de manera
cuantitativa, ni tampoco la evolucion de la deformacidn en términos de la contribucion que
tienen la componente cizalla. Para conocer de manera mas detallada estos aspectos, se hace
uso de los modelos numéricos para acercarnos a entender la historia de deformacion del

paquete sintectodnico.

Tomando como referencia al modelo Moz1s, se puede observar que la variacion en los patrones
de deformacion del paquete sintectonico (Figura 5.1), esta ligada con la presencia de los
elementos paleogeograficos representados por las plataformas y las cuencas. Esto concuerda
con las observaciones de campo, donde se observa la misma tendencia (Figura 5.9). En general,
el modelo Mo1g muestra que la deformacion del paquete sintecténico disminuye hacia el
antepais, con ciertos picos en las fronteras entre plataformas y cuencas, donde existe el

desarrollo de fallas inversas.

A escalas pequenas del modelo numérico, en sitios similares donde se describid la deformacion
en el campo (Figura 5.9), se aprecian variaciones laterales y verticales de la geometria de los
elementos que forman al paquete sintectonico y de las unidades que estan por debajo
(plataformas y cuencas). Esto permite ver que dicho paquete, acomoda mas deformacion en
comparacion con las rocas que lo subyacen (Figura 5.9). En el caso particular del contacto entre
la capa sintectonica y las unidades de cuenca y plataforma, es posible apreciar una componente
de cizalla importante en la base del paquete sintectonico (Figura 5.9), lo cual esta de acuerdo

también con observaciones de campo (capitulo 1).

Una caracteristica importante en la deformacion de los depdsitos sintecténicos es la
contribucidon de una componente de cizalla simple inducida en la mayoria de los casos por la
actividad de las cabalgaduras mayores. Una de las secciones mas representativas de la
deformacion por cizalla inducida por una falla inversa, es la que se observa en el corte que
atraviesa la frontera entre la plataforma El Doctor y la cuenca de Zimapan (Seccion Maconi,
capitulo 3). En esta seccion, los depdsitos sintectonicos de la Formacion Soyatal presentan una
deformacion muy intensa (pliegues isoclinales con planos aciales subhorizontales cortados por

zonas de cizalla métricas) debido a que estan (Mendoza-Rosales, 1990; Hernandez-Jauregui,
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Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale
1997; capitulo 3), atrapados entre dos fallas, la Cabalgadura El Doctor y el despegue entre las

formaciones Tamaulipas y Soyatal.

Por otro lado, el centro de la cuenca de Zimapan representa un sitio en donde no se observa
una componente de cizalla importante (Sinclinal El Aguacate. Carrillo-Martinez, 2000; Fitz-Diaz
et al., 2012). En esta zona los pliegues tienen planos axiales subvericales y no hay presencia de

zonas de cizalla subhorizontales que corten a los pliegues.

Tanto la frontera entre la plataforma El Doctor y la cuenca de Zimapan como el centro de la
cuenca de Zimapan, son areas importantes (secciones Maconi y sinclinal El Aguacate en
capitulo 3) para entender la influencia que tienen las cabalgaduras mayores en los patrones de
deformacion del paquete sintectonico. Si se observa la figura 5.9, es posible apreciar las
diferencias en la distorsion de la malla del modelo Moz1s. En la frontera plataforma-cuenca, la
deformacion del paquete sintectonico es mas intensa comparada con lo que se ve en el centro
de la cuenca de Zimapan (Figuras 5.9 y 5.10). Para conocer la componente de cizalla, en la
figura 5.10 se presenta un grafico que muestra los cambios de la deformacion en el tiempo para
las dos zonas de interés. El analisis de la variacion de los componentes de extension (e.,) y
cizalla (e,,) con el tiempo, se realiza para toda la columna del paquete sintectonico, teniendo en

cuenta que esta representada por tres filas de elementos en la cuenca de Zimapan (Figuras 5.9

Yy 5.10).

En general, se puede observar que la deformacion del paquete sintectonico en la frontera
cuenca-plataforma inicia hace ~ 82 Ma con un aporte importante de cizalla (e,,) que acompana
a la extension en el eje vertical (e;;) producto de acortamiento en el eje horizontal (e,,). La
componente de cizalla permanece por debajo de e,; con el mismo patron, hasta ~7o Ma cuando
ocurre un incremento abrupto en el valor de la cizalla. A partir de este momento, la

componente de cizalla se vuelve la mas importante en la deformacidn del paquete sintectodnico.

Tanto las curva de e,;; como de e,,, tienden asintdticamente a un limite superior (Figura 5.10);
aunque para la curva de e,, existen saltos repentinos con forme aumenta su valor, estos saltos
representan actividad por cizalla en la frontera plataforma-cuenca que en la naturaleza se
traduciria como actividad de la cabalgadura El Doctor. Otra caracteristica interesante de esta

zona (seccion Maconi), es la prolongada actividad de la cabalgadura El Doctor durante el
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Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale
desarrollo de la cufia; practicamente hay actividad desde ~82 Ma hasta ~50Ma, que en el caso
de la componente de cizalla se produce de manera discontinua representada por saltos en la
deformacion. Al final de la deformacidn en la frontera cuenca-plataforma, la base del paquete
sintecténico experimenta mas deformacion por cizalla que la cima. Este comportamiento se
traduciria en la naturaleza con una deformacion compleja en la formacion Soyatal; la cual es
corroborada con las observaciones de campo presentadas en el capitulo 3y con lo visto en el

modelo M-SCT3 del modelado analdgico (capitulo 4).
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Secciéon Maconi Seccion sinclinal El Aguacate.

Plataforma

Y

I

Frontera plataforma El Doctor-cuenca de Zimpan Centro de la cuenca de Zimapan

Figura 5.10.- Evolucion de la deformacion del paquete sintectdnico en la frontera entre la plataforma El Doctor y la
cuenca de Zimapan (a), y en el centro de la cuenca de Zimapan (b). Las flechas en el gréfico indican saltos en e,, de

(a) con el tiempo.

Si comparamos lo que se presenta en la frontera plataforma-cuenca con lo que se observa en el
centro de la cuenca de Zimapan, es posible apreciar que la deformacion es muy distinta
(Figuras 5.9 y 5.10). La actividad en el centro de la cuenca (sinclinal El Aguacate), inicia a ~ 76

Ma sin una componente de cizalla simple. La deformacion es acomodada solo por cizalla pura.
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Sin embargo, a ~70 Ma inicia la deformacidon por cizalla paquete sintectdnico, la cual
permanece por debajo de e,,. La deformacion en esta zona cesa a ~65 Ma cuando las curvas de
e,; Y e, alcanzan un valor maximo que permanece constante hasta el final del desarrollo de la
cuna (Figura 5.10). Al final, la deformacion total en el centro de la cuenca es menor a lo que se
presenta en el limite plataforma-cuenca. Este comportamiento en el centro de la cuenca es
similar a lo que se observa en el Sinclinal EI Aguacate de la cuenca de Zimapan (capitulo 3). La
deformacion de la Formacion Soyatal dentro del sinclinal es mas simple comparada con lo que
se ve bajo la cabalgadura El Doctor, la cual esta representada por pliegues tipo chevron que

tienen planos axiales sub-verticales.

5.6.- Conclusiones.

De acuerdo con los resultados obtenidos del modelado numérico de la seccion Vizarron-

Tamazunchale, se concluye lo siguiente:

e Una variable de primer orden que determina las variaciones en la deformacion interna
de una cuia orogénica, son las variaciones mecanicas laterales producto de un cambio
lateral de facies en las unidades que componen al paquete sedimentario.

e Entodos los modelos, las cuencas acomodan mas deformacion en comparacion con las
plataformas y hay una concentracion de la deformacidn en los limites entre cuencas y
plataformas.

e Aunque la teoria de la cuiia critica explica la geometria ideal y la deformacion interna de
una cufa constituida por un material homogéneo, no es aplicable cuando existen
variaciones laterales en las propiedades del material que la constituyen.

e La deformacion de los depdsitos sintectonicos depende en gran medida de la posicion
que estos guardan con respecto a las fronteras entre plataformas y cuencas, existiendo
una deformacion mas compleja en las fronteras debié a una concentracion de la

componente de cizalla.

Con base en las simulaciones numéricas también se puede concluir lo siguiente:
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Capitulo V: Modelado numérico de la seccion Vizarron-Tamazunchale
El espesor de de la plataforma El Doctor fue de ~2 km antes de la deformacién. La
duplicacion o triplicacidn tectonica sugerida por otros autores (Carrillo-Martinez, 2000;
Fitz-Diaz et al., 2012) no es apoyada por la experimentacion numeérica.
El espesor maximo de los depositos sintectonicos en la seccion Vizarron-Tamazunchale
probablemente estuvo entre 1.2 y 1.5 km. Con dicho espesor se obtienen las variaciones
en la deformacion observadas en el campo.
La tasa de erosion sintectdnica en el CPCM en el centro de México fue baja (K=2.5x10-6
m®*/afio) y es comparable con lo que ocurre al sur de los Himalayas actualmente.
La friccion en el despegue que mejor se ajusta a las variaciones de acortamiento
reportadas para la seccion Vizarron-Tamazunchale, tiene una valor de 0.2.
Al final de la deformacion la cufia orogénica generada en el centro de México tuvo una
pendiente topografica de ~3.4° y una longitud de ~162 km.
La topografia actual de la seccion estudiada, se explica por una muy baja tasa de erosion
post-tectonica, lo cual es congruente con lo observado en otros cinturones de plieguesy

cabalgaduras antiguos, por ejemplo el orégeno Apalachiano.
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Anexos

Mooz2: Cufia heterogénea (modelo de referencia) ci
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Moo8: Cuna homogénea (p = 30°).
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Moas: Baja erosion sintectonica. ell
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Mo16: Alta erosion sintectonica. ell
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