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Resumen

La tectonica de piel delgada es un estilo de deformacidn que ocurre en las cubiertas
sedimentarias de las cuencas de antepais durante una orogenia. En este trabajo se
elaboré material didactico de apoyo a los estudiantes de las Carreras de Ingenieria
en Ciencias de la Tierra, como resultado de una investigacion que busca
caracterizar este estilo tectonico mediante la descripcion de orégenos tipo, asi como
identificar los recursos petroleros y minerales que pueden contener. Primeramente,
se realiz6 la recopilacion y analisis del material bibliografico relacionado con el tema
para seleccionar la informacibn mas apropiada. Posteriormente, se definieron
conceptos basicos implicados en la tectonica de piel delgada que permiten una
mejor comprension. Después se describié el estilo de deformacién de la Sierra
Madre Oriental y Sierra de Chiapas ya que son parte los or6genos mexicanos que
cumplen con las caracteristicas de piel delgada. De la misma manera, se puntualiza
el estilo de deformacion de las zonas del Himalaya y Los Alpes que tiene la firma de
piel delgada. Finalmente, se identificaron los recursos minerales y petroleros con
que cuentan estas regiones y la etapa de la orogenia en que se formaron. Los
resultados demuestran que en los orégenos con tectdnica de piel delgada
predominan estructuras geoldgicas secundarias como imbricacion clasica, duplex,
pliegues por flexura de falla y pliegues por propagacion de falla. Las unidades
evaporiticas de las superficies de despegue juegan un papel fundamental en el
control de la deformacion en estas cordilleras. Las condiciones para el origen de
sistemas petroleros en estas regiones llegan a ser adecuadas, no obstante, estos
estan condicionados por el nivel de maduracion que pueden alcanzar debido a los
procesos orogeénicos o litostaticos, principalmente. Los yacimientos minerales de
estos cinturones varian debido a las caracteristicas geoldgicas intrinsecas de cada
region. No obstante, es comuUn encontrar yacimientos de evaporitas, dolomita,
caliza, y carbon.



Abstract

Thin-skinned tectonics is a style of deformation that occurs in sedimentary covers of
foreland basins during an orogeny. Teaching material was elaborated in this work to
support students of Earth Sciences Engineering Careers, as result of a research that
looks forward to characterize this tectonic style through the description of typical
orogens, as well as to identify the oil and mineral resources that they could store.
First, compilation and analysis of bibliographic material related to the topic was
carried out to select the most appropriate information. Subsequently, basic concepts
involved in thin-skinned tectonics were defined. Later, the deformation style of the
Sierra Madre Oriental and Sierra de Chiapas was described, these belts are part of
the Mexican orogens with characteristics of thin-skinned. In the same way, the
deformation style of the Himalayan and Alpine areas with the signature of thin-
skinned was pointed out. Finally, the mineral and oil resources available to these
regions and the stage of the orogeny in which they were formed were identified.
Secondary geological structures such as classical imbrication, duplexes, fault
bending folds and fault propagation folds predominate in thin-skinned orogens. The
evaporitic units of the detachment surfaces have a fundamental role in the control of
deformation in these orogenic belts. The conditions for petroleum systems
provenance in these regions become adequate, however, these are conditioned by
the level of maturation that reach due to orogenic or lithostatic processes, mainly.
Ore deposits of these belts vary due to intrinsic geological characteristics of each
region. However, it is common to find ore deposits such as evaporites, dolomite,
limestone, and coal.



Capitulo 1 Generalidades

1.1 Introduccion

Los cinturones orogénicos u ordgenos son la principal expresion tectdnica de los
limites de placas convergentes, se caracterizan por ser territorios alargados en los
que la corteza terrestre ha sufrido acortamiento y exhumacién en un mismo periodo
de tiempo que puede relacionarse con la formacion y fractura de supercontinentes,
en algunos casos (Roeder, 2012). Los orégenos que se forman en este tipo de
margenes pueden clasificarse en dos tipos: a) los de tipo andino, en los que la placa
ocednica que subduce se calienta en su descenso y genera magmas que ascienden
a la superficie desencadenado actividad volcanica que provoca la acrecion de la
corteza; b) los de colision, que se crean cuando la placa oceanica subduce por
completo y dos masas continentales se impactan (Crespo-Blanc, 2018; Murphy &
Nance, 2004).

La orogenia es el periodo de tiempo y procesos implicados en la construccion de los
cinturones montafiosos: magmatismo, el cual genera nueva corteza continental;
metamorfismo, el cual promueve la recristalizacion y el rejuvenecimiento en los
cinturones metamorficos; deformacion, la cual se encarga de distorsionar las
unidades rocosas y que se reflejan en estructuras geoldgicas secundarias; y
sedimentacion, donde se desarrolla la formacion de montafias a través del
transporte de grandes volumenes de material sedimentario (Chetty, 2018). El
registro de las orogenias comienza desde el Proterozoico donde dio inicio el periodo
de transicién en el enfriamiento secular del manto, lo que redujo la flotabilidad de la
litosfera oceanica, aumentando el angulo de subduccién en los margenes de las
placas convergentes, hasta edades recientes del Cenozoico (Palin & Santosh, 2021,
Stanley, 2009).

De acuerdo con Roeder (2012), en los limites de los or6genos se forman cuencas
sedimentarias asociadas a los cinturones, que se rellenan de megasecuencias
tectonoestratigraficas que a menudo preservan la evolucién orogénica. Son en las
cuencas de antepais donde se imprime un estilo tectonico denominado de piel
delgada, en el que se ven afectadas las secuencias sedimentarias que cubren el
basamento (Pfiffner, 2017). El estudio de éstas es fundamental, ya que son de
relevancia econémica por poseer importantes volimenes de hidrocarburos, asi
como yacimientos de rocas y minerales relacionados con rocas sedimentarias.

1.2 Objetivos
1.2.1 General

Describir las caracteristicas implicadas en la tectdnica de piel delgada, incluidos los
estilos de deformacion, con ayuda de la integracion del estudio de dos orégenos
mexicanos y dos internacionales que tengan grabados este estilo.



Identificar y explicar la influencia de esta tectOnica en la génesis de recursos
minerales e hidrocarburos alojados en el subsuelo de estas provincias geoldgicas.

Elaborar material didactico actualizado y en espafiol que sea de utilidad para los
estudiantes de Ingenieria en Ciencias de la Tierra, considerando que es un tema de
interés cientifico y con aplicaciones en proyectos de ingenieria.

1.2.2 Especificos

e Describir los conceptos fundamentales implicados en la tecténica de piel
delgada.

e Describir los principales estilos de deformacion involucrados en la
deformacion de piel delgada.

e Estudiar dos ejemplos de or6genos mexicanos y dos internacionales que
presentan deformacion de piel delgada.

e Identificar la influencia de la tecténica de piel delgada en la génesis de
recursos minerales e hidrocarburos alojados en el subsuelo.

1.3 Justificacion

Es un tema relevante, considerando que los estilos de deformacion de la tecténica
de piel delgada son variados y forman importantes cadenas montafiosas en México
y en otros paises del mundo; son arreglos claves que definen la configuracion del
relieve y del subsuelo en estas regiones, como por ejemplo los imponentes
cinturones cordilleranos y las estructuras geoldgicas relacionadas a plegamiento,
fracturamiento y fallamiento. Por lo tanto, explicar el origen y la evolucion de este
modelo tectonico y las estructuras secundarias asociadas, es esencial para tener
un mejor panorama de sus caracteristicas y con ello, sea posible relacionarlas con
potenciales fines econémicos, tales como, la exploracion y explotacion de recursos
naturales del subsuelo, en particular de los yacimientos minerales, los acuiferos, asi
como de yacimientos petroleros dentro de las distintas cuencas sedimentarias
relacionadas a estos orogenos. También es importante estudiar los estilos de
deformacion en trabajos de ingenieria aplicada, cuando se planean y construyen
obras civiles como carreteras, tineles y presas.

Para ejemplificar los estilos y caracteristicas de la deformacion de piel delgada se
analizan y describen dos ejemplos representativos de cinturones montafiosos en
México y dos internacionales.

Tomando en cuenta que, la comprension de la tecténica es fundamental para
diversos trabajos geoldgicos, este escrito busca integrar la informacion referente a
la tectonica de piel delgada y sus alcances, con teoria y aplicaciones que seran de
interés para los estudiantes y profesionistas en Ciencias de la Tierra interesados en
la teoria y sus aplicaciones.



1.4 Metas

Integrar la informacién tedrica fundamental para comprender las caracteristicas de
la tectonica de piel delgada a partir de los conceptos mas basicos de deformacién
hasta ejemplificar con dos orégenos en México y dos en el mundo, asi como
identificar los atributos en comun que sean caracteristicos de este arquetipo.

Por otra parte, es indispensable conocer los tipos de yacimientos que pueden
encontrarse en los cinturones de pliegues y cabalgaduras, ademas de identificar las
causas de sus formaciones.

Finalmente, elaborar un trabajo escrito que integre la informacion previamente
seleccionada e interpretada, acompafada de imagenes que puedan facilitar la
comprension del tema presentado. Se espera que este texto pueda ser una fuente
de consulta para estudiantes y profesionales de las geociencias, asimismo como la
base para trabajos posteriores.

1.5 Metodologia

Con el fin de lograr los objetivos establecidos se llevaron a cabo las siguientes
etapas:

« Recopilar trabajos publicados de geologia estructural, tectdénica de piel
delgada y estudios de ordégenos que desarrollaron esta configuracion
tectdnica; que se encuentran en libros, revistas cientificas, informes, atlas,
tesis, tesinas y sitios web oficiales o de renombre.

e Analizar la informacién recopilada y su seleccién; el objetivo de este paso es
seleccionar el contenido (til para evitar que se tenga un exceso de
informacion que pueda interferir con el desarrollo de este trabajo de texto.

« Seleccionar 4 orégenos representativos de la tectonica de piel delgada: dos
circunscritos al territorio mexicano y dos internacionales. Estos han sido
ampliamente documentados con antelacién debido a su importancia en los
contextos geoldgicos, econémicos y sociales.

o Sintetizar la informacion para extraer los datos necesarios que permitan
cumplir con los alcances propuestos en este texto de una manera concisa.

« Interpretar y discutir lo anterior para llevar a cabo la relacion de los estilos y
fases de deformacion con la presencia de los recursos naturales del
subsuelo, asi también, de la infraestructura necesaria para el desarrollo de
estas regiones.

o Finalmente, redactar un texto cientifico que posibilite plasmar la informacion
discutida con anterioridad, ademas es fundamental seleccionar y elaborar
figuras que contribuyan a la comprension de este trabajo de investigacion.



1.6 Ubicacion

Este texto se enfocara al estudio de cuatro ordgenos relevantes que se han
desarrollado por condiciones tectonicas que originaron deformacion de piel delgada,
los cuales imprimen importantes rasgos fisiograficos dentro de sus demarcaciones,
no dejando de lado que ademas influyen en la economia y en el desarrollo de las
sociedades. Dos de las orogenias propuestas se encuentran en México: la Sierra
Madre Oriental y la Sierra de Chiapas. Por otra parte, se estudian dos ejemplos de
orogenias internacionales como lo son los Himalayas y los Alpes.

La Sierra Madre Oriental (Figura 1.1) es una provincia fisiografica ubicada al Noreste
de México (25°22'0" N 100°33'0" O) que se extiende desde el norte de Coahuila
hasta el paralelo 20 en la costa de Veracruz (Lugo & Cérdova, 1992). La longitud
aproximada es de 1,300 km con una anchura promedio de 50 km, equivalente al
11% de la superficie total del pais (INEGI, 2003). Esta cadena montafiosa de rocas
sedimentarias plegadas ocupa parte de los estados de Chihuahua, Coahuila, Nuevo
Ledn, San Luis Potosi, Querétaro, Tamaulipas, Hidalgo, Puebla y Veracruz; en
muchos sitios su altura es bastante escasa, pocas veces sobrepasa los 1,500 m, no
obstante, los grandes pliegues que conforman una sucesion de crestas alternadas
con bajos oscilan entre los 2,000 y 3,000 m (Gonzélez, 2004). Las elevaciones mas
importantes son el Cerro el Potosi en Nuevo Ledn con 3,650 m de altitud y el Cerro
de San Antonio Pefia Nevada en los limites de Nuevo Ledn y Tamaulipas, con 3,450
m (Rzedowski, 2006).
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Figura 1.1 Ubicacién de la Sierra Madre Oriental y de la Sierra de Chiapas. Modificada de INEGI
2001.

La Sierra de Chiapas (Figura 1.1) es un orégeno que se localiza en el sureste de
México (15°2'2" N 91°54'10" O) cuya extensién se prolonga a Guatemala. En México
comprende las sierras del norte de Chiapas y la altiplanicie del sur del mismo estado,
ademas del sur de Tabasco y Veracruz. En Guatemala se prolonga hacia la frontera
con El Salvador y Honduras, atravesando los departamentos de San Marcos,
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Quetzaltenango, Totonicapan, Solola, Chimaltenango, Guatemala, y Jalapa. La
dimensién aproximada es de 48,658.70 km? que corresponden al 3% del territorio
total del pais (INEGI, 2003). La elevacion de esta provincia geoldgica asciende
abruptamente desde la costa en el oeste hasta elevaciones que varian entre los
1,000 m - 3,000 m, luego desciende hacia el rio Grijalva y el Valle Central de
Chiapas en el este. La elevacion mas sobresaliente es el volcan Tacana que se
encuentra en la frontera con Guatemala el cual cuenta con una altura de 4,064 m
(Rzedowski, 2006).

Los Alpes son un cinturén orogénico que se sitla en el corazén de Europa en la
latitud 46° Norte y longitud 10° Este, su extension es de 1,200 km desde su extremo
suroeste cerca del mar Mediterraneo hacia el norte hasta girar hacia el este cerca
del macizo del Mont Blanc, donde alcanza altura méaxima a 4,810 m (Figura 1.2). El
punto mas bajo de este cinturdn es un cruce conocido como Semmering a 985 m
gue cruza desde el sur de Austria hasta Estiria (Fleming, 2020). Su superficie abarca
6 paises: Austria, Francia, Alemania, Italia, Eslovenia y Suiza (Paul, Arnaud, Ranzi,
& Rott, 2014).
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88l Provincias Geoldgicas
[ Los Alpes

Figura 1.2 Ubicacién de las provincias alpinas. Modificada de EEA (2019).

El complejo cordillerano del Himalaya se encuentra al centro sur del continente
asiatico con coordenadas 28°N 87°E (Figura 1.3), éste se extiende a lo largo de
2500 km de este a oeste, con una anchura en sus limites de 200 a 250 km (Le Fort,
1975). Su superficie se encuentra en el territorio de 8 paises: Afganistan, Birmania,
Butan, China, India, Nepal, Pakistan y Tayikistan. Es el complejo montafioso mas
alto de la tierra con 31 picos que superan los 7,600 metros de altura. La elevacion
extrema y el relieve accidentado son el resultado de fuerzas orogénicas y procesos
de erosion vigorosos (Zurick, Pacheco, Shrestha, & Bajracharya, 2005). El punto
mas alto es el monte Everest (8,848 m) en el norte y el punto méas bajo (70 m) se
encuentra en Kechana Kalan del distrito de Jhapa.
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Figura 1.3 Ubicacién del Himalaya. Modificada de Liu & Zhu (2022).



Capitulo 2 Conceptos fundamentales

A continuacién, se describen brevemente los conceptos basicos de geologia
relacionados con la tectdnica de piel delgada y que son necesarios para una mejor
comprension de este texto.

2.1 Fuerza

La fuerza (F=masa*aceleracion), es una medida cuantitativa de una interaccion
mecanica, representada vectorialmente, por lo tanto, se caracteriza por su
magnitud, direccion y punto de aplicacion (Ghosh, 1993).

En el Sistema Internacional de Unidades (Sl), el hecho de definir la fuerza a partir
de la masa y la aceleracién (magnitud en la que intervienen longitud y tiempo),
conlleva a que la fuerza sea una magnitud derivada. La unidad de medida de fuerza
es el newton, que se representa con el simbolo: N. El newton es una unidad derivada
del Sl que se define como la fuerza necesaria para proporcionar una aceleracion de
1 m/s? a un objeto de 1 kg de masa (CENAM, 2017).

Existen dos tipos de fuerzas: de cuerpo y de superficie.

a) Fuerzas de cuerpo
Son aquellas que pueden trabajar sobre un objeto a distancia donde la
magnitud de la fuerza depende de la cantidad de materia afectada. Por
ejemplo, las fuerzas de gravedad y el magnetismo (Trigueros, 2018).

b) Fuerza de Superficie

Las fuerzas de superficie se producen cuando dos cuerpos interaccionan por
medio de una superficie de contacto generando un movimiento de empuje o
tensién, segun sea el caso. Este tipo de fuerza siempre es generada por
causas externas al cuerpo y no se relaciona con su masa. Las fuerzas de
superficie se dividen a su vez en simples y compuestas, la primera propende
a producir movimiento mientras que la segunda se relaciona con la
generacion de distorsién (Martinez & Gutiérrez, 2002).

2.2 Esfuerzo

El esfuerzo es un tipo de fuerza que se aplica o soporta la superficie de un cuerpo:

esfuerzo = L2 | os esfuerzos pueden clasificarse dependiendo de la

superficie’
direccidén o accion que se ejerza sobre un cuerpo. Las unidades se definen como la
unidad de fuerza en cada sistema dividida por la unidad de superficie: en el Sistema
Internacional, la unidad es el pascal (Pa): 1 pascal = 1 newton / m? (Martinez &
Gutiérrez, 2002).



a) Esfuerzo diferencial
Esfuerzo aplicado en direcciones diferentes (Tarbuck & Lutgens,

2013).

b) Esfuerzo compresivo
Esfuerzos diferenciales que comprimen y acortan un cuerpo (Figura
2.1; Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal, 2002).

Figura 2.1 La compresion causa acortamiento de un
cuerpo. Modificada de Tarbuck & Lutgens (2013).

c) Esfuerzo de tension
El tipo de esfuerzo que tiende a alargar o separar un cuerpo (Figura
2.2; Tarbuck & Lutgens, 2013).

@ -

Figura 2.2 La tension causa acortamiento de un
cuerpo. Modificada de Tarbuck & Lutgens (2013).

d) Esfuerzo de cizalla
Cuando un esfuerzo no tiene un eje de aplicacion, es decir, las fuerzas
no son coaxiales (Figura 2.3; Arellano, de la Llata, Carredn, Morales,

& Villareal, 2002).
7

.

Figura 2.3 La cizalla distorsiona un cuerpo. Modificada de
Tarbuck & Lutgens (2013).
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2.3 Deformacion

Es la transformacion de la geometria inicial de un cuerpo rigido o continuo, Means
(1990) define a la deformaciéon como el cambio de posiciones de las particulas de
un cuerpo continuo tal que, todas las particulas inicialmente juntas, siguen juntas en
el estado deformado.

Para estipular que un cuerpo fue deformado, éste debié de sufrir al menos uno de
los cuatro mecanismos de la deformacion: distorsion, rotacion, traslacion y/o cambio
de volumen (Figura 2.4).

~ * TRASLACION

»
= 1 »

v

Figura 2.4 Componentes basicos de la deformacion. Modificada de Means (1990).

I.  Deformacion fragil
La deformacion fragil se refiere al cambio de forma de un material al romper
sus enlaces quimicos, los cuales no pueden regresar a su estado original.
Esto ocurre cuando el esfuerzo aplicado supera el umbral elastico de un
material y cuando la tasa de deformacion es tan rapida que la deformacion
adicional que supera el limite de deformacién elastica no puede acomodarse
a través de la plasticidad (Song & Cao, 2021).

II.  Deformacion ductil
La deformacion ductil indica el cambio de forma de un material a través de la
flexion o el flujo durante el cual los enlaces quimicos pueden romperse, pero
posteriormente reformarse en nuevos enlaces. Requiere un esfuerzo que
supere el umbral elastico y una tasa de deformacién lo suficientemente lenta
como para acomodar una mayor deformacién sin romper el material (Song &
Cao, 2021).

lll.  Deformacién homogénea
Es aquella donde la deformacion actia en todo el volumen de la roca, por
ejemplo, la rotacion rigida y traslacion son deformacion homogénea por
definicion. Para este tipo de deformacion, las lineas rectas y paralelas
originales seran rectas y paralelas incluso después de la deformacion.
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Ademas, la deformacion y el cambio de volumen/area seran constantes.
(Fossen, 2010).

Deformacion Heterogénea

Después de la deformacion, un cuerpo tendra una configuracion muy
diferente. En el caso general el resultado sera un cuerpo irregular (Ragan,
2009). Las lineas rectas se vuelven curvas después de la deformacion y las
lineas paralelas no permanecen paralelas después de la deformacion
(Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal, 2002).

2.4 Estructura geoldgica

Es el arreglo espacial y temporal particular que guardan los componentes rocosos.
Las estructuras geoldgicas presentan caracteristicas geométricas distintivas y otros
rasgos de los que sobresalen: la forma, el tamafio, sus limites, sus relaciones, su
orientacion, tipo de material, su distribucion geografica, etc. Las estructuras
geoldgicas de acuerdo con su origen y sus caracteristicas se dividen en primarias y
secundarias (Tabla 2.1; Trigueros, 2018).

a. Estructura primaria

Son aquéllas que se originan simultdneamente a la formacion de las rocas
como resultado de su depdsito o su emplazamiento. Son caracteristicas
singenéticas de las rocas por lo que las caracteristicas que las distinguen
estan presentes antes de la deformacién. Las estructuras primarias pueden
ocurrir en rocas sedimentarias y en rocas igneas; su existencia es clave para
interpretar los procesos de acumulaciéon o depdsito y el medio ambiente en
gue se formaron (Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal, 2002).

Estructura secundaria

Son aquellas estructuras geologicas que adquieren las rocas, posteriormente
a su litificacion como respuesta a un estado de esfuerzo y por cambios en la
temperatura. Los cambios que experimentan las rocas son irreversibles y se
expresan como deformacién o metamorfismo. Las estructuras secundarias
se pueden desarrollar tanto en rocas igneas, como sedimentarias o
metamorficas; sus caracteristicas finales dependen de diversos factores,
entre otros, la propia naturaleza de las rocas sujetas al proceso de
deformacion (Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal, 2002).

En la Tabla 2.1 se enlistan las principales estructuras primarias y secundarias.
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Tabla 2.1 Estructuras geologicas. Modificada de Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal
(2002).

ESTRUCTURAS GEOLOGICAS

Rocas
Sedimentarias

PRIMARIAS
- Dique - Facolito
R + Manto + Lopolito
Intrusivas * Lacolito + Tronco
- Batolito » Diaclasa
Derrames o Coladas:
» Acordeada - Enbloque
- AA « Pillow lava
+ Pahoehoe
Rocas Igneas Volcanes:
+ Escudo + Cineritico
Extrusivas + Estratovolcan + Maar
Domo
Caldera
Diaclasa
Vesicula
Pisolito
Estratificacion:
+ Cruzada » Gradada
= Tabular = Lenticular
« Convoluta * Flaser
Imbricacion
Laminacion

Marcas de agua

Huellas de lluvia

Marcas de Base

Grietas de desecacion

= Oscilacion

Rizaduras:

= Corriente

» Estromatolitos
= Arrecifes

Estructuras organicas:

= Galerias

SECUNDARIAS

Todos los grupos
de rocas

» Anticlinal
= Sinclinal
« Anticlinorio

Pliegues:

» Sinclinorio
= Monoclinal
* Homoclinal

Normal:

Inversa:

Lateral:

Fallas:

Horst
Graben

Cabalgadura
Sobrecorrimiento
Napa

Klippe

lzquierda
Derecha

Fracturas

Foliacion
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2.5 Falla

Rotura de una masa rocosa a lo largo de la cual se produce un movimiento paralelo
al plano de discontinuidad (Tarbuck & Lutgens, 2013).

a) Falla normal

Falla donde el bloque de techo se ha movido hacia abajo en relacién con el bloque
de piso. (Figura 2.5; Fossen, 2010).

Blogue de Techo

Figura 2.5 Falla normal. Modificada de Fossen (2010).
i. Graben

El blogue que desciende entre dos fallas normales de echado opuesto (Ghosh,
1993).

ii. Horst
Bloque alargado y elevado entre fallas normales (Ghosh, 1993).
b) Falla inversa

Falla donde el bloque de techo se ha movido hacia arriba en relacion con el bloque
de piso (Figura 2.6; Ragan, 2009).

-

/

-

- Blogue de Techo

Blogue de Piso

Figura 2.6 Falla inversa. Modificada de Fossen (2010).

i. Cabalgadura

Falla inversa en la cual el desplazamiento neto es de 1 a 10 km
(Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal, 2002).
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ii. Napa

Falla inversa en la cual el desplazamiento fue mayor a 40 km
(Arellano, de la Llata, Carredn, Morales, & Villareal, 2002).

iii.  Décollement
También conocido como despegue o superficie de despegue es una
superficie de falla paralela a un horizonte o capa mecanicamente débil,
0 paralela a la estratificacion, que despega o separa las rocas
deformadas suprayacentes de las rocas no deformadas, o deformadas
en forma diferente, que se encuentran debajo (Schlumberger, 2022).

a) Falla lateral o transcurrente

El movimiento de los bloques se da en direccién del rumbo del plano de falla,
corresponde a una falla de transcurrencia o falla lateral, pudiendo ser lateral
izquierda o lateral derecha (Figura 2.7; Trigueros, 2018).

Figura 2.7 Falla lateral. Modificada de Fossen (2010).
) Estructuras de Flor

Las estructuras de flor son caracteristicas tipicas de las zonas de fallas
transcurrentes. Se han identificado convencionalmente dos tipos distintos de
estructuras florales basadas en diferencias en su arquitectura estructural interna:
estructuras de flor negativas y estructuras de flor positivas (Huang & Liu, 2017).

o Falla lateral de flor negativa

En las zonas con fallas transcurrentes en la corteza divergente, o estadio de
transtension, las rocas descienden para formar una estructura en flor negativa, por
lo que las fallas de segundo orden son normales (Schlumberger, 2012).

o Falla lateral de flor positiva

En las zonas en las que las fallas de desplazamiento de rumbo se forman en la
corteza convergente, o estadio de transpresion, las rocas son falladas en sentido
ascendente formando una estructura en flor positiva, por lo que las fallas de
segundo orden son inversas (Schlumberger, 2012).
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2.6 Pliegue

Un pliegue es una estructura secundaria formada por la distorsiéon de un volumen
de material rocoso que se manifiesta como una curva o varias en los elementos
lineales o planos (Ragan, 2009).

A continuacion, se describiran las estructuras caracteristicas de regimenes de la
tectonica de piel delgada.

a) Pliegue de desprendimiento

Cuando la trayectoria de esfuerzo enterramiento de la seccion de roca y el esfuerzo
tectdnico se cruza con la envolvente de inestabilidad de plegamiento antes que la
envolvente de inestabilidad de falla (Figura 2.8; Nemcok, Schamel, & Gayer, 2005).

7/V a

Figura 2.8 Pliegue de desprendimiento. y es el angulo entre extremidades, a es el angulo de la
extremidad posterior, f es la distancia vertical entre la base de la capa competente y el
desprendimiento, a es la amplitud del pliegue. Tomada de Nemcok, Schamel, & Gay (2005).

b) Pliegue de propagacion de falla

Cuando la trayectoria de esfuerzo de enterramiento de la seccion de roca y el
esfuerzo tectdénico se cruza con la envolvente de inestabilidad de falla
sincronicamente con la envolvente de inestabilidad de plegamiento (Figura 2.9;
Nemcok, Schamel, & Gayer, 2005).

Figura 2.9 Pliegue de propagacién de falla. Modificado de Fossen (2010).
c) Pliegue por flexion falla

Pliegue que se forma en el blogque de techo en respuesta a una curva o flexién en
la superficie de falla. Tradicionalmente un pliegue que se forma sobre una rampa de
falla inversa (Figura 2.10; Fossen, 2010).
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Figura 2.10 Pliegue por falla. Modificado de Fossen (2010).
d) Zona de Imbricacion

Una serie de fallas inversas que se inclinan en la misma direccion y se despliegan
en un piso de falla, pero no necesariamente limitados por un techo de falla. También
se utiliza para una disposicion similar de fallas normales (Figura 2.11; Fossen,

2010).
Cabalgamiento inferior
Figura 2.11 Zona de imbricacién. Modificada de Fossen (2010).
e) Duplex

Las fallas imbricadas generalmente se encuentran tanto con el piso como con el
techo de la falla inversa de manera asintotica. Tal sistema de fallas inversas se
conoce como duplex (Figura 2.12; Ghosh, 1993).

Figura 2.12 Duplex. Modificada de Fossen (2010).

2.7 Tectonica

De la palabra griega "tektos" — construir. ElI conocimiento de cdmo se esta
construyendo la litosfera a medida que las rocas o los sedimentos ceden después
de un periodo de acumulacion de esfuerzos. Algunos ejemplos son las interacciones
de placas (tectonica de placas), los movimientos de sal (tectonica de sal), el efecto
de los glaciares (glaciotectonica) y el colapso de ordégenos o escarpes de fallas
(tectonica de gravedad; Fossen, 2010).

La diferenciacion de material gue comenz6 desde el inicio de la Tierra tuvo como
resultado la formacién de capas principales las cuales pueden clasificarse con base
en su composicién quimica o en funcién de su comportamiento mecanico.
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a) Capas de la Tierra de acuerdo con su composicién quimica.
)] Corteza

La corteza es la capa superior de la Tierra. En su estado normal, tiene entre unos
30 km de espesor, dependiendo de si se trata de corteza oceénica o continental, no
obstante, puede alcanzar espesores de hasta 80 km. Quimicamente, es altamente
diferenciada y muy heterogénea, pero muchas de sus propiedades mecénicas y
fisicas (por ejemplo, densidad, conductividad o reologia) son aproximadas con las
del cuarzo (Figura 2.13; Stuwe, 2007).

Modelo Modelo
Geoquimico Geomecéanico

Corteza Litosfera

Astenosfera

Manto

Mesosfera

Nucleo
Externo

Nucleo

Nucleo Interno

6370 km
Figura 2.13 Capas de la Tierra. Modificada de Stiwe (2007).
i) Manto

El manto estd compuesto en gran parte por olivino y, a mayores profundidades, sus
productos de descomposicién de alta presién. El contacto de la trayectoria y
velocidad de ondas sismicas claramente visible entre la corteza y el manto se llama
discontinuidad de Mohorovic (abreviado: Moho). Desde el Moho el manto llega hasta
una profundidad de unos 2,900 km (Figura 2.13; Stuwe, 2007).

iii) Nucleo
El ndcleo es la capa mas interna de la Tierra aproximadamente a 2,850 km por

debajo de la superficie terrestre, estd constituido principalmente por metales
pesados, en particular de hierro y niquel (Figura 2.13; Stawe, 2007).

b) Capas de acuerdo con su comportamiento mecanico.
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)] Litosfera

La litosfera es la capa externa de la Tierra con comportamiento rigido, esta
fraccionada en placas moviles que se conocen como placas tectonicas. Involucra
tanto una corteza como una parte del manto (Figura 2.13; Stiwe, 2007).

1)) Astenosfera

La astenosfera consiste en el manto ductil que subyace a la litosfera. Astheno-
significa falta de fuerza, y la propiedad mas distintiva de la astenosfera es el
movimiento. Debido a que es mecanicamente débil, esta capa se mueve y fluye
debido a las corrientes de conveccion creadas por el calor proveniente del nucleo
de la Tierra. A diferencia de la litosfera que consta de multiples placas, la
astenosfera esta relativamente intacta. (Figura 2.13; Stiwe, 2007; Johnson, Affolter,
& Mosher, 2021).

i) Mesosfera

Comprende el resto del manto, es decir, la parte mas profunda del manto superior
y todo el manto inferior, es mas rigida e inmovil que la astenosfera. Ubicada a una
profundidad de aproximadamente 410 y 660 km debajo de la superficie terrestre, la
mesosfera esta sujeta a presiones y temperaturas muy altas (Figura 2.13; Johnson,
Affolter, & Mosher, 2021).

Iv) Nucleo externo

Es una capa liquida de 2 270 km de grosor. EI movimiento del hierro metélico en
esta zona es la que genera el campo magnético de la Tierra (Figura 2.13; Tarbuck
& Lutgens, 2013).

V) Nucleo interno

Es una esfera con un radio de 1 216 km. A pesar de su temperatura mas elevada,
el hierro del nlcleo interno es solido debido a las inmensas presiones que estén en
el centro del planeta (Figura 2.13; Tarbuck & Lutgens, 2013).

2.8 Limite de placas

Los limites de placas son aquellas zonas o bordes donde las placas tecténicas
entran en contacto unas con otras, las principales deformaciones que ocurren en
las placas estan relacionadas al tipo de limite los cuéles pueden ser:

a) Convergente

También conocido como destructivo, es aquel en el cual dos placas chocan por
tener movimientos con direccién contraria, haciendo que la placa mas densa sea
empujada por debajo de una placa menos densa y acabe siendo parcialmente
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fundida en el manto. También puede implicar la colisién de dos placas continentales
para crear un sistema montafioso (Tarbuck & Lutgens, 2013).

b) Divergente

O constructivo hace referencia cuando dos placas se separan una de otra debido a
movimientos que las alejan. Cuando dos placas oceanicas se separan, la corteza
adelgaza y se fractura a medida que el magma, derivado de la fusion parcial del
manto, asciende a la superficie, se cuela en las fracturas verticales y fluye sobre el
suelo marino; al llegar a la superficie, sufre cambios formando una nueva corteza
oceanica (SGM, 2017).

c) Limite de placa transformante

Borde en el cual dos placas se deslizan una con respecto a la otra de manera mas
0 menos paralela sin crear ni destruir litosfera, (Tarbuck & Lutgens, 2013).

2.9 Tectbnica de piel delgada

Este término se aplica a la deformacién de estratos sedimentarios (cobertura) de las
cuencas de antepais que se encuentran sobre las rocas del basamento (sustrato)
no deformadas. Se encuentran separados por un nivel de despegue. (Niemeyer,
1999).

2.10 Tectonica de piel gruesa

Es un estilo estructural donde las fallas inversas o las estructuras de pliegue afectan
a toda la corteza continental para producir elevaciones del basamento a gran escala
(Pfiffner, 2006).

2.11 Cuenca Sedimentaria

Son las areas de la superficie terrestre en las que se han podido acumular grandes
espesores de sedimentos durante un largo intervalo de tiempo. Una cuenca
sedimentaria es un sector de la corteza terrestre que durante un intervalo de tiempo
ha estado sometido a subsidencia y en el que la sedimentacién ha rellenado parcial
o totalmente el volumen capaz de ser rellenado (Vera, 1994).

a) Cuencas Piggy back

Cuencas que se forman y se llenan mientras fueron llevadas en movimiento sobre
las napas (Ori & Friend, 1984).

b) Cuenca de Antepais
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Es una region con una depresion topogréafica, donde ocurre la acumulacion de
sedimentos, formada en la corteza continental entre el cinturén orogénico y el cratén
adyacente, generalmente como respuesta a un proceso geodinamico relacionado
con el cinturon de pliegues y cabalgamientos periféricos o de retroarco (Figura 2.14;
Decelles, 1996 como se cito en Gémez, 2015).

Traspais Antepais
Napas Napas
S Linea eninicas Peninicas Cuenca Montafias N
Insubrica B

Valle del
Po

Corteza Superior

Corteza Inferior

Africa

Europa

Figura 2.14 Seccién transversal de los Alpes, que muestra la deformacion del antepais de piel
delgada en el norte (derecha) y la deformacién mas generalizada y complicada en el Traspais. Se
indica imbricacion de la corteza inferior, con base en informacion sismica. Modificada de Fossen
(2010).

c) Cuenca de Traspais

Se refiere a las partes “internas” de los orégenos, opuestos a la direccion de
vergencia de los pliegues y fallas, el término denota una direccidn relativa a un
cinturén de pliegues y cabalgaduras. Es decir, todas las partes de un orégeno detras
de un cinturén de pliegues y cabalgaduras constituyen el traspais,
independientemente del origen genético (Figura 2.14; Loza, 2014).

d) Cuenca de Margen Pasivo

En este tipo de cuencas la actividad orogénica esta ausente dentro y en los
margenes de la cuenca. La acumulacion ocurre en forma de cufia que aumenta en
espesor conforme se dirige al mar con depdsitos de plataforma con direccion al mar.
La corteza continental y cuasi-oceanica subyace la transicion hacia el mar de
depdsitos gruesos de plataforma a depdsitos finos de talud, que, a su vez, se
combinan en depdsitos gruesos turbiditicos de dorsal y planicie abisal en la corteza
ocedanica (Gomez, 2015).

e) Cuenca Pull Apart

Caracteristicas de regimenes transtensionales, son depresiones topograficas que
se forman entre dos fallas relativamente paralelas, conocidas también como zonas
de desplazamiento principal, que por una curva o escalén de la falla transcurrente
produce un graben que tiende a rellenarse rapidamente con sedimentos. Los
modelos tradicionales de vista en planta de cuencas separadas por lo general
muestran una depresion rombica. (Wu, McClay, Whitehouse, & Dooley, 2012)
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f) Cuencas de Margen Convergente
e Antearco

Se forman entre el prisma de acrecion y el arco volcanico, su subsidencia se
encuentra marcada por la carga de sedimentos. La tectonica de placas gobierna la
iniciacién de subduccién, ademas del posible desarrollo de este tipo de cuencas
(Loza, 2014).

e [Intraarco

Cuencas desarrolladas dentro de arcos magmaticos, estas se pueden clasificar en
dos tipos: oceanicas y continentales. Las cuencas oceanicas de intraarco se ubican
dentro del arco volcanico en un margen con corteza oceanica relacionada, por otra
parte, las secuencias continentales se encuentran también entro del arco volcanico,
pero en este caso asociado a un margen continental (Loza, 2014).

e Trasarco

Cuencas de origen extensional, formados por rifting y expansion del piso oceanico.
Se originan comunmente a través del rifting del arco, asi como a lo largo de sus ejes
(intraarco) o inmediatamente al frente de la parte trasera de su eje. Muchas de estas
cuencas no son extensionales, formandose sobre regimenes de esfuerzo neutrales
(Gbémez, 2015).

g) Cuencas Asociadas a Tectonica Salina

También conocidas como minicuencas, son pequefias cuencas o depresiones, que
presentan subsidencia en sal relativamente espesa. Una representacion clasica de
estas cuencas es en sinclinal de sedimentos en forma de plato con didmetros de
unas cuantas decenas de kildmetros hundiéndose en una extension de sal mucho
mas amplia (Jackson & Hudec, 2017).

2.12 Orbégeno

Cinturdn estrecho y alargado, de incluso miles de kilbmetros de longitud, en el que
la corteza terrestre ha sido deformada fundamentalmente por un proceso tecténico
denominado orogenia (Carcavilla, 2018).

i.  Orogenia

Procedente del griego “oros” que significa montafia y “genia” que significa origen.
Es un periodo de tiempo en el que se producen acreciones magmaticas y tectonica
gue provocan engrosamiento cortical, deformacién, metamorfismo, levantamiento
del terreno y erosion (Carcavilla, 2018).
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ii. Cufa orogénica

El area en forma de cufia (como se ve en la seccion transversal) de los aloctonos
en una zona orogénica o cordillera: mas gruesa en el traspais y adelgazando hacia
el antepais (Fossen, 2010).

ii.  Orogeno tipo andino

Los ordgenos de tipo andino se generan en zonas de convergencia, cuando la
subduccion de la corteza oceanica por debajo de una placa de naturaleza
continental lleva unas pocas decenas de millones de afios funcionando (Crespo-
Blanc, 2018).

iv.  Orbégeno de colision

Durante una convergencia de placas, cuando desaparece la litosfera oceanica que
separa dos continentes, éstos terminan enfrentandose: se genera un orégeno de
colision. Junto con el océano, al principio de la colision, la parte continental de la
placa esta arrastrada en la zona de subduccién, pero no por mucho. En efecto, la
relativa flotabilidad de la litosfera continental subducida impide que este proceso
prosiga y se bloquea la subduccién. Una vez que la convergencia se ha ralentizado
(o cesado), la litosfera oceénica atada a la placa subducida puede romperse bajo
su propio peso. Una cufia de material astenosférico caliente (y ligero) ocupa su
espacio, lo que favorece la fusion de la litosfera continental situada por encima.
Ademas, el restablecimiento del equilibrio isostatico acentda la formacion de los
relieves (Crespo-Blanc, 2018).

b) 2.13 Montafa

Las montafias son formas del relieve con ciertas caracteristicas: 1) Elevacién con
respecto al relieve circundante. 2) Delimitadas por laderas con fuertes pendientes:
aungue el problema en este caso es establecer el limite entre las montafias y los
picos que las forman. 3) Que den lugar a un relieve abrupto: ademas de laderas con
fuertes pendientes, las montafias se caracterizan por tener escarpes, cortados,
aristas, valles que las separan, etc., y otros rasgos que aportan una sensacion de
verticalidad y rugosidad topografica (Carcavilla, 2018).

c) 2.14 Valle

Depresion entre montafias por donde suele discurrir el agua. Pueden tener forma
de V, si el agente geoldgico modelador es el agua superficial, y forma de U, si el
agente erosivo es el hielo de un glaciar (SGM, 2017).

d) 2.15 Meseta

Zonas llanas que destacan de los relieves colindantes por su altura. Suelen ser
estructuras muy antiguas que han sido erosionadas a lo largo de millones de afos.
Son transformadas por agua superficial (SGM, 2017).
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e) 2.16 Cratén

Una zona estable de la corteza continental que durante mucho tiempo no
experimento actividad orogénica considerable o tectonica de placas. Un cratén
incluye un basamento cristalino de roca normalmente precambrica denominado
escudo, y una plataforma en la que los sedimentos dispuestos en forma horizontal
o casi horizontal o la roca sedimentaria rodean el escudo (Schlumberger, 2012).

a) Escudo

Es una region continental cratonica en el que las rocas precambricas de origen
igneo o metamorfico tienen gran extension y son relativamente planas (Tarbuck &
Lutgens, 2013).

b) Plataforma estable

Parte del cratdn cubierta por rocas sedimentarias relativamente no deformadas y
planas, debajo de la cual yace el basamento de un craton (Tarbuck & Lutgens,
2013).

2.17 Estructura Salina

Los volumenes de sal en la corteza han sido durante mucho tiempo conocidos por
tomar una gran variedad de formas, generalmente se les nombra estructuras salinas
a aquellos cuerpos que no se presentan en el sentido estricto con la forma
establecida en la definicién, por ejemplo, diapiros cuando intrusionan a la secuencia
sedimentaria mas joven y toldo o pabellon (canopy) cuando se sobreponen a otra
secuencia en sentido horizontal o subhorizontal (Trigueros, 2018).

a) Domo

Un diapiro en forma de hongo (fungiforme) o de tapén, compuesto de sal, que posee
comunmente una roca de cubierta suprayacente. Los domos salinos se forman
como consecuencia de la flotabilidad relativa de la sal (baja densidad) cuando se
encuentra sepultada por debajo de otros tipos de sedimentos. La sal fluye en forma
ascendente para formar domos salinos, mantos, pilares y otras estructuras
(Schlumberger, 2018).

b) Diapiro

Un cuerpo o masa relativamente mévil de composicion salina principalmente o de
magma o lodo saturado con agua y/o arena, que intrusiona las rocas preexistentes,
normalmente en sentido vertical. A alta presion, la sal se deforma plasticamente y
se comporta como un “magma intrusivo” que deforma y perfora los sedimentos
suprayacentes. A veces, los domos y diapiros salinos llegan a la superficie
(Trigueros, 2018).
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c) Canopie o Toldo

Son estructuras complejas formadas por fusion parcial o total de los bulbos. Estos
cuerpos se juntan a lo largo de suturas de sal y pueden o no estar conectados a la
sal madre a través de los tallos (Rojas, C. 2010, como se cité en Trigueros, 2018).

d) Soldadura de sal

Una soldadura de sal es una superficie o zona delgada que marca un cuerpo de sal
desvanecido. La soldadura resulta de una pérdida completa o casi completa de sal
por flujo o disolucién. Como tal, una soldadura es una estructura de sal negativa.
Las soldaduras pueden separar los estratos concordantes, pero son mas faciles de
reconocer donde uno o ambos estratos de contacto son discordantes para la
superficie de soldadura (Jackson & Hudec, 2017).
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Capitulo 3 Ejemplos de ordégenos con tectonica de piel delgada

3.1 Estilos Tectonicos

3.1.1 Tectodnica de Piel Delgada

La tectonica de piel delgada es un proceso de deformacion que evoluciona
principalmente en las cuencas de antepais, donde se ven afectadas las secuencias
marinas someras y continentales de modo que, la distorsion es tipicamente del
orden de 1 a 10 km de profundidad (Figura 3.1). La cubierta sedimentaria acortada,
se encuentra separada del basamento mediante una superficie de despegue que
consiste en rocas mecanicamente débiles (Pfiffner, 2017). Las estructuras comunes
de este tipo de deformacion son la imbricacion clasica y los duplex ligadas a fallas
inversas en los cuales la propagacion de la deformacion suele ser hacia el exterior
del cinturén deformado, segun el tipo de secuencia denominado “piggy-back”, de
forma que el cabalgamiento méas exterior de todos es el que limita el orégeno; es
generalmente el dltimo en formarse y, en su movimiento, lleva a cuestas a todos los
demas (Martinez & Gutiérrez, 2002).

Una de las particularidades de este estilo tectonico son las fallas de angulo bajo; los
cabalgamientos rara vez cortan la estratigrafia en angulos mayores de 35° excepto
cerca de donde las fallas alcanzan la superficie. Cualquier angulo mas pronunciado
del plano de falla es generalmente el resultado de un plegamiento posterior
(Coward, 1983). Frecuentemente, se puede observar cémo todos los
cabalgamientos se unen asintéticamente a uno basal que es subhorizontal y que
acaba enraizandose en el basamento. Otros de los rasgos de la deformacion de piel
delgada es la ausencia de metamorfismo o en su caso, manifiestan metamorfismo
de grado bajo; asi mismo la intrusién de rocas graniticas es carente durante la
orogenia o al final de ésta. Aunque en las zonas externas puede haber estructuras
de deformacion interna, ésta no suele ser muy intensa (Martinez & Gutiérrez, 2002).

A S— e

|
5 km

10 km

|:| Cubierta sedimentaria l:l Basamento cristalino

I:I Horizonte mecanicamente débil

Figura 3.1 Seccion transversal esquematica que muestra el estilo basico de la tecténica de piel
delgada. Modificada de Pfiffner (2017).
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3.1.2 Tectbénica de Piel Gruesa

Esta clase de deformacion ocurre de manera especial en las cuencas de traspais,
las repercusiones en esta area son mas complejas puesto que se ven involucrados
niveles mas profundos de la corteza, por lo tanto, el basamento de este sector se
ve comprometido durante el proceso orogénico, esta singularidad es el fundamento
del estilo para ser nombrado como tectonica de piel gruesa (Figura 3.2). Al acortar
y engrosar el basamento, la corteza podria alcanzar el doble de su espesor, las
napas pueden ser mas gruesas que en el antepais. Mientras que en la tectonica de
piel delgada las fallas son de angulo bajo, en este estilo las fallas son de mayor
angulo, no obstante, en la parte superficial se pueden observar estructuras similares
a las que se forman en una tecténica de piel delgada. Sin embargo, el reajuste
isostatico y la erosion en general no permiten la conservacion de testigos de esas
partes altas y lo que aflora son rocas que se deformaron a profundidades de entre
10 y 40 km.

El engrosamiento de la corteza también puede dar cabida a metamorfismo de grado
medio a alto y a la fusion de las rocas donde los fluidos resultantes son
principalmente de composicién granitica. Las estructuras tipicas de las zonas
internas son los grandes pliegues, a menudo recumbentes, y los clivajes pizarrosos,
esquistosidades y bandeados gnéisicos (Martinez & Gutiérrez, 2002). Otra
caracteristica es la aparicion de arcos de islas o el cabalgamiento de terrenos
aléctonos, empujados hacia el margen continental desde un océano previo a la
colision durante la colision continente-continente. Las napas del traspais pueden
variar desde internamente no deformadas hasta penetrantemente deformadas.
Cuando se pliegan de manera penetrante, se les puede denominar napas plegadas.
Las napas que estan internamente deformadas hasta el punto de mostrar textura
milonitica general se denominan napas de milonita (Fossen, 2010).

10 km

20 km
l:l Cubierta sedimentaria l:l Basamento cristalino

l:l Horizonte mecanicamente débil I:I Manto litosférico

Figura 3.2 Seccion transversal esquematica que muestra el estilo basico de la tecténica de piel
gruesa. Modificada de Pfiffner (2017).

A pesar de que las clases descritas anteriormente representan una forma
conveniente para la caracterizacion del estilo estructural de una seccion continental
deformada, la mayoria de los orégenos suelen mostrar ambos tipos de estilo en
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estrecha proximidad. Ademas, los dos estilos pueden emerger de secciones de la
corteza inicialmente colocadas directamente una encima de la otra (Pfiffner, 2017).
En algunos casos, las fallas de cabalgamiento son paralelas al contacto de la
cubierta del basamento o unos pocos kildmetros por debajo de este contacto y, por
lo tanto, delimitan secciones de basamento relativamente delgadas. Estos también
se pueden apilar en un cumulo de capas multiples como se muestra en la Figura
3.3. Este fendmeno se ha denominado "basamento involucrado en tectonica de piel
delgada" (Pfiffner, 2006).

1 km

20 km

I:| Cubierta sedimentaria I:| Basamento cristalino

|:| Horizonte mecanicamente débil |:| Manto litosférico

Figura 3.3 Seccién transversal esquematica que muestra el estilo basico del basamento
involucrado en tecténica de piel delgada. Modificada de Pfiffner (2017).

3.2 Ejemplos mexicanos

3.2.1 Sierra Madre Oriental

Cinturén de pliegues y cabalgaduras mas importante de México, se compone
principalmente por una gruesa secuencia de rocas carbonatadas y terrigenas del
Mesozoico que sobreyacen un basamento diversificado con rocas del Precambrico,
Paleozoico y Mesozoico (Padilla y Sanchez, 1985), que fueron plegadas debido a
un acortamiento ocurrido durante el Cretacico Tardio — Paledgeno relacionado a la
Orogenia Laramide (Williams, y otros, 2020), no obstante, Fitz-Diaz y colaboradores
(2018) redefinen la deformacion del cinturdn en toda su variabilidad estructural como
el or6geno mexicano.

3.2.1.1 Evolucién

Previo a la deformacién, durante el Jurdsico Tardio, comenzé la sedimentacion
marina generalizada en el noreste de México relacionada a la separacion de
Norteamérica y Suramérica. Simultdneamente, la cuenca trasarco de Arperos se
abrié al este de un arco magmatico continental activo al oeste, resultado de un roll-
back de la paleoplaca Farallon que subducia con gran empinamiento (Mora-Klepeis,
2021; Fitz-Diaz, Lawton, Juarez-Arriaga, & Chavez-Cabello, 2018; Cross, 2012).

El inicio de la orogenia se origind por el cambio en el movimiento de la placa
continental de Norteamérica provocando su migracion hacia el noroccidente y el
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occidente lo que ocasioné la subduccion progresiva de las placas oceénicas del
Farallon y Kula, lo que dio como consecuencia que el arco magmatico desarrollado
durante el Jurasico Tardio migrara hacia el noreste en el interior del continente,
seguido por otros arcos magmaticos hasta el Cretacico Superior Temprano
(Aguayo-Camargo & Cordova, 1987; Damon, Shafiqullah, & Clark, 1981).

A principios del Cretacico Tardio, la Cuenca de Arperos en el sur y el centro de
México estaban bajo compresion por el amalgamiento del Bloque Guerrero que
provoco el cabalgamiento de estos, formando una sutura y una cuenca de antepais
al este, que concluy6 con el acortamiento generalizado que formé el cinturén de
pliegues y cabalgaduras mexicano (Mora-Klepeis, 2021; Centeno-Garcia, Guerrero-
Suastegui, & Talavera-Mendoza, 2008).

Finalmente, Fitz-Diaz, Lawton, Juarez-Arriaga, & Chavez-Cabello (2018) infieren
una ruptura de la placa de paleo Farallon en el Albiano como resultado de las
direcciones de subduccion opuestas debajo del terreno Guerrero, lo que podria
haber causado la interaccion entre las dos losas en subduccion.

En el Eoceno Superior, el arco magmatico tuvo su maximo avance hacia el interior
de Meéxico, desde el Oligoceno Inferior al Mioceno Inferior, éste empezé a
retrogradar hacia las costas del Pacifico (Aguayo-Camargo & Cordova, 1987).

3.2.1.2 Estratigrafia

El basamento de la SMOr es heterogéneo en toda su extension, las rocas presentes
varian en litologias y edades, como gneises precambricos 0 esquistos jurasicos
(Chavez, Torres, Porras, Cossio & Aranda, 2011).

Para explicar de mejor manera la estratigrafia y los cambios de facies laterales
asociados a diferentes elementos paleogeograficos que conforman la SMOr, se
tomo la division que propone Fitz-Diaz y otros (2018) en la cual se establecen 3
areas principales de este a oeste: a) el antepais invertido que a su vez se compone
de las Cuencas de Veracruz, Tampico-Misantla y Sabinas; b) cuenca antepais
Monterrey — Saltillo que abarca las Cuencas La Popa, Parras y la Plataforma Valles
- San Luis Potosi; ¢) Cuenca de Zimapan.

Las rocas mesozoicas mas antiguas del antepais invertido corresponden a lechos
rojos (areniscas y conglomerados) Triasicos del Grupo Huizachal que supreyacen
a los gneises precambricos (Padilla y Sanchez, 1982); en algunas localidades
subyacen en fuerte discordancia angular y en algunos casos, a una delgada seccion
de sedimentos rojos de probable edad Jurasico Superior (Fm. La Joya) y en otros,
a calizas oxfordianas de la Fm Zuloaga, capas yesiferas de la Fm. Olvido o rocas
clasticas fosiliferas intercaladas con caliza de la Fm. La Casita (Carrillo-Bravo,
1971).

En la cuenca Tampico Misantla, se depositaron calcarenitas y lutitas carbonatas con
gran influencia de materia organica continental pertenecientes a la Fm. Santiago,
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resultado de una transgresion del mar. La reactivacion de las fallas normales
provocé la formacion de horsts y grabens, que dieron lugar a una distribucion
heterogénea de facies de aguas profundas y poco profundas. A su vez, en el
Cretécico Inferior estas rocas fueron cubiertas por estratos delgados de mudstone
negras con abundantes bandas de pedernal (Formaciones Taman, Pimienta y
Tamaulipas), asi como pequefias capas de caliza intercaladas con lutitas de la Fm.
Taraises, y luego por dos paquetes de sedimentos clasticos, uno del Cretacico
Superior (Formaciones Agua Nueva, San Felipe y Méndez), y otro Paleoceno-
Eoceno (Formaciones Velasco, Chicontepec, y Chalma). En el segmento norte de
esta zona, la Fm Cupido de calizas grises sobreyace a la Fm. Taraises (Fitz-Diaz, y
otros, 2012).

En la Cuenca Sabinas se acumularon aproximadamente 6 km de rocas
sedimentarias marinas, evaporiticas y fluviales que presentan un registro
estratigrafico que va del Jurdsico Medio hasta el Paledgeno (Eoceno), en tres
etapas principales: una etapa inicial de depésito de rift (Jurasico Medio-Tardio), con
rocas sedimentarias siliciclasticas y evaporitas; una etapa intermedia de facies
dominadas por plataformas con carbonatos, evaporitas y depdsitos siliciclasticos
costeros (Cretacico Inferior); y una etapa terminal, regresiva con sedimentacion
terrigena caracteristica de una cuenca antepais (Cretacico Superior-Pale6geno)
(Perelld, 2021).

Las Cuencas de Parras y La Popa al norte de la SMOr fueron depocentros
individuales de la cuenca antepais que estuvieron conectados antes del avance de
la Saliente de Monterrey. Incluye una sucesion triple de carbonatos de aguas
profundas mas antiguos, siliciclasticos intermedios de aguas profundas, depdsitos
continentales y de aguas poco profundas mas jovenes andlogos a la sucesion
estratigrafica en una cuenca de antepais en evolucién vacia a sobrellenada. Los
carbonatos de aguas profundas incluyen las formaciones Cuesta del Cura e
Indidura. Estas formaciones consisten en carbonatos pelagicos de aguas profundas
y lutitas, que en combinacion con mudstones de foraminiferos superpuestos, lutitas
y tobas de las formaciones Caracol y San Felipe, representan una sucesion cada
vez mas profunda hacia arriba al comienzo del Cretacico Superior, que sefala el
aumento del tirante de agua del sistema de deposicién de carbonato del Cretacico
Inferior. Las lutitas suprayacentes y la arenisca de la sucesion siliciclastica
intermedia, que incluye las formaciones Parras y Méndez, registran afluencia de
sedimentos siliciclasticos en el Cinturén de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano
distal en el Santoniano. Al norte del cinturon transversal de Parras, se tiene una
sucesion superior de aguas poco profundas, que incluye depédsitos marinos,
deltaicos y continentales poco profundos del Grupo Difunta, se deposité entre el
Campaniano Tardio y el Eoceno Temprano mediante sistemas de dispersion de
sedimentos orientados paralelamente al eje de la cuenca (Fitz-Diaz, Lawton,
Juéarez-Arriaga, & Chavez-Cabello, 2018).
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El Jurasico Tardio, al oriente de la Plataforma Valles-SLP esta representado por la
Fm. Santiago compuesta principalmente por calizas micriticas y lutitas que se
emplaza de manera inconforme sobre el basamento precambrico. Durante el
Cretécico se depositaron plataformas carbonatadas con 1,500 a 2000 m de espesor
(Fm. Abra y Tamabra) sobre calizas y evaporitas de la Fm. Guaxcama. De manera
supreyacente en el sector central-este de la SMOTr, se encuentra la Fm. Soyatal del
Cretéacico Tardio con clastos pelagicos-detriticos, los cuales fueron sumergidos por
un importante aumento del nivel del mar durante el Turoniano. La Plataforma Valles-
San Luis Potosi es cabalgada a lo largo de su margen occidental por rocas de la
Cuenca de Zimapan, que consisten en calizas basales del Cretacico Inferior con
bandas de pedernal y calcarenitas (Formaciones Tamaulipas y Trancas),
depositadas en la parte superior de los volcanoclasticos Titoniano-Berriasianos y
cubiertas por turbiditas calcareas del Cretacico Superior (Fm. Soyatal). Los cambios
estratigraficos entre las unidades de la Cuenca de Zimapan son todos transitorios
(Fitz-Diaz, y otros, 2012; Suter, 1987; Suter, Contreras-Pérez, & Ochoa-Camarillo,
1997).

3.2.1.3 Estructuras de piel delgada

Equiluz, Aranda, & Marrett (2000) subdividen la SMOr en sectores con base en el
estilo de deformacion y porcentaje de acortamiento: San Pedro del Gallo, que
corresponde al extremo noroeste de la cadena plegada; Cuenca de Sabinas, Sector
Transversal de Parras, situado entre Jimulco y Saltillo, Coah.; Sector Saliente de
Monterrey, se ubica desde el poniente de Monterrey, hasta Aramberri, N.L.; el
Sector Valles localizado entre Cd. Victoria, Tamps., y Valles, S.L.P.; el Sector
Huayacocotla, entre Tamazunchale y Tezuitlan, Pue.; la region de Zongolica,
ubicada al sur de la Faja Volcanica Transmexicana.

Para los alcances de este trabajo, Unicamente serdn descritos a detalle el sector
Saliente de Monterrey y el sector Valles debido a su relevancia en el estilo tecténico
de nuestro interés.

Sector San Pedro del Gallo

Eguiluz & Campa (1982) describen este sector como cinturones montafiosos
aislados que afloran desde Cuencamé, Dgo. y Torreén, Coah. hasta los alrededores
de Camargo, Chih. con estructuras alargadas de buzamiento predominantemente
nornoreste-sursureste. Las rocas mesozoicas de este sector presentan un estilo de
deformacion de pliegues de propagacion de falla y cabalgamientos que acortaron la
superficie en un 57%. Las estructuras mas relevantes se conocen como el Anticlinal
de Yerbanis y la Sierra de San Felipe.

Cuenca Sabinas

El estilo de deformacién de esta cuenca estuvo influenciado por la orogenia
mexicana en dos fases: la primera fase fue dominada por décollement y despegues
sedimentarios de la secuencia marina del Mesozoico Tardio; la segunda fase
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involucré la deformacion del basamento mediante la reactivacion de fallas mayores
sedimentarias, mismas que elevaron la complejidad entre las estructuras anteriores
y las generadas en esta Ultima etapa (Chavez G., 2005). El estilo estructural regional
se rige por pliegues anticlinales y fallas inversas, orientadas generalmente noreste-
sureste, el acortamiento en este sector se calcula que fue del 14% (Eguiluz S.,
2007).

Sector Transversal de Parras

La regién sur de este sector ha sido impactada por dos eventos de deformacion
contraccional, el mas antiguo es de piel delgada, esta constituido por pliegues de
propagacion y flexion de falla desarrollados entre el Turoniano y Maachistriano, que
estan asociados a cabalgaduras que se propagan desde una zona de décollement
regional, esta deformacién estuvo acompafiada por magmatismo y sedimentacion
sinorogénica. El segundo evento de deformacién, también conocido como de piel
gruesa, esta representado por pliegues supratenuados y bloques expulsados a lo
largo de fallas inversas y normales de alto angulo. El acortamiento de este sector
se preveé en un 37% (Ramirez C. F., 2017).

Las estructuras mas importantes caracteristicas de piel delgada plasmadas en esta
region son pliegues de propagacion de fallas en la saliente de Concepcion del Oro.
Los ejes de los pliegues estan curvados convexamente hacia el noreste, muestran
extremidades frontales invertidas empinadas que buzan 70-85 ° SW y extremidades
posteriores que se buzan suavemente (30-40 ° SW), definiendo pliegues volcados
con transporte tectonico NE (Figura 3.4). Las geometrias de pliegues y fallas se ven
afectadas por el emplazamiento masivo de cuerpos intrusivos post-tectdnicos
(Ramirez & Chavez-Cabello, 2017).

SSW SR ST o, NNE

Figura 3.4 Seccion esquematica de las estructuras de piel delgada tipicas en la Saliente de
Concepcidn del Oro. Modificada de Ramirez & Chavez-Cabello (2017).

Sector Saliente de Monterrey

La Saliente de Monterrey o Curva de Monterrey es una regiéon de la SMOr donde
hay un cambio de tendencia, de este-oeste cerca de Saltillo, Coahuila a una
direccidon noreste, y de este-oeste cerca de Monterrey, Nuevo Ledn, que cambia a
una direccion noroeste-sureste al sur de la Curva de Monterrey. Ademas, incluyen
todos los pliegues que se encuentran en las proximidades de ciudades como Saltillo,
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Monterrey y Linares, Nuevo Leon, asi como en Concepcion del Oro, Zacatecas. El
acortamiento estimado para la Saliente de Monterrey es de 33%. Este sector fue
dividido por Padilla y Sanchez (1982) en cinco areas con diferentes estilos de
plegamiento: a) area norte, b) area sur, c) area de basamento somero, d) area de
vergencia opuesta y e) area del anticlinal La Silla.

Area norte

Comprende el Anticlinorio de Arteaga al sur de Monterrey, donde los anticlinales
paralelos se flexionan lateralmente conformando un arco, que cambia de rumbo
sureste-noreste a este-oeste (CONAGUA, 2015). Los principales anticlinales de
norte a sur son los siguientes: Los Mitras, Los Muertos, Los Nuncios, Las Comitas,
Agua del Tono, San Lucas, San Cristdbal, Arteaga, San Juan Bautista, EI Chorro y
Jamé.

Estos pliegues se distinguen por ser estructuras apretadas y simétricas,
subverticales, que pueden llegar a medir entre 15 a 60 km de longitud (Figura 3.5).
La diversificacién de la forma, longitud de onda y amplitud de estas estructuras
geologicas se debe a la variabilidad de las litologias que se encuentran en este
sistema de anticlinales, sobre todo cuando se encuentran presentes cuerpos
arrecifales como la caliza Cupido que influyen en la amplitud de las longitudes de
onda. La ausencia de fallas de transcurrencia y cabalgaduras es apreciable en esta
zona.

Fm. Taraises Anticlinal
Los Muertos

? Fm. La Casita — ~——- ~- :
La Casita Fm.

Figura 3.5 Seccion esquematica regional del area Norte de la Curvatura de Monterrey. Modificada
de Fischer & Jacson (1999).

La principal superficie de despegue en esta demarcacién es la Fm. Olvido del
Jurasico Superior, la direccion del deslizamiento de la cobertura sedimentaria
mesozoica por gravedad se indica hacia el lado céncavo de la Curvatura de
Monterrey (Figura 3.6), en otras palabras, el corrimiento de las rocas de su estado
original al plegamiento se llevé a cabo hacia el norte, el acortamiento minimo
estimado de esta area es de 30% (Padilla y Sanchez, 1982).
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Figura 3.6 Bosquejo de la Curvatura de Monterrey y sus alrededores. Se muestran la ubicacién de
altos del basamento, paleocuencas y movimientos relativos de la secuencia sedimentaria
mesozoica desprendida. Modificada de Padilla y Sanchez (1985).

Area Sur

Esta area de la Curvatura de Monterrey favorecié predominantemente el desarrollo
de anticlinales y sinclinales apretados, acostados, asimétricos, con una vergencia
global hacia el noreste. Ademas, la presencia de abundantes fallas inversas y de
transcurrencia son notables en el area sur que en su conjunto generan una zona

con 32 anticlinales mayores y multiples cabalgaduras donde el acortamiento minimo
estimado es de 50% (Padilla y Sanchez, 1985).

Las estructuras mas sobresalientes de esta region son dos extensas cabalgaduras,
la estructura superior se le conoce como la Cabalgadura Frontal expuesta al frente

de la SMOr, mientras que al oeste de ésta se encuentra la Cabalgadura Secundaria
(Figura 3.7).

Anticlinal de Sinclinal Anticlinal de

Falla Anticlinal de
WSW Guadalupe El Ebanito Santa Rosa ]

Lateral Jaures

derecha ENE

Cabalgadura Cabalgadura
secundaria principal

Cabalgadura
trasera .

Figura 3.7 Seccién estructural esquemética del Cafidon de Santa Rosa. Clave: JMv = Jurésico, Fm.
Minas Viejas; JZI = Jurasico, Fm. Zuloaga; JLc = Jurasico, Fm. La Casita; KTa = Cretécico, Fm.
Taraises; KTi = Cretacico, Fm. Tamaulipas Inferior; KLp = Cretacico, Fm. La Pefia; KS = Cretacico
Superior, Fm. Tamaulipas Superior, Fm. Cuesta del Cura, Fm. Agua Nueva, Fm. San Felipe y Fm.
Méndez. Tomada de Chavez, Torres, Porras, Cossio, & Aranda, (2011).

La falla que genera la Cabalgadura Frontal cuenta con 200 km de longitud y un
plano de falla con echado promedio de 30° al suroeste que disminuye a profundidad
hasta alcanzar la superficie de despegue; el desplazamiento que llegé a
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experimentar es del orden de 8 a 10 km con incrementos hacia el sureste de hasta
30 km. Por otro lado, la Cabalgadura Secundaria tiene 94 km de extension, rumbo
casi paralelo a la Cabalgadura Frontal y un echado ligeramente superior (35° al
suroeste), el desplazamiento minimo calculado es de 4 km. Es importante
mencionar que al oeste de la parte noroeste de la Cabalgadura secundaria se
encuentran varias cabalgaduras menores relacionadas entre si (Padilla y Sanchez,
1982).

Un paquete de evaporitas con espesores considerables al oriente del Sector
Saliente de Monterrey influye en la amplitud y longitud de onda de los pliegues de
este sector de la SMOr, asi como en el deslizamiento y despegue hacia el norte y
noreste (Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000)

Chavez y otros (2011) proponen al menos tres superficies de despegue mas que
repercuten en la deformacion de la zona del Cafién de Santa Rosa. Adicional de la
evaporita de la Fm. Minas Vieja, mencionan que el miembro arcilloso inferior de la
Fm. La Casita actu6 como superficie de despegue controlando la formacién del
anticlinal de Guadalupe y de Jaures, este ultimo roto por cabalgamiento. La otra
superficie de despegue se encuentra en la Fm. Tamaulipas Superior, en el flanco
trasero del anticlinal de Jaures. Por ultimo, la Fm. Cuesta del Cura, la cual presenta
longitudes de onda y longitudes de pliegues mayores.

Area de basamento somero

Esta area fue delimitada como una sola por la presencia del Anticlinal de Potosi,
gue se ubica en la parte noreste de la SMOr y se caracteriza por ser la Unica region
donde el basamento esta cercano a la superficie. Esta estructura llega a medir mas
de 50 km de longitud, su longitud de onda es de 10 km y su amplitud es de
aproximadamente 4 km. La clasificacion propuesta por Padilla y Sdnchez (1985) es
de un pliegue amplio, asimétrico y abierto, su plano axial es casi vertical con una
pequefia inclinacién hacia el suroeste.

El Anticlinal de Potosi es un ejemplo de deformacion progresiva y transicional de
plegamiento de piel delgada a levantamiento de piel gruesa (Figura 3.8). El cinturén
de plegamiento de piel delgada se desarroll6 durante el Cretacico Tardio al
Palebégeno Temprano sobre una superficie de despegue compuesta por evaporitas
jurasicas de la Formacion Minas Viejas. En algunas regiones, el acortamiento pasoé
a niveles estructurales de sub-décollement que involucran a las formaciones El
Alamar del Grupo Huizachal y La Joya, lo que resultd en levantamientos de piel
gruesa. La deformacién de piel gruesa en el levantamiento de Potosi implico el
plegamiento de los estratos del sub-décollement en un anticlinorio de tendencia
NNW, el desarrollo de clivaje, fallamiento inverso y fallamiento horizontal, ademas
de fracturas de extension (Williams, y otros, 2020).
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Figura 3.8 Evolucion estructural del Levantamiento de Potosi. Modificada de Williams, y otros,
(2020).

De acuerdo con Cross (2012) el Levantamiento de Potosi presenta dos dominios
estructurales: 1) dominio occidental, con un estilo estructural dominado por
pliegues, y fallas inversas localmente importantes; 2) dominio oriental, con
deformacion dominada por fallas inversas, fallas de alto angulo y pocos pliegues.
La parte estructuralmente mas baja del dominio oriental (Miembro La Nieve)
contiene una zona de cizallamiento regionalmente persistente. Los indicadores
cinematicos mas confiables dentro de la zona de cizallamiento son la foliacién
oblicua, lineaciones (fibras de yeso), inclusiones alargadas, pliegues asimétricos y
estructuras S-C'. El acortamiento minimo estimado para esta region es del 20%
(Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000).

Area de vergencia opuesta

Se le denoming area de vergencia opuesta ya que a pesar de que los pliegues tienen
una orientacion casi paralela al rumbo general de las estructuras adyacentes, los
planos axiales buzan un promedio de 60° al noreste lo que implica que tienen un
buzamiento opuesto a la vergencia regional de los pliegues de la Curvatura de
Monterrey (Figura 3.9). Se prevé que el basamento debajo del Anticlinal de Potosi
influyé y fue la causa de la vergencia anémala de las estructuras que se encuentran
en esta region (Padilla y Sanchez, 1985).

La direccién promedio de movimiento de esta zona es de 40° al suroeste, totalmente
contraria a las demas areas las cuales tienen direccion norte — noreste. Padilla y
Sanchez (1982) propone que esta irregularidad fue originada por la topografia del
basamento, en este caso, la seccidén noroccidental del area de basamento somero
impidié en cierta medida el desplazamiento hacia el noreste de la secuencia

36



mesozoica desprendida provocando, ademas, el recostamiento hacia el suroeste de
anticlinales como EIl Orégano, El Zorrillo y el Gateado. El acortamiento minimo
definido para esta region es del 45% (Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000).

Sinclinal
Anticlinal  San Agustin
El Galeado

Falla Pr Anticlinal
e Falla Cabalgadura
La Esy El Orégano o B o

| 1

Il Proyectada
Puma
I
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Figura 3.9 Seccion transversal esquematica del Area de Vergencia Opuesta. Modificada de SGM
(2020).

Area Anticlinal de la Silla

Se encuentra parcialmente al suroccidente de la SMOr, una pequefia porcion es
parte de la provincia fisiografica Llanura Costera del Golfo Norte. Las gruesas capas
de calizas de biofacies arrecifales que afloran pertenecen al borde oriente de la
Formacion Cupido (SEMARNAT, 2014; Aranda-Garcia & otros, 2009).

El Cerro de la Silla, como también es conocido este anticlinal, se caracteriza por ser
una estructura “aislada”, alargada, apretada, abierta, que tiene un comportamiento
simétrico en sus extremos mientras que en el centro es asimétrico por estar
recostado hacia el noreste. El rumbo es oblicuo al rumbo general de los pliegues
de la SMOr (N 30° W), mide 42 km de longitud y tiene una longitud de onda
aproximada a 5 km. Existe una fuerte inclinacion en sus flancos y sus extremos,
aqui el plano axial es casi vertical, en el caso de la parte central el plano axial buza
un promedio de 70° al SW, aqui también se reporta una gran falla inversa que corto
el flanco noreste del cerro. En el sureste, el pliegue se bifurca en pequefios
anticlinales que buzan ligeramente hacia el sureste (Padilla y Sanchez, 1982;
SEMARNAT, 2014). Padilla y Sanchez (1985) sugiere que una barrera causada por
un alto del basamento ocasiond la reclinacion y cabalgadura del pliegue (Figura
3.10). El porcentaje minimo estimado del acortamiento de la cobertura sedimentaria
de esta zona es del 30% - 40% (Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000).

1 |I‘

Figura 3.10 Mapa y secciones idealizadas del Anticlinal de La Silla mostrando la posible posicion
relativa del borde occidental del alto del basamento y su influencia en la génesis del pliegue.
Modificada de Padilla y Sanchez (1982).
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Sector Valles

Comprende la zona del Anticlinorio Huizachal — Peregrina y la plataforma Valles —
San Luis Potosi, posee un arreglo morfolégico con menor prominencia que en otros
sectores. En general, los pliegues son angostos alargados con vergencia al oriente
(Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000; Ramirez-Pefia, 2014).

De acuerdo con el andlisis de Carrillo-Bravo (1961) el Anticlinorio Huizachal-
Peregrina se encuentra en el frente Este de la SMOr, al Oeste de Cd Victoria,
Tamaulipas, con orientacion 14° NW-SE. Las elevaciones de las estructuras
positivas van de los 300 m a los 2000 m. La presencia de cafiones es notoria en
esta region, la mayoria del flanco oriental son ramificaciones del Rio Purificacion
mientras que, los del flanco occidental pertenecen al Rio Guayalejo. El
arqueamiento que presenta esta estructura geoldgica es uno de los mas grandes
gue se encuentran en la SMOr con aproximadamente 80 km de longitud y 20 km de
anchura. Sobresalen dos culminaciones principales, la primera cubre la porcién
central y norte del Anticlinorio. Por otro lado, se encuentra la culminacién nombrada
Anticlinal de Huizachal, se ubica cerca del extremo Sur del Anticlinorio,
caracterizada por presentar una estructura casi en domo. En el flanco oriental se
localizan varios anticlinales, con dimensiones pequefias, angostos, con echados
fuertes en sus flancos, generalmente recostados hacia el E-NE, es posible observar
sedimentos del Cretécico, no obstante, en el nlcleo de algunos anticlinales afloran
rocas del Jurasico Superior. Este flanco exhibe un intenso plegamiento que va
disminuyendo hasta casi perderse en el sinclinal de Cd. Victoria, de igual manera
disminuye con la profundidad debido a un “despegue” de rocas yesiferas de la Fm.
Olvido, asi como de materiales arcillosos de la Fm. La Joya que se encuentra entre
la cobertura Jurasica Superior-Cretécica y las rocas Triasicas y Pre-Triasicas que
afloran en el nlcleo del Anticlinorio. Las rocas Triasicas, Paleozoicas y
Precambricas que afloran en el nlcleo, se encuentran considerablemente plegadas
y falladas, esto ultimo en forma de bloques de diferentes tamafios y formas; las
fallas que los delimitan tienen desplazamientos verticales grandes y rumbos muy
variados, no obstante, la mayoria de las fallas se orientan de NW a SE. Otros de los
rasgos estructurales importantes son el Valle Sinclinal de Jaumave y el Gran Valle
Sinclinal de Cd. Victoria. El primero se identifica por ser una depresiéon alargada
rellena de sedimentos de la Fm. Méndez y gravas cuaternarias, muestra orientacion
Norte-Sur. El Valle Sinclinal de Cd. Victoria es un rasgo estructural negativo donde
los sedimentos son margas de la Fm. Méndez junto con areniscas y lutitas del
Palebgeno, se establece que éste es la prolongacién norte del Sinclinorio de
Magiscatzin (Carrillo-Bravo, 1961).

El estilo estructural para esta region se define como una geometria de pliegue por
flexion de falla conformado por el Anticlinorio Huizachal-Peregrina junto con el Valle
de Jaumave, adicionalmente se observa un conjunto de duplex en su frente de
montafia (Figura 3.11). Al poniente del Valle de Jaumave, en medio del anticlinal
Los Ebanos y el Anticlinorio de Miquihuana domina el estilo de un pliegue por
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propagacion de falla, aunque el levantamiento en Miquihuana puede tratarse de un
pliegue por flexura. El porcentaje de acortamiento minimo para esta region es del
20% (Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000). La superficie de despegue se encuentra
sobre el esquisto Paleozoico, en el Cretacico Inferior Fm. Tamaulipas y cerca de la
parte superior de la Fm. Agua Nueva del Cretacico Superior (Prost, y otros, 1995).

Km Anticlinal Anticlinal Anticlinal Jaumave Anticlinorio
Miquihuana Mocha  pnticlingl  Palmillas Huizachal
’ Ks3  MesteRas -——n Anticlinal Tr-ls
- —— Y, Los Ebanos Ks 3 ommmmmme
Pyt P
i

,===" 7% lostbanos g3 K ==mm=moo=- L

b oa b e N

Figura 3.11 Seccién estructural de la regién norte del Sector Valles, entre los anticlinorios de
Huizachal y Miquihuana. Las escalas vertical y horizontal son iguales. Unidades litoldgicas: Cb =
complejo basal precambrico-paleozoico; Tr-Js = Lechos rojos del Grupo Huizachal y carbonatos del
Oxfordiano y Kimeridgiano; linea gruesa (Fm. pimienta) se acufia hacia el poniente; Ki =
carbonatos del Cretacico Inferior (Fms. Tamaulipas y Otates) cambian de facies al poniente
(margas Miquihuana y Fm. El Abra). Un potente espesor de rocas sedimentarias del Cretacico Sup.
al poniente, Ks1 Tamasopo Inferior y Ks2 Tamasopo Superior son carbonatos y Ks3 son terrigenos
deltaicos, cambian al oriente a un espesor delgado de carbonatos y terrigenos Ks (Agua Nueva,
San Felipe y Méndez). La linea cortada es un perfil del basamento magnético. Tomada de Eguiluz,
Aranda, & Marrett (2000).

Por otra parte, el sector Plataforma Valles-San Luis Potosi es una unidad
paleogeografica mesozoica que comprende la region centro-oriente de San Luis
Potosi, el extremo suroccidental de Zacatecas, las fracciones nororientales de
Guanajuato, Querétaro y el centro de Hidalgo. Es paralela a la costa del Golfo de
México, por lo tanto, tiene orientacion norte-sur; es de una cordillera alargada con
una topografia pronunciada, ondulante y paralela, las alturas de los elementos
positivos alcanzan hasta los 3,000 msnm. La génesis de esta plataforma se
relaciona con la transgresion marina del Kimmeridgiano derivada a su vez con la
apertura del Golfo de México, cuya influencia prevalecié durante el Jurasico
Superior, Cretacico Inferior y Superior. Esta unidad se distingue por poseer
secciones delgadas de sedimentos clasticos y evaporiticos del Jurasico Superior
que sobreyacen discordantemente rocas precedentes, una seccion evaporitica de
plataforma Cretacica Inferior, ademas del desarrollo de un complejo arrecifal y post-
arrecifal durante el final del Cretacico Inferior y el inicio del Cretacico Superior. La
morfologia actual que envuelve la zona ha sido producto de los efectos compresivos
de la Orogenia Mexicana y el efecto de la erosion a lo largo del tiempo (Carrillo-
Bravo, La Plataforma Valles - San Luis Potosi, 1971; Rocha, 2008).

Segun las evaluaciones realizadas a las estructuras, se han identificado dos fases
de acortamiento entre el Cretacico Superior y el Palebgeno. Las estructuras
generadas en esta primera etapa orogénica (D1) se pueden estudiar desde las
unidades jurasicas (Fm. Santiago) hasta las unidades del Cretacico Tardio (Fm.
Méndez); fue en ésta donde se logré el mayor acortamiento mediante pliegues,
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cabalgaduras y otras estructuras de menor relevancia. El desarrollo de rampas -
llanos y amplios pliegues por flexura de falla es caracteristico de esta zona (Figura
3.12). Por su parte, el segundo pulso (D2), que influencio en la deformacion desde
el Maastrichtiano mas tardio hasta inicios del Eoceno Temprano, solamente exhibe
fallas inversas que acomodan desplazamiento de decenas de metros y que ademas
cortan a las estructuras de la D1 (Ortega-Flores, 2011).

Plataforma Valles - San Luis Potosi

5077 Ma
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sub-horizontal
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tecténico la plataforma
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tectonico la plataforma
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Figura 3.12 Estructura de las dos fases de deformacion (D1 y D2) para la Plataforma Valles - San
Luis Potosi. Modificada de Ortega-Flores (2011).

La tendencia principal de las estructuras mayores y lineamientos (fallas y fracturas)
es direccion Noroeste-Sureste, no obstante, a partir de la Sierra de Guadalcazar
cambian a Norte-Sur. En general, el emplazamiento de anticlinales y sinclinales
alargados, de gran longitud, en su mayoria recumbentes predominan en este sector,
los principales son los anticlinorios de Guadalcazar, Nahola, Miquihuana,
incluyendo los anticlinales de Guaxcama y Guadalupe. Las cabalgaduras tienen
mayor influencia en la porcidn nororiente de la plataforma por ejemplo la
Cabalgadura Agua Fria o la falla inversa Xilitla (Rocha, 2008; Carrillo-Bravo, La
Plataforma Valles - San Luis Potosi, 1971).

Cabalgadura Agua Fria

Ubicada en medio de la Plataforma Valles-San Luis Potosi es una estructura de
poca expresion topografica con direccion NW-SE que cuenta con 13 km de longitud,
en el extremo sureste es cortado por un cuerpo intrusivo mafico. El bloque de techo
esta constituido por paquete de caliza de la Fm El Abra, mientras que el bloque
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cabalgado puede estar constituido de la misma caliza o rocas de la Fm. Soyatal
como lutitas o calizas, en el limite entre estos bloques puede observarse una brecha
de falla de aproximadamente 20 m de espesor (Figura 3.13; Suter, Contreras-Pérez,
& Ochoa-Camarillo, 1997; Ortega-Flores, 2011).

WSw ENE

Plataforma Carbonatada Valles - San Luis Potosi

Cabalgadura
Agua Fria

Cabalgadura
Lobo -

ﬁ Ciénega
— ——

Despegue basal 0 2 Km

Figura 3.13 . . Modelo transversal de la Cabalgadura Agua Fria. Sombreado gris claro: rocas del
Cretacico Superior (Fms. Soyatal y Méndez); blanco y simbolo de ladrillo: rocas del Cretacico
Inferior (Fm. El Abra); sombreado negro y gris oscuro: rocas del Jurasico Superior y mas antiguas.
Sin exageracion vertical. Se asume que la superficie de despegue se encuentra a una profundidad
aproximada de 2,700 m. Modificada de (Suter, Contreras-Pérez, & Ochoa-Camarillo, 1997).

Con base en Carrillo-Bravo (1971) existen cuatro anticlinorios y dos anticlinales de
importante relieve estructural emplazados en el dominio norte de esta plataforma
gue describe del siguiente modo:

Anticlinorio de Guadalcazar

Situado en la margen noroccidental de la plataforma formando la Sierra de
Guadalcazar. Conformado por sedimentos evaporiticos del Cretacico Inferior y
perforado por un cuerpo granitico en su seccion central. Se orienta 30° a 40° al NW
— SE aproximadamente, mientras que en el limite norte los plegamientos mantienen
una direccioén norte. La longitud de esta estructura regional es de aproximadamente
40 km y anchura promedio de 30 km. En los flancos se atribuyen numerosos
pliegues angostos y alargados, incluyendo los situados en el flanco sudoccidental
con ejes curvos y que ademas rodean al levantamiento central (Carrillo-Bravo,
1971).

Anticlinorio de Miquihuana

Es la estructura de mas importancia en la region, tiene una extensién de mas de 90
km y una anchura mayor a 40 km, con orientacion general norte-sur. Las rocas que
afloran son de edades Cretacicas Inferior, mientras que en el nlcleo se encuentran
rocas Precambricas, capas rojas del Triasico Superior y un delgado fragmento de
sedimentos del Jurasico Superior. De igual manera que el Anticlinorio de
Guadalcéazar, en los flancos se localizan de forma periférica anticlinales angostos,
alargados y en su mayoria recumbentes (Carrillo-Bravo, 1971).
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Anticlinorio de Gémez Farias

Anticlinorio de aproximadamente 50 km de longitud y 30 km de ancho, con
orientacion predominantemente norte — sur. Las rocas emplazadas en esta zona
son de edad Cretacica Inferior y Superior. Los anticlinales emplazados en sus
flancos son angostos, alargados, algunos del flanco occidental recumbentes y
localizados en forma casi periférica (Carrillo-Bravo, 1971). En esta estructura
regional se ubican los dos anticlinales de mayor relieve estructural:

Anticlinal de Guaxcama

Se sitla en la margen occidental de la plataforma, se extiende mas de 40 km con
un ancho de 30 km, aproximadamente. Las rocas que lo conforman son Cretacicas
Inferior y Superior (Carrillo-Bravo, 1971).

Anticlinal Valle de Guadalupe

Localizado al suroriente de la zona, con una longitud de aproximadamente 30 km y
15 de ancho. La orientacion es de alrededor de 30 NW-SE. Las rocas que afloran
son del Cretacico Inferior-Superior, mientras que en el nucleo solamente se
encuentran rocas del Cretacico Inferior (Carrillo-Bravo, 1971).

El estilo estructural de la Plataforma Valles — San Luis Potosi es complejo ya que
algunas estructuras pueden estar afectadas por etapas de deformacion posteriores
(Figura 3.14). El anticlinal Las Cucharas (El Abra) es un pliegue por flexura, no
obstante, el extremo este estd afectado por una falla normal posterior al
plegamiento. El frente de montafia esta modelado por numerosos pliegues
apretados, angostos y alargados con forma de plegamiento por propagacion de
falla, en escamas imbricadas donde rocas evaporiticas de la Fm. Guaxcama fungen
como superficie de despegue. En medio de Tamasopo y Rayon la deformacién tiene
comportamiento diferente, disminuyendo la longitud de onda que tienden a ajustarse
a pliegues por despegue, apilando rampas planas imbricadas. El porcentaje minimo
de deformacién para esta plataforma es de 42%. Otras formaciones que
desemperian el papel de decollements son la Fm. Pimienta del Jurasico Superior y
una porcién de la Fm. Tamasopo del Cretacico Superior (Eguiluz, Aranda & Matrrett,
2000; Prost, y otros, 1995).

Rayc'm X Tamasopo Cd. Valles El Abra

fffff

Figura 3.14 Seccion estructural esquematica de la region Plataforma Valles — San Luis Potosi. Las
escalas vertical y horizontal son iguales. Unidades litolégicas: Tr-Jm = lechos rojos triasicos (Grupo
Huizachal), lutitas y areniscas del Jurasico Inferior (Fm. Huayacocotla) y lechos rojos del Jurasico
Medio. Js = carbonatos, lutitas y areniscas del Oxfordiano-Tithoniano (Fms. San Andrés y
Pimienta), Ki= carbonatos y evaporitas del Neocomiano, la Fm. Guaxcama, hacia Cd. Valles,
cambia de facies a carbonatos pelagicos (Tamaulipas Inf.). Ka = caliza El Abra del Albiano, cambia
de facies al oriente a carbonatos Tamabra y Tamaulipas Sup. Ktl y Kt2 = carbonatos con
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bentonicos del Cretacico Superior (Fms. Tamasopo Inf. 1 y Tamasopo Sup. 2). Ks= lutitas y
areniscas del Cretacico Sup. al oriente del pueblo Tamasopo: Formaciones Agua Nueva, San
Felipe y Méndez, al poniente Fm. Cardenas (Maestrichtiano deltaico). Tomada de Eguiluz, Aranda,
& Marrett (2000).

Sector Huayacocotla

Este sector se extiende desde Tamazunchale, SLP hasta Teziuatlan Puebla al cual
se le han destacado tres periodos de deformacion: el primero tuvo lugar durante el
Jurasico Temprano y terminé hasta finales del Jurasico Medio, durante esta fase se
favorecio la formacion de pilares y fosas tectonicas que estan delimitadas por fallas
normales con orientacion NNW-SSE y N-S; el segundo estadio ocurrié entre el
Cretacico Tardio y Eoceno Tardio, fue el responsable de la formacion de la SMOr
asignado a la Orogenia Mexicana; por ultimo, se trata de una extension
pospliocénica que genero fallas con orientacion NW-SE y que delimitan al graben
de Molango (Ochoa-Camarillo, Buitron, & Silva-Pineda, 1998; Lebdn-Loya, 2014).

El régimen estructural es interpretado como un gran Anticlinorio con direccion NNW-
SSE, de fallamiento inverso de bajo angulo, con vergencia al NE. Internamente, los
estratos se encuentran fuertemente deformados a escala local, sin embargo, ésta
no se observa facilmente en otros sectores; el echado de los estratos es suave, pero
ademas se exponen pliegues simétricos, recumbentes, de vergencia al NE, alojados
en capas delgadas de sedimentos finos. Dichas aseveraciones tienen relacién con
la estructura pliegue por flexura de falla y con corrimientos sobre fallas de angulo
bajo, que sobrepasan la longitud de la rampa (Eguiluz, Aranda, & Marrett, 2000).

El Sector Huayacocotla se diferencia por no tener una superficie de despegue
evaporitica sino lutito-calcarea de diferentes niveles estratigraficos dentro del
Jurasico y Cretacico Superior, donde predomina la influencia de la Fm.
Huayacocotla y Fm. Pimienta. El acortamiento minimo reportado va del 47% al 54%
(Ortega-Flores, 2011; Eqguiluz, Aranda, & Marrett, 2000; Prost, y otros, 1995).

Region de Zongolica

De acuerdo con Eguiluz, Aranda, & Marrett (2000) algunos de los frentes tectdnicos
estan sepultados por cuencas posteriores, no obstante, la zona interna de la SMOr
se encuentra en la Cuenca de Cuicatlan compuesta por rocas ultrabasicas del
Jurasico Superior y Calizas albiano-cenomanianas que sobreyacen un basamento
esquistoso. Por su parte, la porcién extrinseca forma parte de la Plataforma de
Cordoba la cual se compone de carbonatos de ambiente somero, anhidrita y yeso
del Albiano-Maastrichtiano, asi como de areniscas, lutitas y calizas arcillosas
jurasico-cretacicas. El estilo de deformacion definido para este sector corresponde
a pliegues por propagacion de falla que constituyen abanicos imbricados con
vergencia al NE, la superficie de despegue es un horizonte evaporitico del Cretacico
Inferior. Para esta region se han detectado tres estadios de deformacion: la primera
corresponde a un régimen compresivo relacionado a la orogenia mexicana; otra fase
de extension y acortamiento con efectos transtensionales que formaron
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subsidencias aceleradas; finalmente, una etapa transcurrente con acortamiento y
extension. El acortamiento minimo sefialado es de 25% a 45% (Eguiluz, Aranda, &
Marrett, 2000).

3.2.2 Sierra de Chiapas

La Sierra de Chiapas es una de las provincias tecténicas mas importantes del sur
de México, pero también, de las menos conocidas debido a que estudios previos no
son de dominio publico. Est4 conformada principalmente por rocas sedimentarias
Paleozoicas, Mesozoicas y Cenozoicas (Meneses-Rocha, 2001). Su particular
emplazamiento en la triple unién de las placas tectonicas Cocos, Caribe y
norteamericana hacen de su reconstruccion un gran desafio que aln no es bien
comprendido.

3.2.2.1 Evolucién

No existe un consenso para la evolucién tecténica de esta provincia, usualmente se
proponen dos grupos de modelos basados en la reconstruccion del Bloque de
Chortis: los modelos tradicionales maoviles, que sugieren un desplazamiento de mas
de 1000 km hacia el sur desde el Eoceno a lo largo de un limite transformante entre
las placas del Caribe y la Norteamericana; el modelo “Pacifico Exotico”, que situa al
Bloque de Chortis en el Océano Pacifico (al SW de su posicion actual; Witt, Rangin,
Andreani, Olaez, & Martinez, 2012).

De acuerdo con PEMEX (2010), esta provincia evolucioné a partir de una etapa de
rift relacionada a la apertura del Golfo de México que desarroll altos y bajos en el
basamento Triasico Tardio-Jurasico Medio, la cual posteriormente progres6 a una
etapa de deriva hasta principios del Cretacico Temprano donde el Bloque de
Yucatan a la par del Macizo de Chiapas y el actual area del Cinturén Plegado de
Chiapas-Provincia Petrolera del Sureste, se desplazaron rotando contra las
manecillas del reloj obteniendo su posicion actual en el Berriasiano.

A finales del Cretécico, la Orogenia Mexicana influyd en la deformacion, sin
embargo, ésta no fue de gran alcance como en el caso de la SMOr (Meneses-
Rocha, 2001), a pesar de esto, provocé la alteracion de la secuencia mesozoica y
paledgena. El ascenso del Golfo de Tehuantepec y la Sierra de Chiapas provocaron
el movimiento de sedimentos hacia el norte los cuales reactivaron la tectonica salina
con la conformacién de diapiros y paredes de sal que se emplazaron hasta el
Mioceno Temprano (CNH).

El evento de plegamiento Chiapaneco que cred el cinturébn de pliegues y
cabalgaduras de Chiapas comenzo en el Mioceno Medio. El evento de plegamiento
fue impulsado por el inicio de la subduccion debajo de Chiapas a raiz de la migracion
hacia el este del Bloque Chortis generando eventos compresivos y transpresivos
producto del movimiento sinestral de las fallas Motagua y Polochic por la interaccion
de las placas de Norteamérica, Cocos y Caribe. Posterior a este evento, el cinturon
orogénico fue levantado gradualmente, exponiéndose a erosion, prevaleciendo
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hasta la fecha los efectos de la transpresion (Villagbmez, y otros, 2022; PEMEX,
2010; SGM, 2006).

3.2.2.2 Estratigrafia

El basamento de la Sierra de Chiapas estd constituido por rocas igneas,
sedimentarias y metamorficas. El complejo igneo-metamdérfico esta constituido por
granitoides, rocas ultrabasicas a veces metamorfoseadas y esquistos paleozoicos.
El macizo de Chiapas (leucogranitos y tonalitas) es el elemento igneo principal,
indica que existen tres fases magmaéticas: una Carbonifera, otra en el Pérmico y la
Gltima en el Jurasico; en contacto por fallas se encuentran rocas metasedimentarias
de la Formacién Santa Rosa Inferior y las sedimentarias de las formaciones Santa
Rosa Superior, Grupera y Paso Hondo del Paleozoico Medio-Superior (PEMEX,
2010; Mandujano-Velasquez & Vazquez-Meneses, 1996).

La estratigrafia mesozoica comienza con los depoésitos continentales sinrift
(abanicos aluviales, sistemas fluviales y ambientes lacustres) de la Fm. Todos
Santos del Jurasico Medio, consiste en estratos medianos a gruesos de
conglomerados polimicticos, areniscas, limolitas, rocas volcanicas y depositos
volcaniclasticos. La posicion estratigrafica de la Formacion Todos Santos sugiere
que los lechos rojos en la Sierra de Chiapas se acumularon antes, durante y
después de la deposicion de la sal calloviana; se interpreta que las evaporitas
actuaron como la principal superficie de despegue para el plegamiento.
Sobreyaciendo se sitla una sucesion transgresiva del Jurasico Superior incluida en
la Fm. San Ricardo formada por rocas de ambiente transicional y marino somero
como capas de lutita, arenisca, caliza y evaporitas. El contacto entre estas dos
unidades es transicional y las dos se encuentran interdigitadas por las evaporitas
callovianas (Serrano-Lépez, 2020; Molina-Garza, Pindell, & Montafio-Cortés, 2020).

Del Jurasico Superior al Cretacico Inferior-Medio, sobreyaciendo a la sal y a la Fm.
Todos Santos se emplazaron las formaciones Jericé, Coban, Malpaso y Chinameca.
La Fm. Jericé representa abanicos aluviales compuestos por areniscas cuarzosas
con abundantes micas, margas, asi como conglomerados con troncos silicificados.
Por otro lado, la Fm. Coban es un conjunto de facies carbonatadas evaporiticas mas
someras y de sabkha marino, la litologia que conforma esta unidad son anhidritas,
dolomias, yesos, mudstone, wackestone y packstone, mudstone arcilloso, calizas
dolomitizadas y algunas intercalaciones de lutitas bentoniticas. La Fm. Malpaso esta
formada por rocas carbonatadas de rampa a veces totalmente dolomitizadas, con
horizontes ooliticos, mientras que la Fm. Chinameca esta constituida por calizas
tipicas de mar abierto (PEMEX, 2010; Mandujano-Velasquez & Vazquez-Meneses,
1996).

La seccion del Cretéacico incluye el Grupo Sierra Madre (Albiano-Santoniano), una
plataforma carbonatada desarrollada sobre la morfologia heredada del basamento
de la fase sinrift anterior. Las formaciones que la constituyen son Cantelha y
Cintalapa. Consiste en una seccién gruesa de calizas y dolomias. En algunos
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lugares, esta unidad varia de Turoniano a Santoniano, equivalente en edad a las
calizas y pedernal de cuenca de aguas mas profundas de la Formacion Jolpabuchil
(Molina-Garza, Pindell, & Montafio-Cortés, 2020).

Para el final del Cretacico Superior, se localizan las formaciones Ocozocuautla,
Angostura, Xochitlan y Méndez. La Fm. Ocozocuautla se caracteriza por la
heterogeneidad en la composicion litolégica, representa ambientes cercanos a la
costa e incluso lagunares; las unidades que se observan van desde conglomerados
con fragmentos producidos por la erosion de la Fm. Todos Santos, areniscas de
color gris y gris rojizo, arcillosas, generalmente masivas, con restos carbonizados
de plantas, packstone de bioclastos con algas rojas, fragmentos de equinodermos,
restos de rudistas y algunos ejemplares completos en posicién de crecimiento,
margas color café claro, grainstone de microfésiles y fragmentos bidégenos, lutitas
de colores gris y rojo ladrillo, hasta llegar a la cima donde se encuentran bancos de
rudistas. Hacia el sureste de Ocozocuautla, la parte de terrigenos desaparece y
persisten Unicamente las dolomias, calizas (wackestone y packstone), asi como
brechas calcareas que toman el nombre de Fm. Angostura (PEMEX, 2010).

La Fm. Xochitlan consiste en un paquete de brechas calcareas dolomitizadas a la
base y estratos de 10 a 50 cm de caliza packstone de bioclastos, pellets e
intraclastos con fragmentos de moluscos, placas de equinodermos y algas,
intercaladas con capas de marga limosa, lutita calcarea, limolita calcarea, brecha
calcérea y caliza wackestone de bioclastos, el ambiente de depdsito definido es de
talud. En el caso de la Fm. Méndez se trata de facies de mar abierto, compuesta
por margas, con abundantes microfésiles plancténicos, bien estratificadas, de
colores gris claro y café claro (Serrano-L6pez, 2020).

La sucesion del Paledgeno es predominantemente terrigena, especialmente en el
sector occidental del cinturén de pliegues. El hundimiento impulsado tectbnicamente
condujo a la deposicion de la Fm. Soyalé del Paleoceno, compuesto de
siliciclasticos en sistemas de abanicos submarinos en el centro de Chiapas, y las
lutitas Nanchital mas al norte y noroeste. Sin embargo, los estratos del Paleoceno
en el noreste y centro norte de Chiapas corresponden a la deposicion de carbonatos
de las formaciones Lacandon y Tenejapa. La seccion de turbiditas de Nanchital
incluye el conglomerado marino de cantos conspicuos a serpentinita del tamafio de
una roca que lleva el Eoceno de Uzpanapa. La Fm. Soyal6 estd superpuesta en
contacto de transicion en el monoclinal de la Sierra de Chiapas por la Formacion El
Bosque litoral a continental, lo que sugiere que la cuenca de Soyal6 se sobrellend.
Al norte de la falla Malpaso, la sedimentacion marina es continua durante todo el
intervalo Eoceno-Mioceno, incluyendo las formaciones Lomut, Mompuyil, Laja,
Deposito y Tulija; todas las unidades estan dominadas por areniscas, lutitas y
conglomerados depositados en ambientes poco profundos a litorales, de pendiente
y de aguas profundas que progradaron el norte. La Fm. El Bosque consiste en
conglomerado de cantos a gravas, arenisca fina a de grano grueso y mudstone
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depositada en ambientes fluviales y litorales (Molina-Garza, Pindell, & Montafio-
Cortés, 2020).

Del Mioceno Inferior al Medio se depositaron de oriente a poniente las calizas
lagunares de la Fm. Macuspana y las turbiditas de la Fm. Depdsito que incluye los
conglomerados Nanchital, Malpaso, Sagua y Malpasito. En la parte central de esta
provincia se deposité de manera local la Fm. Ixtapa constituida de conglomerados
y areniscas tobaceas, esto ocurrid en una fosa asociada a la tectdnica transtensional
del sistema transcurrente. En el Pleistoceno se describieron depdsitos volcanicos
de cenizas y brechas soportadas por cenizas y con clastos de andesita de
hornblenda y caliza. Estos depdsitos tienen un espesor maximo de 1200 m en el
area de Ixtapa y se distribuyen por toda la porcion SE de la cuenca de Ixtapa,
suavizando el relieve y formando la planicie Ixtapa-Zinacantan, Se ha interpretado
que estas rocas son depésitos de caida y depositos de densidad piroclastica
producto de los volcanes Huitepec y Navenchauc y que se depositaron en un
ambiente lacustre y aluvial (PEMEX, 2010; Serrano-L6pez, 2020).

3.2.2.3 Estructuras de piel delgada.

Debido a la influencia de diferentes eventos tectdnicos que afectaron a la Sierra de
Chiapas y que marcaron diferentes estilos de deformacion, ésta ha sido dividida en
cinco subprovincias estructurales: 1) Sierra Monoclinal, 2) Fallas de Transcurrencia,
3) Simojovel, 4) Yaxchilan y 5) Miramar (Figura 3.15); estas dos ultimas se pueden
agrupar y equivalen a la Provincia de Falla Inversa (Meneses-Rocha, 2001). Para
efectos préacticos, solamente se desarrollardn las provincias de Fallas de
Transcurrencia y Falla Inversa.
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Lépez (2020).
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Sierra Monoclinal

Se trata de una depresion de ~170 km de largo y ~30 km de ancho que representa
un gran homoclinal paralelo al Complejo Macizo de Chiapas, compuesta en su
mayoria por litologias sedimentarias mesozoicas. Consiste en los lechos rojos
Todos Santos, superpuesta por la gruesa caliza de la Fm. Sierra Madre, ambas
buzando suavemente hacia el noreste (Abdullin, y otros, 2016; Chubb, 1959;
Andreani & Gloaguen, 2016).

Esta subprovincia separa al Macizo de Chiapas de las subprovincias Fallas de
Transcurrencia y Fallas Inversas. Usualmente esta dividida en region noroeste y
region sureste. La region noroeste esta cortada por dos fallas de tendencia noroeste
(Quintana Roo y Uzpanapa-Las Flores) que son verticales o buzan muy
abruptamente hacia el suroeste. La estructura resultante se asemeja a una enorme
escalera en la que el escaldn superior es el bloque Cintalapa y el escalon inferior es
el bloque Ocozocoautla. El bloque Cintalapa es un bloque de alta resistencia,
inclinado hacia el sureste. Las rocas graniticas del macizo de Chiapas estan
expuestas en su porcién noroeste, y las rocas igneas, metamorficas y sedimentarias
que varian en edad desde el Paleozoico hasta el Albiano-Cenomaniano estan
expuestas en su parte sureste. El bloque Ocozocoautla es un bloque con fallas
descendentes y relativamente deformado, cubierto por una serie de rocas
sedimentarias de tendencia sureste con echado aproximado de 15 ° hacia el noreste
y van desde el medio-Jurasico Superior al Cretacico. La marcada diferencia en el
estilo de deformacion entre los dos bloques adyacentes a la Falla La Venta-Grijalva,
asi como las reconstrucciones paleogeograficas, sugieren que esta falla coincide
con el limite ascendente de la sal calloviana de Chiapas, lo que implica que debe
haber evolucionado antes y/ o durante la deposicién de sal. El patron en échelon
impreso por los anticlinales del blogue norte es una buena evidencia del movimiento
de deslizamiento lateral izquierdo de la Falla La Venta-Grijalva durante el Cenozoico
(Meneses-Rocha, 2001).

Fallas de Transcurrencia

Esta subprovincia se localiza al norte del Macizo de Chiapas, cubriendo casi toda la
porcion central del Estado de Chiapas y el extremo suroriental de Veracruz-Oaxaca,
extendiéndose hasta la Sonda de Campeche en el sector sur del Golfo de México.
Su morfologia radica en un conjunto de bloques levantados o pilares y bloques
caidos o fosas, limitados entre si por fallas laterales. Los bloques levantados, a su
vez se caracterizan por estructuras de transpresion (sistemas de fallas laterales de
flor positiva), los anticlinales échelon con tendencia NW y rocas de finales del
Cretécico Inferior al Cretacico Superior y Paledgeno a lo largo de sus crestas. En
cambio, las cuencas donde las fallas laterales son divergentes (zonas de
transtension, con sistemas de flor negativa) consisten en rellenos de secuencias
cenozoicas. En la parte oriental de la provincia, las fallas tienden hacia el este,
mientras que en las areas central y occidental las fallas estan orientadas en una
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direccion general de N50 ° W. En la parte mas occidental, las fallas terminan en cola
de caballo. El ancho de este cinturon de cizallamiento es de unos 100 km y su
longitud es de aproximadamente 350 km (Guzman-Speziale, 2000).

Se reconocen 3 elementos principales que son parte de esta subprovincia y que
ademas son los mas influyentes en su estructura. Los dos primeros corresponden
a dos sistemas de fallas transcurrentes de lateral izquierdo el sistema Los Tuxtla-
Malpaso y el sistema Altos de Chiapas (Molina-Garza, Pindell, & Montafio-Cortés,
2020). Mientras que el tercero es una cuenca “pull-apart” de Ixtapa resultado del
régimen transcurrente de la regién (zona de transtension).

Witt, Rangin, Andreani, Olaez, & Martinez (2012) sefialan que el sistema de fallas
Tuxtla-Malpaso, es un sistema transcurrente lateral izquierdo que limita el cinturén
orogénico de Chiapas hacia el oeste, ademas es la caracteristica tectonica mas
prominente de todo la Sierra de Chiapas. Se orienta NW-SE y se extiende por mas
de unos 200 km desde la Sierra de los Cuchumatanes hasta el norte de la presa de
Malpaso. El sistema consta de dos fallas principales, la de Tuxtla y la de Malpaso.
Los marcadores cinematicos laterales izquierdos obtenidos en las zonas
deformadas de las fallas revelan dos deformaciones compresivas horizontales
dirigidas a NE-SW- y ENE-WSW, respectivamente. Los tensores de deformacion
muestran una buena correlacion con la tendencia de falla; en particular, un
componente lateral izquierdo para la deformacion asociada a la Falla Malpaso. En
contraste, la mayoria de los planos estriados medidos para la falla de Tuxtla
muestran una direccion este-oeste, que es oblicua a la tendencia de la falla principal.
Ademas, los planos nodulares, obtenidos de la inversién de datos cinematicos,
produjeron planos subverticales dirigidos este-oeste y norte-sur. Cuando se miden,
los planos de falla no lograron restringir la cinematica de la falla de Tuxtla y se
consideran estructuras secundarias relacionadas con la falla principal o asociadas
con una prolongacion hacia el oeste del sistema de fallas de la Sierra Alta este-
oeste.

Inclusive, sugieren que la expresion topografica mas septentrional del sistema de
fallas Tuxtla-Malpaso es coincidente con un grupo de pliegues dispuestos en un
arreglo échelon (por ejemplo, la tendencia del Cerro Pelén; Figura 3.16). La
estructura general consiste en dos anticlinales principales por rampa de doble
vergencia dentro de las unidades Jurasico-Cretacico y un sinclinal central dentro de
la sucesion Oligoceno-Mioceno. Los pliegues estan segmentados, tendiendo
paralelamente junto a la falla y volviéndose mas oblicuos mas al este. Los planos
axiales de los anticlinales de Amate y Cerro Peldn muestran una marcada
morfologia sigmoidal. El anticlinal de Cerro Peldn es un pliegue recumbente con
limbos volcados en contacto inconforme (probablemente un contacto fallado) con
los sedimentos del Mioceno menos deformados. Se sugiere que la evolucion del
sistema de fallas Tuxtla-Malpaso ocurrio en dos periodos principales: el Mioceno
medio (16-10Ma) y el Mioceno tardio-Plioceno (6-5 Ma). El primer periodo esta
probablemente relacionado con el inicio de la exhumacion regional, mientras que el
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segundo puede representar el inicio de una deformacion transpresiva local mayor,
resultante de la actividad transcurrente (Witt, Rangin, Andreani, Olaez, & Matrtinez,
2012).

El sistema de Altos de Chiapas es un sistema dominantemente E-W que incluye
tres fallas principales. Estos son de sur a norte, las fallas de San Cristébal, Tenejapa
y Tectapan. El sistema entra en la categoria de fallas transcurrentes intraplaca,
debido a sus terminaciones rotacionales o contractivas (Witt, Brichau & Carter,
2012).

De igual forma que el sistema Tuxtla-Malpaso Witt, Rangin, Andreani, Olaez, &
Martinez (2012) hacen una descripcion del sistema Altos de Chiapas que se muestra
a continuacion.

La falla de San Cristobal tiene una longitud de unos 150 km y tiende de este
a oeste, seguida de un cambio suave a una direccibon WNW-ESE hacia su
extremo. Es dificil determinar si la falla se conecta directamente al sistema
de fallas Tuxtla-Malpaso en el depocentro de la cuenca de separacion de
Ixtapa. Al este, se conecta claramente con los anticlinales de Leyla-
Velazques y Santiago-Guelatao, donde el movimiento de transcurrencia es
absorbido por fallamiento inverso y plegamiento. El eje anticlinal indica un
acortamiento este-oeste, que es consistente con un movimiento lateral
izquierdo de la Falla de San Cristébal. Al norte de la ciudad de San Cristobal
de las Casas, la deformaciéon de la superficie comprende planos de falla
vertical conspicuos que deforman y cortan los carbonatos del Cretacico.

Anticlinal

SW Cerro Pelon NE

D Mioceno 2200 m,

|E| Paleoceno-0Oligoceno

E Cretacico

|:| Lechos rojos jurasico

Figura 3.16 Seccibn transversal esquematica verticalmente exagerada de la tendencia del Cerro
Pelon basada en observaciones sismicas y de campo. Modificada de Witt, Rangin, Andreani,
Olaez, & Martinez (2012).

La falla de Tenejapa es una estructura de unos 100 km de largo. La inversion
de estrias, obtenida del plano de falla principal dirigido de este a oeste,
produjo un acortamiento dirigido por NE-SW para un movimiento lateral
izquierdo. La falla de Tenejapa esta asociada con el desarrollo de un
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antiforme con rumbo norte-sur (antiforme Oxchic) a lo largo del segmento
central de la falla. La extension de la falla hacia el este del antiforme Oxchic
probablemente indica una propagacion hacia el este de la falla posterior a la
formacion del antiforme. Por otro lado, el extremo occidental de la falla
corresponde a una curva de liberacion donde el movimiento transcurrente
probablemente esta siendo absorbido.

La falla de Tectapan se extiende sobre 130 km y muestra una geometria
compleja que probablemente se deba a la erosion variable de los sedimentos
clasticos paledgenos poco consolidados. Hacia el oeste, se conecta con el
sistema de fallas Tuxtla-Malpaso a lo largo de traslapes (oversteps) a
pequefia escala. El anticlinal de Nazaret define la zona donde se absorbe el
movimiento de falla. El anticlinal de Nazaret de tendencia norte-sur dobla el
pliegue de Simojovel de tendencia NW-SE dentro de un cinturdn de pliegues
y cabalgaduras ubicado en el frente oriental. Del mismo modo, los puntos de
inflexion en los pliegues sigmoidales del cinturon orogénico mencionados
anteriormente estan alineados con la continuacion oriental de la falla de
Tectapan. Estas relaciones transversales sugieren que la actividad de falla
de Tectapan fue posterior 0 al menos sincrénica con la formacion del cinturén
(Witt, Rangin, Andreani, Olaez, & Martinez, 2012).

Por ultimo, La cuenca pull-apart de Ixtapa (o graben de Ixtapa) se encuentra en la
parte central de la provincia de Fallas Transcurrentes, limitada al sur por la Falla
Malpaso-Aztlan y al norte por la falla Chicoasen-San Cristébal, que en su extremo
occidental se cruza en un angulo agudo con una ramificacién de la Falla Malpaso-
Aztlan (Figura 3.17). El extremo sureste de la cuenca esté delimitado por un frente
montafioso formado por rocas carbonatadas del Cretacico penetradas por el volcan
Navenchauc del Plioceno-Pleistoceno. La longitud de este graben es de unos 60 km
y su anchura maxima de unos 10 km se encuentra en su extremo sureste, desde
donde se estrecha hasta unos 4 km hacia el noroeste. En general, esta estructura
es un sinclinal que se hunde en el sureste en el que sucesivamente los estratos mas
jovenes buzan hacia el sureste. A lo largo de sus limites, las capas se voltean por
fallas inversas subparalelas al rumbo de las fallas maestras. El rio Grijalva atraviesa
el centro del graben (Meneses-Rocha, 2001).
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Figura 3.17 Seccion transversal esquematica NE-SW de la Cuenca Pull-apart de Ixtapa. Modificada
de Serrano-Lopez (2020).

Serrano-Lépez (2020) en su tesis de licenciatura hace un analisis minucioso de las
estructuras de primer orden que controlan la geometria del area, como lo son las
fallas fallas Malpaso-Aztlan y Chicoasén-San Cristobal, fallas normales e inversas,
fallas sinsedimentarias, pliegues de escala kilométrica y pliegues de escala métrica.
Seguidamente, se muestran fragmentos de este analisis:

La falla Malpaso-Aztlan limita al sur a la cuenca pull-apart de Ixtapa y es una
zona de falla lateral izquierda que tiene una longitud de alrededor de 65 km
y un rumbo general de N55°W. Se distingue por exponer una traza rectilinea
y discreta que corta a las calizas de la Fm. Angostura. Ademas, la zona de
falla tiene un espesor de 100 a 150 m que influye en las rocas depositadas
en la cuenca, asi mismo, se observan estructuras en flor positiva, formadas
por fallas oblicuas, inversas y laterales izquierdas. Estas fallas limitan
bloques de estratos de las Formaciones Soyalo, Lomut, Mompuyil, Grupo
Modelo, Grupo Rio Hondo e Ixtapa. Dentro de estos blogues, los estratos se
encuentran volcados a una posicién subvertical y sobre los planos de
estratificacion se observan estrias subverticales y subhorizontales que
indican cizalla capa a capa.

En el lado opuesto, limita al norte del graben Ixtapa la Falla lateral izquierda
Chicoasén-San Cristébal, que posee 135 km de longitud y que se ha dividido
en dos secciones por los cambios de rumbos. La primera seccion tiene una
orientacion E-W, mide alrededor de 87 km de longitud, tiene una traza
rectilinea. El segundo segmento tiene una orientacion general N60°W, en
esta zona la falla se trunca de manera oblicua sobre la Falla Malpaso-Aztlan.
Este segmento se particulariza por estar formado de varias fallas de relevo
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de 5 a 15 km con diferentes orientaciones pero que siguen una misma
tendencia NW-SE.

Dentro de la cuenca, la deformacién en su mayoria se manifiesta en grandes
sistemas de fallas y fracturas que podrian estar asociados con la apertura e
inversion de la cuenca. En el caso de las fallas normales se identificaron dos
familias la primera con orientacion N-S consideradas fallas sinsedimentarias
y la segunda N45°E que se presumen ser mas jovenes. lgualmente, se
observaron dos sistemas de fallas inversas, uno de orientacion N-S y uno de
orientacion N45°W, paralelo a las fallas principales con componente lateral
izquierda. Las del primer grupo son fallas de bajo angulo y de algunas
decenas de metros de longitud. Ambos grupos, soélo afectan las rocas
cretacicas y cenozoicas. Adicionalmente, se identificaron dos familias de
fallas laterales derechas y cinco laterales izquierdas, estas Ultimas se pueden
observar como grandes escarpes de falla, brechas de falla, fallas y rampas
de relevo en lentes de constriccion y formando estructuras en flor positiva.

Por dltimo, los pliegues afectan rocas cretacicas a las del Mioceno Medio,
son muy diversos en orientacion, tamafio y geometria, es por ello por lo que
Serrano-L6épez (2020) los agrupa por temporalidad y las rocas en las que se
encuentran. El primer grupo lo conforman los pliegues que involucran rocas
de las Formaciones Sierra Madre, Angostura, Soyald, Lomut y Mompuyil
(Cretacico-Oligoceno); tienen una orientacion general N65W, subparalelos a
las fallas principales. Las longitudes de onda son de 1.5 a 3.2 km, con
amplitudes aproximadas a 500 m, se han descrito como pliegues abiertos,
con un angulo o interflanco de 90 a 110 °, y se caracterizan por ser pliegues
verticales, con ejes buzando al SE; son simétricos y tienen charnelas
redondeadas. Mientras tanto, el segundo grupo afecta rocas de las
Formaciones Soyal6, Lomut, Mompuyil, Ixtapa y los Grupos Modelo y Rio
Lajas. La orientacién de estos varia entre N50°W a N15°W, son de menor
longitudes de onda que van de pocos metros hasta 2 km, generalmente son
més cerrados, con angulos interflanco de 60° a 80°, sus planos axiales son
verticales e inclinados, son cilindricos, tienen charnelas redondeadas, son
pliegues paralelos y no presentan clivaje de plano axial. Estos pliegues
podrian asociarse a la actividad de las fallas por su ubicacién en zonas
transpresivas.

El origen de esta cuenca que en el Albiano-Santoniano, correspondia a una
plataforma carbonatada, sufri6 un suave plegado o fallamiento en bloques que
culmino en el Campaniano con la formacion del macizo de Chiapas y el fallamiento
de alto angulo a lo largo de su margen norte (colision arco-continente). En el
Paleoceno-Eoceno Temprano, una transicion regional de una fase de antefosa a
una fase de cuenca emergente es el remanente del primer evento orogénico
asociado a la Orogenia Mexicana mismo que ocasiono el levantamiento del Macizo
de Chiapas. Desde finales del Eoceno hasta principios del Mioceno, el movimiento
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a lo largo de las fallas que limitan el graben de Ixtapa fue predominantemente
vertical. EI movimiento de estas fallas fue definitivamente transcurrente por el
Mioceno Medio, dando lugar a la apertura del graben de Ixtapa. Este episodio estuvo
estrechamente relacionado con el inicio del desplazamiento sinestral a lo largo de
la Falla Polochic. Esta fase transtensional fue seguida por un episodio transpresivo
regional que produjo la inclinacion de las unidades del Mioceno Medio en el graben
de Ixtapa, asociados a un sistema de esfuerzos horizontales. Desde finales del
Mioceno hasta principios del Plioceno ocurrié una nueva fase transtensional. Al final
del Plioceno, una fase transpresiva regional dio lugar a la deformacién del graben
de Ixtapa y a la erosion y ruptura de algunos de los anticlinales de la Sierra de
Chiapas. Durante el Cuaternario, la extension del graben fue contemporanea con
una fase volcanica (Meneses-Rocha, 2001).

Falla Inversa

Abarca el frente este de la Sierra de Chiapas, tiene forma de S alargada, en su
mayoria coOncava hacia el suroeste. Consiste en montafias alargadas y muy
plegadas que buzan hacia el NW, separadas por valles angostos. Estas montafias
disminuyen gradualmente en elevacion desde alrededor de 2000 a 500 m hacia el
noreste, cerca de Palenque. Se compone a su vez de las subprovincias tectdnicas
Yaxchilan y Miramar (Gardufio-Monroy, Macias, & Molina Garza, 2015; Guzman-
Speziale & Meneses-Rocha, 2020).

Estructuralmente, consiste en anticlinales apretados y estrechamente plegados,
delimitados por fallas inversas, cabalgando los sinclinales intermedios. Pliegues en
forma de caja (pliegues por desprendimiento) o anticlinales enormes y asimétricos
(pliegues de propagacion de falla) sin una vergencia comudn estan presentes en esta
provincia en areas donde el cinturén se emplaza sobre una capa de sal basal. En la
zona donde el cinturén de pliegues se inclina hacia el noroeste y el sureste, los
estratos del Mioceno Medio-Bajo se extienden a lo largo de las crestas de los
anticlinales. Los anticlinales en la porciéon central de esta provincia exponen
carbonatos del Cretacico Superior o del Eoceno inferior-Paleoceno inferior, mientras
gue los clasticos terrigenos paledgenos se exponen en los sinclinales. En toda la
provincia, las fracturas estdn muy extendidas en los anticlinales, orientadas
aproximadamente perpendicular a sus ejes. Las fallas normales dividen las
anticlinales en bloques superiores e inferiores. Otras fallas normales desplazan
ligeramente los ejes de pliegue y remanentes de algunas fallas inversas. Los
pliegues de esta provincia poseen dos superficies de desprendimiento principales,
una a nivel de los depdsitos salinos callovianos y otra en las anhidritas del Jurasico
Superior-Cretacico (Albiano-Cenomaniano) de la Formaciéon Coban (Meneses-
Rocha, 2001; Guzman-Speziale & Meneses-Rocha, 2020). En la parte noreste, los
flancos de los anticlinales son cortados por fallas inversas que generalmente
eliminan los sinclinales intermedios. Los pliegues mas externos presentan un patron
en échelon que sugiere una deformacion transpresiva lateral izquierda en la parte
delantera del orégeno (Andreani, Le-Pichon, Rangin, & Martinez-Reyes, 2008).
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Cada subprovincia (Yaxchilan y Miramar) tiene sus propias caracteristicas, por
ejemplo, Yaxchilan es un cinturdon de pliegues escalonados con ejes orientados NO-
SE. Las estructuras son anticlinales alargados algunos con longitudes mayores de
50 km, frecuentemente afectados por fallas inversas longitudinales, en un arreglo
gue sugiere plegamientos por propagacion de fallas (Figura 3.18.; PEMEX, 2010).
Mientras que Miramar se caracteriza por plegamientos en abanico y en caja, que
muestran la influencia de la columna evaporitica en su estilo de deformacion (CNH).
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Figura 3.18 Seccidn estructural de la subprovincia de Yaxchilan. Modificada de PEMEX (2010).

Simojovel

Esta subprovincia se localiza al norte de la Sierra de Chiapas, se distingue por sus
anticlinales escalonados generados por las fallas. Estas estructuras de ejes con
orientacion NNW a SSE estan compuestas por rocas paledgenas-nedgenas que
con frecuencia estan cortadas por fallas inversas con tendencia WSW. Al occidente,
afloran rocas del Jurasico y Cretacico en los ejes de los anticlinales, a diferencia de

la porcién orientan donde predominan las rocas del Paledbgeno-Nedgeno (Figura
3.19; PEMEX, 2010).

sw NE

Figura 3.19 Seccion estructural esquematica de la subprovincia de Simojovel. Modificada de
PEMEX (2010).

Una particularidad de la Sierra de Chiapas es la intervencion de diferentes episodios
de deformacion que no solo generaron un cinturdn de pliegues y cabalgaduras, en
algunas zonas predomina un régimen transpresivo o transtensivo, consecuencia de
la combinacion de esfuerzos. Por lo que en algunas regiones los estilos de
deformacion se han sobrepuesto. Esta condicion, permitié el desarrollo de tecténica
de piel gruesa y de piel delgada, puesto que tenemos fallamientos de alto y bajo
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angulo, esta ultima justificada por la gran deformacion que sufrié la cubierta
sedimentaria.

3.3 Ejemplos mundiales

3.3.1 Himalayas

La cadena montafiosa de los Himalayas es la mas alta de la Tierra, por lo tanto,
posee los picos mas altos del mundo. Inclusive, es de las mas jovenes, ya que
comenzo propiamente su historia geoldgica hace 60 millones de afios. La geologia
de esta regiébn es muy compleja en consecuencia, simplificar o clasificarla llega a
ser complicado, no obstante, pareciera haber un consenso para clasificar las zonas
tectonicas identificadas, aun asi, existen ciertos términos que dan paso a muchas
confusiones (Zurick, Pacheco, Shrestha, & Bajracharya, 2005). A continuacién, se
describen brevemente las cinco zonas usadas comunmente, ademas de una nueva
clasificacion propuesta por Martin (2017) que busca simplificar y evitar confusiones
cuando se trata de nombrar los paquetes de rocas de este orégeno.

De acuerdo con Gansser (1981) y Gehrels, y otros (2003), los Himalayas se han
subdividido en cinco conjuntos estructurales principales, que se yuxtaponen a lo
largo de fallas principales (Figura 3.20). De sur a norte, se encuentra El
Subhimalaya o también conocido como la Cuenca Antepais del Himalaya, consiste
principalmente en la molasa de Siwalik, que a lo largo de la Cabalgadura Frontal
Principal (MFT por sus siglas en inglés) limita con la llanura del norte de la India en
el sur y esta limitada en el norte por la Cabalgadura Limite Principal (MBT por sus
siglas en inglés). Las regiones de menor elevacion se han denominado el Himalaya
Menor (Lesser or Lower Himalaya en inglés) este cabalga hacia la cuenca antepais
y esta limitado al norte por la Cabalgadura Central Principal (MCT por sus siglas en
inglés), a lo largo de la cabalgadura Mahabharat es cubierta por un bloque cristalino
cabalgante compuesto principalmente de rocas metamoérficas y cuerpos graniticos.
El Himalaya Mayor (Greater o The High Himalaya en inglés), se encuentra mas al
norte y en grandes areas cabalga al Himalaya Menor con blogues cristalinos sobre
la MCT. Seguidamente se ubica la subdivisién conocida como el Himalaya de Tetis
0 Himalaya Tibetano como una cubierta sedimentaria del Himalaya Menor. Por
altimo, la Zona de Sutura Indo-Tsangpo en el norte, reflejando la colision entre la
India y la compleja masa tibetana.
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Figura 3.20 Conjuntos estructurales del Himalaya. Modificada de Gansser (1974).

Por otro lado, Martin (2017) propone una nueva clasificacion en la que introduce dos
nuevos términos, Conjunto Himalaya A y Conjunto Himalaya B, que engloban a los
paquetes de rocas que comparten secuencias depositacionales o intrusivas que
siguen siendo observables hasta la actualidad. ElI Conjunto A consiste
principalmente en rocas sedimentarias depositadas en el margen norte del India, las
cuales a su vez pertenecen a lo que generalmente se le conoce como el
Subhimalaya o Himalaya Menor; las edades de este grupo pueden dividirse en tres
grupos: 1) Paleoproterozoico a Mesoproterozoico temprano, 2) Carbonifero Tardio
a Pérmico y 3) Cretécico terminal a Pleistoceno. El Conjunto B involucra al Himalaya
Mayor y al Himalaya de Tetis, consta de secuencias sedimentarias del
Neoproterozoico al Pleistoceno que fueron intrusionados por granito en
aproximadamente 880-800, 510-460 y 28-14 Ma. Internamente tiene una historia
geoldgica consistente, su historia geoldgica pre-cretacica difiere significativamente
de las rocas circundantes, incluso se separa de éstas por zonas de alta
deformacion.

3.3.1.1 Evolucién

Hace 600 Ma el continente de la India era parte del supercontinente Gondwana que
cubria en su mayoria al hemisferio sur de la Tierra. A finales del Paleozoico el
margen norte de Gondwana experiment6 una fase de rifting que separo la fraccion
norte (Laurasia) de la seccidén sur (Gondwana) por medio de una falla lateral
izquierda con componente tensional que a su vez dio paso a la formacion del océano
mesozoico llamado Tetis. En el Jurasico Medio/Superior la masa remanente de
Gondwana se dividi6 en Gondwana occidental (Africa y América del Sur) y
Gondwana Oriental (Australia, Antartida, India y Madagascar). El desprendimiento
de lo que era el supercontinente continu6 durante el Cretacico, por lo que la India
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se separo de la Antartida y Australia en el Cretécico Inferior y de Madagascar en el
Cretéacico Superior (Manish & Pandit, 2018; Valdiya, 2002).

La deriva de India hacia el norte después de separarse de Madagascar, provoco el
cierre de Tetis, asi como la inminente colision entre India y Asia (Madden-Nadeau,
2014). La union de las dos masas colisionadas es conocida como la Sutura Indo-
Tsangpo, en ella se encuentran rocas basicas y ultrabasicas del fondo oceénico
asociadas con sedimentos de aguas profundas y fosas oceanicas de edad cretéacica,
ademas de cordilleras volcanicas marinas y el arco de islas del cinturon Kohistan-
Ladakh-Shigatse (Valdiya, 2002).

La subduccion litosférica continental originada por la convergencia de las placas
india y asiatica atravesd por varias etapas que evolucionaron las unidades
tectonicas del Himalaya. Jain (2020) describe los tres estadios principales de la
Subduccion Continental:

La primera fase comienza cuando la litosfera continental india toco las zonas
de sutura Indo-Tsangpo a lo largo del limite frontal de la placa de la India en
Tso Morari, hace aproximadamente 58 Ma, donde se subduce muy inclinada
hasta una profundidad de alrededor 120 km. Es en esta regién donde emerge
por primera vez el Himalaya entre 53 y 50 Ma.

Durante la segunda etapa, la lamina plegada del Cinturon Metamorfico
Himalaya experimenté un pico de metamorfismo barroviano regional pre-
MCT en el Eoceno Tardio. Es probable que la litosfera continental india
sufriera una subduccién continental poco profunda a lo largo del proto-MCT
a una profundidad de 25-35 km después de la subduccion en la region de
Tso Morari.

En la tercera etapa dentro del Cinturdn Cristalino del Himalaya Mayor ocurrié
el metamorfismo mas joven (Mioceno), asi como fusién parcial que
condujeron a la generacion de leucogranitos. Esta fusion evolucioné en un
canal orogénico del Himalaya que extruye hacia el sur, que ademas se
encuentra limitado por la MCT y la Superficie de Despegue Tibetana Sur. La
posterior exhumacion del Mioceno-Pleistoceno esta muy extendida en el
Cinturon Cristalino del Himalaya Mayor, seguida de su extensa erosion.

El Himalaya permanece geodinamicamente activo, ya que el proceso de su
evolucion aun no esta completo. El deslizamiento puede observarse a lo largo de
fallas de rumbo, asi como en las cabalgaduras de los limites. También se puede
inferir que el ajuste de la corteza en el Himalaya no ha tenido lugar solamente en el
acortamiento sino también en movimientos laterales de las fallas de rumbo (Valdiya
K. S., 1984).
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3.3.1.2 Estratigrafia
3.3.1.2.1 Subhimalaya

El Subhimalaya es una cuenca asimétrica alargada localizada entre la Cabalgadura
Himalaya Frontal (HFT por sus siglas en inglés) al sury la MBT al norte. Evolucion6
durante una amplia transgresion del Paleoceno Medio al Eoceno que llegd a cubrir
partes del Himalaya Menor. Esta formada predominantemente por la acumulacion
de sedimentos fluviales, que se han dividido en cuatro unidades caracteristicas
(Jain, 2020).

La Fm. Subathu es la unidad marina méas antigua (Paleoceno — Eoceno), comprende
calizas, gruesas mudstones verdes y areniscas subordinadas de hasta 150 m de
espesor. En algunas localidades puede observarse un contacto discordante
(inconformidad) con el basamento, que se distingue por contener hierro, bauxitas,
lateritas y conglomerados; los uUltimos contienen clastos de carbonato, pedernal y
laterita, ademas de bauxita, moscovita y anatasa. Los horizontes ricos en materia
organica son comunes en esta unidad, por lo que contiene carbén, calizas
bituminosas y lutitas negras (rocas generadoras de hidrocarburos). El ambiente de
depdsito fue descrito como lagunar auxinico — evaporitico y marinos someros
(Najman, Clift, Johnson, & Robertson, 1993).

La Fm. Dagshai no fosilifera suprayacente (Fm. Dharamsala) contiene alternancias
de mudstone-limolitas rojizas que se depositaron durante el Eoceno Tardio-
Oligoceno. De la base a la cima de la Fm. Dagshai (y continuando en la Fm. Kasauli)
hay una disminucion gradual de la proporcion de carbonatos dentro de los
sedimentos y un aumento de areniscas. En la base las calizas mudstone son
predominantes, mientras que, en la parte superior, predominan las areniscas. La
Fm. Kasauli suprayacente contiene una alternancia de arenisca gris-verde y limolita-
mudstone que se depositd durante el Mioceno Temprano a Medio (Jain, 2020;
Najman, Clift, Johnson, & Robertson, 1993).

Los depdsitos del Mioceno Medio al Pleistoceno Temprano de la cuenca de antepais
son conocidos como el Grupo Siwalik, se compone informalmente en los miembros
inferior, medio y superior. El miembro inferior consiste principalmente en cuerpos de
arenisca lenticular que cambian de facies a calizas mudstone, mientras que el
miembro medio se compone esencialmente de areniscas con un espesor mayor a
20 m, por ultimo, el miembro superior es preponderadamente de conglomerados
(Martin, 2017).

3.3.1.2.2 Himalaya Menor

Las rocas de esta region se encuentran estructuralmente debajo de las rocas del
Himalaya Mayor y estan compuestas predominantemente de arenisca
metamorfoseada, esquistos, las que se presentan cubiertas por calizas con una
gran variedad de nombres locales (Robinson & Martin, 2014).
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Jain, (2020) elaboré una tabla (Tabla 3.1) donde sintetiza la compleja estratigrafia
de esta porcion, haciendo hincapié en la identificacion de dos cinturones
sedimentarios delimitados por la MBT y la MCT: 1) Al sur el cinturon sedimentario
exterior del Himalaya Menor (OLH por sus siglas en inglés) del Neo-Proterozoico-
Paleozoico Temprano, que se divide en los grupos Shimla-Jaunsar-Blaini-Krol-Tal,
asi como la Fm. Subathu. Este se localiza entre la MBT y las cabalgaduras Tons
(TT)/ Almora Norte (NAT), 2). Al norte, delimitados las cabalgaduras TT/NAT y la
MCT se emplaza el cinturén sedimentario interior del Himalaya Menor (ILH por sus
siglas en inglés) el cual se ha fechado como Paleo-Proterozoico y dividido en los
grupos Shali-Rautgara-Gangolihat-Deoban-Berinag-Kuncha-Daling-Shumar. Esta
litologia es variable a lo largo del orégeno, por lo que esta tabla es meramente
representativa de la region Himachal, Uttarakhand (Jain, 2020).

Tabla 3.1 Tectonoestratigrafia compuesta de la secuencia Himalaya Menor, Himachal,
Uttarakhand. Abreviaciones: Bl azul, Gn verde, Gry gris, Pk rosado, Purp purpura, Wh blanco,
MicroxIn microcristalino, Aren arenita, Ark arcosa, Cgl conglomerado, Cht pedernal, Dol dolomita,
Gwke grauvaca, Ls caliza, Ma masivoe, Mb marmol, Mirostyl microcristalino, Ool oolitico, Ss
arenisca, Sch esquisto, Sh lutita. Modificada de Jain (2020).

Cinturones Grupo Formacion Litologia
Napa Garhwal Amri/Bijni Phy-Sch-qz
Cabalgadura Garhwal
Cretécico Superior — Eoceno Subathu Ss-sh-ls
P SingtaliLs Arenool Is
Inconformidad ¢0.4 Ga)
Tal superior Qtz aren
Céambrico Tal T Phos-Cht-
Tal inferior Sh
Krol E Gry Ls Frac
Cht—Ls—
Krol D sh
Bl Gr Ls,
Krol Krol C Frac
Purp Gn
Krol B Sh-Ls
Krol A Dol Ls-Cht-
Sl
Infra — Krol Sh-SI-Qtz
Pk: MicroxIn
Caliza — Sh G_r Ign
Himalaya Blain Diamictita Diamict —
Neoproterozoico Menor Cuarcita sh
Exterior Diamictita
Qtzt
Diamictita
Wh Sst-Ark-
Nagthat Qtzt Cgl-
Sltst
Gn-Qtzt-
Jaunsar Chandpur Phyl
Qtzt-Ls-
Mandhali Mbl-Cgl-
Sltst-Phyl
. Cgl-Sh-
Dharsalrsnul?/ S(:rrnzggﬁ%auri Sanjaui Qtzt-Gwke-
Sh-Slt-St
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Chaosa Gn-Purpsh-

Slt-St-Gwke
. Ls-Dol-Sh-
Kunihar SIt-St
Wh Qtz-
Basantpur Cgl-Sh-Sit-
St-Ls
Inconformidad ¢1.0 Ga)
Berinag (Gamri, Pk-Wh Qz
Rampur, Manikaran) Aren-Qz
' Sch-Amphi
Himalaya . . Ma gr Dol-
. Garhwal/Pithoragarh Gangolihat/Deoban/
Paleoproterozoico Menor Shali/ Tatapani Gr Ls-Stromit
Interno Ls-Slt
Rautgara Gwke-Sl-
9 Amph

Base no expuesta

3.3.1.2.3 Himalaya Mayor

Estan expuestas estructuralmente por debajo de las rocas del Himalaya Tibetano.
Compuestas de rocas metamorficas de alto grado que incluyen cuarcita,
calcosilicatos, esquistos y gneis de granate * cianita que varian en edad de
deposicion o cristalizacion de 800 a 470 Ma. Esta secuencia se puede subdividir en
unidades (Tabla 3.2); sin embargo, el orden de estas unidades varia a lo largo de la
subprovincia (Robinson & Martin, 2014).

De acuerdo con Gansser (1974) la secuencia sedimentaria del Paleozoico Inferior
se sobrepone discordantemente a rocas metamorficas precambricas. Ambas
aparecen en toda la zona y estan intrusionados por rocas graniticas del Nedgeno.
Diques &cidos, sills y grandes intrusiones cortan las rocas deformadas de esta
region. Se interpreta que las intrusiones tienen una edad del Mioceno-Plioceno
debido a su similitud petrolégica con los granitos fechados en el Everest. El
metamorfismo y deformacion precambrica se compone principalmente de gneises 'y
migmatitas; las rocas de alto grado de metamorfismo se encuentran en la base y las
de bajo grado en la cima de la secuencia. Las secuencias sobreyacentes del
Paleozoico Inferior no estan metamorfoseadas.

Tabla 3.2 Estratigrafia en el Himalaya mayor. Modificada de Gansser (1974).

Unidad Edad Litologia
Estratos Paleozoicos inferior Siltrico - Ordovicico Lutitas, Calizas
Garbyang filitas. Cuarzo, filitas
Budhi esquistos Esquistos de biotita
Granitos y diques de turmalina Pre-ordovicico; posicién Granitos apliticos
Cuarcitas estratigrafica discordantemente Cianita, Cuarcita
Zona de calcosilicatos debajo de los estratos ordovicicos Marmol, calcosilicatos
Esquistos de granate Esquistos
Gneis granitico basal Gneis
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3.3.1.2.4 Himalaya Tibetano

Las series del Tetis consisten en rocas sedimentarias del Cambrico al Eoceno y en
la base se tienen rocas metasedimentarias de muy bajo grado: principalmente filitas,
meta-calizas y meta-areniscas cuarzosas (DeCelles, y otros, 2001). Las unidades
mesozoicas y paleozoicas aparecen en todo lo largo y ancho de la zona. El grupo
del Mesozoico (Tridsico-Cretécico inferior) consiste en calizas y lutitas cubiertas por
areniscas. Por su parte, el grupo paleozoico (Cambrico - Pérmico) comprende filitas,
limolitas, calizas y cuarcitas. Los plutones y diques graniticos del Nedgeno cortan a
las secuencias mesozoicas al norte de Nepal. El metamorfismo regional afect6 a
rocas del Precambrico Tardio y del Cambrico (en la parte inferior del Cambrico es
filitico) pero las secuencias del Ordovicico se encuentran sin metamorfismo. El
metamorfismo de contacto es visible cerca de los intrusivos graniticos del Nedégeno
(Gansser, 1974).

3.3.1.2.5 Zona de Sutura Indo-Tsangpo

Searle y colaboradores (1987) indican que la zona de sutura Indo-Tsangpo en el sur
del Tibet contiene rocas mesozoicas que son equivalentes en tiempo a las
secuencias sedimentarias de plataforma de la zona tibetana-Tetis en la margen
continental norte de la India, que cambian a facies de aguas profundas mas distales.
Las rocas mas antiguas de la cuenca del Tetis en la sutura al sur del Tibet se ubican
en el melange Yamdrock, que contiene grandes bloques aislados de caliza exoética
del Pérmico asociados con rocas volcanicas alcalinas acompafiadas de sedimentos
de aguas profundas del Triasico, Jurasico y Cretacico Inferior (turbiditas y pedernal
con radiolarios). La ofiolita Xigase tiene radiolarios del Albiano-Aptiano en
pedernales sobre la secuencia de lavas almohadilladas, y los sedimentos del Grupo
Xigase suprayacentes abarcan el Cretacico Superior. El Grupo Xigase tiene clastos
derivados de los granitoides de Gangdese al norte. En Ladakh, hay una zona
estructuralmente compleja de sedimentos de la cuenca de Tetis
predominantemente mesozoicos Yy volcanicos depositados en un entorno oceénico
al norte del margen continental de la India. EI complejo Lamayuru se compone de
lutitas, turbiditas (areniscas y lutitas y pedernal con radiolarios rojos) de aguas
profundas que se extienden desde el Triasico hasta el Cretacico; estos son los
sedimentos al6ctonos de la cuenca pre-orogénica de Tetis. Los bloques de caliza
exotica que contienen abundantes fosiles de finales del Pérmico y el Triasico estan
en contacto tecténico con los sedimentos de Lamayuru y se denominan "exoéticos
de Mulbeck". Son similares a las conocidas calizas exoticas de Tetis en Oman,
Chipre y la sutura de Zagros de Iran y se interpretan como montes marinos que se
formaron durante las primeras etapas del rifting. Las rocas volcanicas alcalinas y
toleiticas también se encuentran en la sutura del Indo de Ladakh, principalmente
encerradas en cinturones de melanges ofioliticos (Searle y otros, 1987).
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3.3.1.3 Estructuras de piel delgada
3.3.1.3.1 Subhimalaya

Conocido también como el antepais del Himalaya (Figura 3.21), comprende al
Grupo Siwaliks del Ne6geno, que fueron comprimidos por cabalgamiento imbricado
en superficies de despegue localizadas dentro las secuencias inferiores del grupo
Siwaliks. La MFT representa la falla de cabalgamiento mas exterior y coloca al
Grupo los Siwaliks Nedgeno dentro de las secuencias sedimentarias de la cuenca
de antepais cuaternaria que continda deformandose actualmente (Pfiffner, 2017).
El frente topografico del Himalaya asciende abruptamente desde la planicie fluvial
hasta elevaciones aproximadas de 150-250 m. Las secuencias del Grupo Siwaliks
del Nedgeno afloran en bloques de cabalgamiento con inclinacién hacia el norte
(DeCelles, y otros, 2001).
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Figura 3.21 Seccién transversal de los Himalayas. Modificada de Pfiffner (2017).

Mugnier y otros (1999) argumentan que la MFT esta formada por segmentos que
se ramifican y se transmiten en rampas laterales o se extinguen lateralmente hacia
el oeste en pliegues por propagacion de fallas laterales, ademas, describen un
conjunto de retro-cabalgaduras y cabalgaduras en el bloque autoctono de la MBT
inclinadas al sur, que de acuerdo con la separacion estratigrafica entre el bloque
autoctono y aléctono, las fallas no atraviesan todo el Grupo Siwalik, sino que se
ramifican en los diferentes niveles de décollement ubicados dentro del Grupo Siwalik
en las unidades inferiores. Estas estructuras forman parte del desarrollo de duplex
en los estratos mas antiguos, donde se han identificado dos tipos: 1) Los formados
por caballos con gran desplazamiento que afloran al sur de la traza de la MBT y
producen la repeticion de un miembro del Grupo Siwalik, de la parte inferior. El
detalle de sus geometrias es muy dificil de descifrar porque la deformacion interna
es fuerte y la litologia es homogénea; los caballos inducen el inclinamiento de la
MBT y favorecen la reactivacion del sentido normal o la falla en el bloque al6ctono
(Figura 3.22a); 2) Los que permanecen ocultos, debido a que las rocas de los

63



miembros de Grupo Siwalik de la parte media a superior los sobreyacen al sur de la

serie del Himalaya Menor; los detalles de la geometria duplex aun se desconocen
(Figura 3.22b).

Figura 3.22 Esquema de los caballos del bloque autéctono de la MBT. a) Duplex expuesto; b)
Duplex oculto. Modificada de Mugnier y otros (1999)

Aproximadamente a 70 km al sur de las principales cordilleras del Himalaya, el Salt
Range se eleva como una cadena de colinas de 180 km de largo y 85 km de ancho
en el extremo sur de la Cuenca de Potwar, Pakistan (Ghazi, Ali, Sahraeyan, & Hanif,
2015). La superficie de despegue mayor esta localizada dentro de la Formacion Salt
Range (Cordillera de Sal), una unidad precdmbrica evaporitica (mayormente halita)

que domina el cabalgamiento a lo largo del antepais (Burbank, Beck, Mulder, Yin, &
Harrison, 1996).

Jadoon y otros (2015) identificaron algunas expresiones del estilo estructural
compresivo en el Salt Range-Potwar Plateau:

El anticlinal Lilla ubicado en el punto del décollement en la antefosa del Salt
Range-Potwar Plateau es un pliegue por despegue donde la superficie de
desprendimiento corresponde a evaporitas Precambricas; es un pliegue es
erguido con bajo relieve estructural y asimetria moderada debido a un limbo
frontal relativamente inclinado (Figura 3.23a).

El campo petrolero Chak-Naurang se encuentra en un conjunto de pliegues
por propagacion de falla (Figura 3.23b); el pliegue principal se ubica sobre la
rampa de falla y muestra un deslizamiento de aproximadamente 1 km a lo
largo de la base del Cambrico decreciendo a cero en las secuencias clasticas
del Paleégeno-Nedbgeno, lo cual es un rasgo caracteristico de los pliegues
por propagacion de falla; por lo que el deslizamiento de alrededor de 1 km
gueda totalmente acomodado en estrecha relacion con el pliegue. La rampa
se ubica donde las fallas tienen una seccién cortada, con un echado suave
de unos 30° pero presenta una zona curva con un echado de
aproximadamente 45°, a medida que se acerca a la unidad de rocas mas
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competentes (base del Cambrico) con el desarrollo de un limbo posterior
relativamente estrecho y una zona de charnela mas amplia. En general, se
puede ver asimetria con un flanco mas inclinado y el otro con echado suave.
El plano axial del sinclinal frontal termina en la punta de la falla. Los pliegues
kinks desaparecen en la falla y los estratos en el bloque de piso permanecen
sin deformar.

El perfil sismico de Salt Range proporciona un claro ejemplo de la geometria
de un cabalgamiento (escalera o flat-ramp-flat en inglés: Figura 3.23c); se
presentan estratos inclinados y planos a lo largo del plano de la cabalgadura.
El desplazamiento continla por aproximadamente 20 km a lo largo del
cabalgamiento del Salt Range, con una rampa que le ha dado una geometria
caracteristica de un pliegue por flexura falla. El desarrollo de los pliegues por
flexion de falla puede estar relacionado en gran medida con el
desplazamiento generalmente significativo a lo largo de las superficies de
despegue relacionadas con el cabalgamiento.

Los Pop-ups, son una seccion de secuencias del bloque de techo que han
sido levantados por la combinacion de una cabalgadura con vergencia hacia
el antepais (Figura 3.23d). El campo petrolero Adhi en el este del Salt Range-
Potwar Plateu sirve como un buen ejemplo de una estructura Pop-ups, ya
gue muestra el despegue y una secuencia con estratos del bloque de techo
levantados a lo largo de una cabalgadura con vergencia opuesta a la del
antepais. Son visibles unos 3-4 km debido al levantamiento de la secuencia
sedimentaria como consecuencia de unos 2 km de deslizamiento a lo largo
de cada superficie de despegue. Ademas, también influye en el estilo de
deformacion la gruesa secuencia de evaporitas en la zona central del
anticlinal.

Se tiene una zona triangular delimitada por un retrocabalgamiento debajo de
la secuencia sedimentaria que se presenta inclinada hacia lado del antepais,
dentro del conjunto de fallas inversas relacionadas al mismo proceso, donde
hay otra cabalgadura regional (Figura 3.23e). El espacio entre los dos
cabalgamientos esta ocupado por una cufia deformada donde predomina una
secuencia sedimentaria de mayor competencia mecanica (en el nacleo de la
estructura). Por lo tanto, se desarrollaron en dos niveles de despegue. El
nucleo-cufia en esta configuracion representa estratos duplex, y la secuencia
por encima del retrocabalgamiento se denomina secuencia de techo. El
campo petrolifero de Dhurnal es un ejemplo de zona triangular. La
cabalgadura inferior se encuentra en la superficie de despegue regional de
las evaporitas del Eocambrico. La retrocabalgadura de techo esta ubicada en
la interfaz sobre la Fm. Murree del Mioceno. Por lo tanto, el nucleo esta
compuesto por estratos del Cambrico al Mioceno deformados entre las dos
fallas principales (Jadoon y otros, 2015).
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ESTILO ESTRUCTURAL EXPRESIONES SISMICAS
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Figura 3.23 . Modelos geométricos con soporte sismico de expresiones del estilo estructural
compresivo del Salt Range — Potwar Plateu. Modificada de Jadoon y otros (2015).

3.3.1.3.2 Himalaya Menor

El Himalaya Menor es una region tipica de geometria de tectonica de piel delgada,
no obstante, ésta varia de este a oeste por diferentes factores como lo son la
evolucion tectdnica, la litologia, el espacio de las rampas y la cantidad de
deslizamiento de los caballos individuales que se incorporaron al daplex (Robinson
& Martin, 2014).

En Nepal, este cintur6n se compone de un conjunto de napas y cabalgaduras que
forman al norte un duplex buzando hacia el traspais y al sur se tienen napas
imbricadas (Figura 3.21). La MBT forma la base del cinturén orogénico, donde en el
blogue autéctono afloran estratos cenozoicos, mientras que el bloque al6ctono esta
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formado por filitas de Clorita-Biotita, que se separan por un décollement. El
movimiento a lo largo de esta cabalgadura ocurrié entre el Mioceno Superior y el
Plioceno y se estima que el acortamiento es del orden de 20 a 50 km (Pfiffner, 2017).

Las fallas en el bloque de techo de la estructura duplex, son la MCT, la cabalgadura
Ramgarh-Munsiari (RMT por sus siglas en inglés) y al noroeste de la India la
cabalgadura subyacente Tons, que actia como falla de techo secundaria.
Adicionalmente, por medio de perfiles de refraccion sismica se identificO un
décollement basal del Cinturon de Pliegues y Cabalgaduras de los Himalayas
conocido como la Cabalgadura Principal del Himalaya (MHT por sus siglas en
inglés) o el Décollement Principal del Himalaya (MHD) (Robinson & Martin, 2014;
Paudel, 2012; Long & Robinson, 2021).

Al norte del duplex, las secuencias que cabalgan en general estan formadas
solamente por rocas paleoproterozoicas, sin embargo, a medida que el MHD se
propaga mas al sur hacia el antepais las rocas mas jévenes se incorporan a esta
estructura. La variacién a lo largo de este sistema permite distinguir diferentes
caracteristicas, por ejemplo: al oeste de Nepal es una pila sedimentaria forma un
antiforme; al noroeste de India, Nepal Central y Buthan el pliegue tiene vergencia
hacia el traspais. En Sikkim, los pliegues varian, ya que en un segmento buzan al
trapais y otro conjunto de unidades estratigraficas sedimentarias se encuentran en
un antiforme que buzan hacia el antepais. Una consecuencia importante de la
duplexificacion es la generacion de una culminacién antiforme, que levanté y plegé
pasivamente la MCT y el Himalaya Mayor suprayacente. En Arunachal Pradesh y
Butan, la culminacién esta definida por un antiforme de tendencia este, mapeada
dentro del Himalaya Mayor, con ventanas de erosion locales en el Himalaya Menor.
Desde Sikkim hacia el oeste, la altura estructural significativa de la culminacién ha
generado grandes regiones del Himalaya Menor expuestas, con klippes de antepais
sinformal del Himalaya Mayor preservados en varios lugares (Robinson & Martin,
2014; Long & Robinson, 2021).

La parte sur del duplex contiene cinco caballos, dos de estos contienen estrechos
anticlinales de propagacion de fallas, que estan separados por un sinforme en la
cubierta de cabalgadura de Ramgarh suprayacente en el area de Chainpur. La parte
norte del duplex consta de dos caballos, con un cuerpo de augengneis en el extremo
sur de estos caballos. La cabalgadura de Ramgarh se pliega en un par de antiformas
menores por encima de la MBT y en un par de sinforme-antiforme mucho mas
grandes en la sinforme de Dadeldhura y por encima del duplex del Himalaya Menor
(DeCelles, y otros, 2001).

La MFT, MBT y MCT se fusionan en un desprendimiento basal en la Cabalgadura
Principal del Himalaya. Esta Ultima forma una rampa debajo del antiforme en el norte
del Himalaya Menor. Esto significa que los cabalgamientos de piel delgada se
conectan en profundidad con la cabalgadura principal del Himalaya que
corresponde a un estilo de piel gruesa (Figura 3.21). Las tectdnicas de piel delgada
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y de piel gruesa estan separadas en el espacio, pero no en el tiempo. La naturaleza
de piel gruesa de la MCT se destaca por el movimiento coetaneo a lo largo de esta
cabalgadura y la deformacion de su bloque de techo (Pfiffner, 2017).

3.3.2 Los Alpes

Los Alpes son un sistema complejo de cadenas montafiosas en el centro-sur de
Europa originadas por la Orogenia Alpina en el Nedgeno que se extienden unos
1000 km en forma de medialuna a lo largo de varios paises. Geograficamente se ha
divido en 4 sectores; los Alpes occidentales, orientales, centrales y del sur (Rott,
Scherler, Reynaud, Serandrei, & Zanon, 1993; Nared, Razpotnik, & Komac, 2015).

Tectonicamente esta cordillera tiene tres dominios: i) el sistema compuesto de
napas austroalpinas, derivado de la parte distal del margen continental pasivo del
Adriatico, que se desarrollé principalmente durante la orogenia Cretécica; ii) la zona
Penninica, una pila de napas que afectan a las rocas metamorficas que provienen
de la litosfera oceanica en subduccién y el margen continental pasivo europeo (parte
distal), con secuencias del Paledgeno; su limite exterior es el cabalgamiento frontal
Penninico; iii) la zona Helvética, que consiste en conjunto de rocas del basamento
poco profundo y unidades de cobertura despegadas derivadas de la parte proximal
del margen europeo. Esta Ultima zona, cabalga sobre la molasa de antefosa y
corresponde con una cufia sedimentaria que se adelgaza hacia el norte y que se
desarroll6 desde el Oligoceno hasta el Mioceno Tardio, con repetidas alternancias
de depdsitos marinos y de agua dulce poco profundos. Su zona interna imbricada
(Molasa Subalpina) fue enterrada a una distancia de mas de 20 km por debajo del
cinturén de cabalgaduras frontal. En el arco alpino francosuizo exterior, la cuenca
de molasa esta delimitada por el cinturén de pliegues y cabalgaduras Jura, una
cordillera de piel delgada del Mioceno Tardio-Plioceno Temprano (Dal Piaz,
Bistacchi, & Massironi, 2003).

En este trabajo sélo se tratara lo referente a la Cuenca Molasa y las Montafias del
Jura ya que representan el estilo clasico de un cinturdn de pliegues y cabalgaduras,
ademas de que poseen una tectonica intimamente relacionada (Figura 2.14;
Sommaruga, 1999; Fossen, 2010).

3.3.2.1 Evolucién

Los procesos relacionados a la ruptura de Pangea a lo largo de un rift entre
Gondwana y Laurasia, ademas de la apertura del Océano Atlantico durante el
Mesozoico Temprano desencadenaron el desarrollo de pequefias cuencas
oceanicas y microcontinentes (Adria y Briangcon) que tuvieron una variedad de
efectos en la formacién de los Alpes (Coward & Dietrich, 1989).

Uno de los océanos clave es conocido como el Tetis alpino localizado entre Eurasia
en el norte de Africa y Adria de la época jurasica. El Tetis alpino se subdivide en
tres grandes cuencas oceanicas a lo largo de una gran zona de expansion, que
también contiene fallas transformantes oblicuas. El océano Piemont se formo en la
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parte occidental de la dorsal, mientras que la parte oriental se desarroll6 el océano
Penninico (Thronberens).

Pfiffner (2014) considera que ocurrieron dos fases en la evolucién tectonica:

1)

2)

En el Cretacico, los movimientos de convergencia entre Europa y Adria se
dirigieron mas de este a oeste. La litosfera oceanica del Piemont se sumergio
debajo de la placa del continente Adriatico y fue subducida gradualmente. La
placa superior, el margen continental del Adriatico, se comprimié durante
estos movimientos de placas, se formaron napas y partes del margen
continental se elevaron en un ordgeno temprano. En este momento, el
margen continental europeo estirado se desplazé mas o menos pasivamente
hacia la zona de subduccion. Esta primera etapa se denomina Orogenia
Cretacica.

En el Cenozoico, los movimientos de placas ocurrieron en con una direccion
este-oeste, pero luego dieron paso a una convergencia con direccidén norte-
sur. Después de que el océano de Piemont se cerrd6 por completo y el
microcontinente de Briancon entr6 en la zona de subduccién, el margen
continental europeo también se comprimié y se desmembro en napas. Con
el tiempo, mas partes externas del margen continental europeo también se
vieron afectadas por la deformacién. El centro-sur del actual continente
europeo, el basamento cortical de los sistemas de napas Helvético y
Dauphinois, fueron afectados por la subduccién que posteriormente se
convirtio en colision tras la llegada de una corteza continental no subducible
de aproximadamente 30 km de espesor. La continua convergencia de las
placas provocé un mayor apilamiento de napas por el cual la corteza superior
emergio a lo largo de fallas de cabalgamiento buzantes en ambos méargenes
de las placas, lo que finalmente condujo al crecimiento de la cadena
montafiosa alpina: esta segunda etapa corresponde a la orogenia del
Cenozoico.

Gracias a la sismicidad actual y el ascenso vertical reciente, es posible interpretar
gue los Alpes centrales contintdan su deformacién (Pfiffner, 2017).

3.3.2.1 Estratigrafia

El basamento cristalino sobre el cual sobreyacen las rocas sedimentarias de las
Montafias del Jura y la Cuenca de Molasa, estan formadas por rocas intrusivas y
metamorficas de grado medio a alto que muestran una deformacion polifasica
asociada especialmente a la orogenia herciniana. El final de esta orogenia esta
marcado por la formacién de grabens continentales estrechos y alargados llenos de
sedimentos lacustres y fluviales del Carbonifero y el Pérmico, que incluyen
importantes capas de carbdon del Carbonifero y algunas rocas volcanicas raras
(Sommaruga, Mosar, Schori, & Gruber, 2017).
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A principios del Mesozoico, la penillanura del basamento fue invadido por una
transgresion marina, depositandose las areniscas continentales del Grupo
Buntsandstein en el Triasico Inferior. Posteriormente, fueron depositados los grupos
Muschelkalk (Triasico Medio) y Keuper (Tridsico Superior) que consisten en
potentes unidades de evaporitas (anhidrita, yeso y halita), margas, calizas y
dolomitas. Las evaporitas albergan el nivel de décollement principal, por lo que
segun varios autores consideran que la mayor parte de la deformacion se encuentra
donde se tienen evaporitas del grupo Keuper en el Jura occidente y central,
asimismo en el grupo Muschelkalk al oriente de Jura (Rime, Sommaruga, Schori, &
Mosar, 2019; Davis & Engelder, 1985).

Durante el Jurdsico Temprano el ambiente sedimentario fue de plataforma o una
cuenca somera de baja energia sobre la cual se depositaron margas del grupo Lias;
sobreyaciéndolos se encuentra el grupo Dogger compuesto de calizas arcillosas y
ooliticas, margas y calizas margosas. La unidad mas baja del Grupo Dogger, la
arcilla Opalinus, estad compuesta principalmente de lutitas y margas y forma una
capa mecanicamente débil. Los depdsitos masivos de caliza del Jurdsico tardio
incluyen el Grupo Malm, donde predominan calizas y en menor proporciéon margas
y rocas arcillosas. Al final del depdsito del Grupo Malm, el ambiente sedimentario
cambi6é de una facies marino-litoral a una facies supramareal con episodios de
emersion. Estos cambios se produjeron como resultado de una regresion
generalizada, que afecté a Europa occidental a finales del Jurasico (Sommaruga A.,
1997; Schori, Zwaan, Schreurs, & Mosar, 2021; Rime, Sommaruga, Schori, &
Mosar, 2019).

El Cretécico Inferior esta bien desarrollado en el Haute Chaine Jura, mientras que
el Cretacico Superior es discontinuo, debido a la erosion del Pale6geno-Nedgeno.
A principios del Cretécico, una nueva incursién marina cubrié el sur del Jura, por lo
que se formé una plataforma con sedimentos depositados en aguas poco profundas
(ambiente neritico); los depdsitos del Cretacico Inferior son calizas y margas.
Durante el Cenomaniano-Turoniano, la facie "Creta" invadio el Jura desde la cuenca
de Paris. Las calizas del Cretacico superior se conservan y presentan cavidades
karsticas. Todas las formaciones del Cretacico se adelgazan hacia el N o NE y
desaparecen totalmente hacia el este de Biel (Sommaruga A. , 1997).

El Cenozoico de la Cuenca de Molasa y el Jura registran las Ultimas etapas de la
deformacion alpina. Una superficie de erosion profunda separa varias formaciones
mesozoicas subyacentes del Neogeno (Sommaruga A., 1997). El relleno
sedimentario de la cuenca exhibe grandes fluctuaciones laterales naturales. A pesar
de esto, los estratos se pueden categorizar en cuatro grupos: Molasa Marina
Inferior, Melaza Inferior de Agua Dulce, Melaza Marina Superior y Molaza Superior
de Agua Dulce (Pfiffner, 2014).

La secuencia mas antigua comprende el grupo de Molasa Marina Inferior (MMI) del
Oligoceno Temprano (34 — 30 Ma), que estd cubierto por clastos fluviales del
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Oligoceno Tardio al Mioceno Temprano (30 — 20 Ma) del grupo Molasa de Agua
Dulce Inferior (MAI). Durante este periodo, los sistemas de drenaje con origen en
los Alpes en evolucién eran transversales dentro de los Alpes, pero se convirtieron
en paralelos al orégeno en un drenaje submarino axial (MMI) o terrestre (MAI) que
fluyd hacia el noreste. La segunda secuencia comenz6 con la deposicion de
areniscas marinas poco profundas de 20 a 16.5 millones de antigiiedad del grupo
Molasa Marina Superior (MMS). Estos depoésitos interactian con grandes
secuencias de abanico de delta adyacentes a la cabalgadura frontal. La segunda
secuencia termind con la acumulacién de clasticos fluviales del grupo Molasa de
Agua Dulce Superior (MAS) a los 13,5 Ma. Durante la deposicion de la MAS, los
paleorios alpinos drenaron en un patrén paralelo al orégeno (MAS) que fluye hacia
el suroeste (Pfiffner, Schlunegger, & Buiter, 2002).

La parte superior de la MAS esta marcada, en la parte interna de la Cuenca de
Molasa, por un limite erosivo cubierto generalmente por sedimentos cuaternarios,
mientras que en la parte externa (montafas del Jura) se tiene una discordancia
cubierta por conglomerados, arenas y gravas con contenido paleontolégico de
Mamiferos de edad (~11 My; Sommaruga A., 1997).

3.3.1.3 Estructuras de piel delgada
3.3.1.3.1 Cuenca de Molasa

La cuenca de antepais se caracteriza por contener tres unidades geoldgicas: la
Molasa Jura, Molasa Plateau y Molasa Subalpina. La Molasa Jura representa el
limite periférico norte de la Cuenca de Molasa que ha estado "pasivamente”
involucrada en el plegamiento y cabalgamiento de Jura. Solo se conservan zonas
aisladas de sedimentos de molasa cenozoica dentro de los principales sinclinales
del Jura interno. La Molasa Plateau simboliza la mayor parte de esta cuenca. Las
estructuras presentes consisten en amplios anticlinales orientados NE-SW vy fallas
transversales N-S, NW-SE y WNW-ESE. El limite norte de la Molasa Plateau
corresponde a un limite de erosién a lo largo de los pliegues mas internos y de gran
amplitud del cinturén del Jura. Por su parte, la Molasa Supralpina es una zona
estrecha a lo largo del borde sur de la Cuenca de Molasa. Esta region se caracteriza
por un conjunto de planos de cabalgadura que afectan a las secuencias cenozoicas
desprendidas a lo largo de una superficie de despegue principal (Sommaruga A.,
1999).

La Molasa Subalpina se distingue por los cabalgamientos con vergencia al norte
gue emergen de un horizonte de desprendimiento dentro de la MAI. Hacia el norte,
se desarroll6 una cabalgadura posterior, formando una zona triangular
caracteristica que persiste en toda el area. Enraizados del basamento, los
cabalgamientos estan controlados por mdultiples superficies de despegue de los
estratos mesozoicos los cuales muestran vergencias alternas y sentidos laterales.
Conjuntamente, es posible observar plegamiento por desprendimiento de las
unidades mesozoicas formando pliegues de baja amplitud y longitud de onda larga
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(Figura 3.24). El estilo de deformacion estd controlado en parte por el material
involucrado, por ejemplo, la Molasa Subalpina entre Bregenz y Kempten muestra
una estructura rampa-llano, mientras que el plegado en el resto esta dominado por
el plegamiento activo (ondulaciones). Sin embargo, otros aspectos del estilo
estructural, como la ausencia de cabalgamientos plegados y el predominio de
retrocabalgamiento, estan controlados por factores externos (Mock & Herwegh,
2017; Ortner, Aichholzer, Zerlauth, Pilser, & Fiigenschuh, 2015).
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Figura 3.24 Interpretacion geolégica de seccion sismica, muestra pliegues por desprendimiento
con nucleo evaporitico relacionados a tecténica de piel delgada. El plegamiento afecta sedimentos
del Mesozoico y Cenozoico. Modificada de Mock & Herwegh (2017).

La Molasa Plateau consta de secuencias relativamente sin deformar entre la
cabalgadura frontal de la zona Subalpina y las faldas de las Montafias del Jura
(Homewood, Allen, & Williams, 1986). Los estratos presentan inclinacién hacia el
norte, pero estan sucesivamente mas inclinados hacia la zona subalpina. En la parte
central se localizan anticlinales anchos y muy abiertos de manera aislada. La
Molasa Jura se extiende a lo largo del borde sur de las Montafias del Jura y se
caracteriza por varios anticlinales que son ligeramente mas estrechos que en la
Molasa Plateau; estan dispuestos en un arreglo en échelon. La deformacion también
afecta a la secuencia mesozoica subyacente (Pfiffner O. A., 2014).

3.3.1.3.1 Montafnas del Jura

Se extienden desde el norte y el oeste de Suiza hasta el este de Francia. El cinturén
plegado y cabalgado en forma de arco engloba el Jura interno (Haute-Chaine) y el
Jura externo (Jura Plateau), donde las amplias areas sinclinales ("Mesetas") estan
separadas por estrechos cinturones de compresion ("Faisceaux "). El Jura tabular
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se encuentra al norte del Jura oriental y central. No pertenece al cinturon de pliegues
y cabalgaduras propiamente dicho, so6lo comprende la cubierta mesozoica
autoctona del sur de la Selva Negra y el basamento de los Vosges. El area de
Chasseral, entre el lago de Biel y el Vallon de St-Imier, corresponde a la parte mas
meridional del Jura Interno Central. Las montafias del Jura del sur son las mas
deformadas (cadenas mas altas), mientras que las partes del norte estan menos
deformadas; el Jura central presenta con un acortamiento total sobre de 25 km
(Schori, Mosar, & Schreurs, 2015).

Las estructuras del Jura interno son varios tipos de pliegues y fallas. Sommaruga A.
(1999) hace una descripcion de los pliegues relacionados a fallas, los mas
representativos son anticlinales asimétricos de gran amplitud que se originan desde
la superficie de despegue basal (unidades evaporiticas triasicas) y son separados
por sinclinales abiertos y cerrados (Figura 3.25). La mayoria de las cabalgaduras
tienen vergencia NW, como el sistema de fallas principal que se inclina al antepais.
También interpretaron cabalgaduras con vergencia SE (vergencia al traspais) que
son consideradas retrocabalgamientos. Las fallas de cabalgadura tienen geometria
de plano-rampa. Las rampas de las cabalgaduras con vergencia al antepais se
inclinan entre 20°-30°, mientras que, en el Jura Neuchatel, son mas inclinadas
(£60°). Los pliegues del Haute-Chaine iniciaron como pliegues ondulados formados
por desprendimientos embrionarios que subsecuentemente evolucionaron a
pliegues por propagacion de falla después de la ruptura de las cabalgaduras,
cuando ocurrio la mayor deformacion.

NW SE
Val de X N
Travers Anticlinal Nouvelle Censiére Lago Neuchatel

(088) 1ML

: - 0km 2 km
Pﬁfgg::; Cretacico Malm Dogger Triasico

Figura 3.25 Ejemplo de pliegue relacionado a cabalgadura en el Neuchatel Haute-Chaine Jura.
Modificada de Sommaruga A. (2011).

El Jura Plateau presenta amplios anticlinales con nucleo de evaporitas del Tridsico
(Burkhard & Sommaruga, 1998). Los ejes de estos pliegues estan orientados NW-
SE, paralelos a la tendencia general de las estructuras del cintur6n Jura
(Sommaruga A, 2011). En la figura 3.26 se muestra un pliegue con dos limbos largos
y asimétricos que se inclinan suavemente hacia el norte y sur, respectivamente
(Sommaruga A., 1999).
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Figura 3.26 Anticlinal con nlcleo de evaporitas localizado en el Jura Plateau. Legenda de las cimas
de las unidades: I=Basamento, H=unidad triasica 2; G=unidad triasica 1, D=Dogger. Modificado de
Sommaruga A. (1999).

Schori, Mosar, & Schreurs (2015) interpretaron una seccién de la estructura de
Chasseral, entre el lago de Biel y el Valle de St-Imier, en Berna, Suiza (Figura 3.27).
Es considerada un pliegue por flexién de falla con horizontes restringidos que
indican una pérdida de exceso de area por encima de un desprendimiento superior.
En el modelo propuesto, la rampa de la cabalgadura inicial se origina desde el
décollement basal y se desarrolla en un pliegue por flexion de falla, antes de que
los pliegues por propagaciéon de la falla sobre el desprendimiento superior
comiencen a formar las estructuras actuales en el area de Chasseral. El décollement
basal se encuentra en las evaporitas del Tridsico Medio, no obstante, en esta region
se identificé un importante desplazamiento a lo largo de un despegue superior en la
Formacion Opalinus-Ton del Jurasico Medio (Rocas arcillosas). La deformacién por
encima del despegue superior ocurrié al norte y retrocede mas tarde para formar
una serie de pliegues de propagacion de fallas hacia adelante en la ladera norte de
la montafia Chasseral, con cabalgamientos asociados que muestran una geometria
escalonada tipica debido al desarrollo de angulo bajo. El anticlinal Seekette en la
ladera sur se formé debido a un retroceso tardio.
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Figura 3.27 Seccion transversal del area del Chasseral. Modificada de Schori, Mosar, & Schreurs,
(2015).

De igual manera, Rime, Sommaruga, Schori, & Mosar (2019) describen explican
una seccién geoldgica que atraviesa por la villa Travers, el valle La Brévine en Suiza
y Morteau en Francia, el Jura interno (Figura 3.28). La elevacioén estructural de las
rocas que afloran en el centro de la region se debe por una cabalgadura de gran
escala (Cabalgadura de Morteau) que tiene 5.7 km de acortamiento. EIl
cabalgamiento de Morteau presenta un desprendimiento secundario en las lutitas
Opalinus y otros dos en las capas margosas del Cretacico. El despegue en la
secuencia arcillosa Opalinus es una caracteristica crucial del modelo de
deformacion. La geometria resultante de estos despegues secundarios conduce a
pliegues por flexiéon de falla y produce grandes desplazamientos, lo que provoca un
apilamiento y repeticion de la secuencia mesozoica en una gran area. El area de
estudio comprende tres retrocabalgamientos principales, que son comunes en los
cinturones de pliegues y cabalgaduras de antepais. Los retrocabalgamientos
observados se desarrollan por encima del cabalgamiento de Morteau, posiblemente
por razones de equilibrio en cufia y porque el movimiento sobre las rampas conduce
al desarrollo de retrocabalgamientos. Smeraglia, Fabbri, & Choulet (2021)
identificaron anticlinales con nucleos evaporiticos, ademas de una estructura pop-
up formada por la cabalgadura de Morteau y el retrocabalgamiento de Brévine.
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Figura 3.28 Seccion transversal del NW del lago Neuchétel en la parte mas deformada del Jura
Interno. Modificada de (Rime, 2019).
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Capitulo 4 Implicaciones econémicas

Los recursos naturales que se formaron en el subsuelo de las regiones deformadas
por tecténica de piel delgada son de gran importancia para la actividad econémica
de las poblaciones circundantes, asi como de las naciones que los poseen. En este
sentido a continuacion, se hace una breve recopilacion de los yacimientos petroleros
y yacimientos minerales mas relevantes que poseen los or6genos previamente
estudiados.

4.1 Hidrocarburos

Los hidrocarburos en el frente y faldas de la Sierra Madre Oriental se almacenan en
un sistema de pliegues generados durante la orogenia Mexicana del Cretacico
Superior al Paledgeno, que se conoce como frente tectdnico sepultado. De acuerdo
con el estudio del sistema petrolero de la SMOr los yacimientos en varios plays
conjugan un estilo estructural con una componente estratigrafica (Eguiluz, 2017).
Las rocas generadoras principales se encuentran en los horizontes del Jurasico
Superior (Fm. Santiago, Fm. Taman, Fm. Pimienta, Fm. Tepexilotla y la Fm. La
Casita), aunque también las formaciones del Cretacico (Fm. La Pefa, Fm.
Carbonera, Fm. Tamaulipas, Fm. Agua Nueva y Fm. Eagle Ford) son consideradas
potenciales rocas generadoras. Las potenciales rocas almacenadoras dentro de la
SMOr incluyen a las formaciones jurasicas (Fm. San Andrés; Areniscas ooliticas),
cretacicas inferiores (Fm. Tamaulipas Inferior, Fm. El Abra, Fm. Tamabra; rocas
carbonatadas) y cretacicas superiores (Fm. Agua Nueva y Fm. San Felipe;
intercalacion de calizas, margas y lutitas). En tanto que las rocas sello para los
yacimientos de la Fm. San Andrés son las propias rocas generadoras de la misma
formacion. El sello para los yacimientos del Cretacico son zonas no porosas dentro
de la formacién del mismo yacimiento o lutitas del Cretacico Superior suprayacentes
de las formaciones Cardenas o Méndez (Prost, y otros, 1995). Significantes
yacimientos de gas y/o aceite en la SMOr se localizan en las cuencas de antepais
mas representativas de México: la Cuenca de Chicontepec y la Cuenca de Veracruz.
Estas son de gran importancia econémica ya que ademas ser grandes cuencas
productoras, poseen potencial ante la demanda de hidrocarburos (Loza, 2014).

La provincia petrolifera de la Sierra de Chiapas ha sido de las mas recientes en ser
descubierta, donde los sistemas petroleros conocidos se asocian a dos sistemas
generadores principales, el mas importante corresponde al Tithoniano que se
compone de calizas arcillosas de la Fm. Chinameca vy lutitas calcareas ricas en
materia organica de la Fm. El Platano. El segundo sistema generador del Cretacico
Inferior corresponde a la Fm. Coban conformada por microdolomias laminadas,
carpetas de algas y anhidrita (PEMEX, 2010; Gonzalez-Garcia & Holguin-Quifiones,
1992). Las rocas almacenadoras son bancos ooliticos del Jurésico, calizas de
plataforma del Cretacico fracturadas por la tectdnica salina y la compresién, junto
con las areniscas turbiditicas del Pale6geno-Nedgeno que forman complejos de
canales y abanicos submarinos. En cuanto a las rocas sello de los yacimientos del

77



Mesozoico, se consideran a las lutitas del Paleoceno y para las areniscas del
Paledgeno-Nedgeno a los desarrollos intraformacionales de lutitas que estan
dispuestas en forma alternada de manera vertical y lateral. En el caso de los
yacimientos del Cretacico, las intercalaciones de cuerpos de anhidrita que existen
entre las dolomias ocupan el lugar de rocas sello. La generacién de hidrocarburos
inicié a finales del Cretacico, alcanzando su pico maximo de generacion-expulsion
durante el Pleistoceno (CNH).

Los potenciales sistemas petroleros del Himalaya se pueden localizar en multiples
niveles estratigraficos que alcanzan edades desde el Paleozoico al Nedégeno. No
obstante, el sistema petrolero de la cuenca del antepais cenozoico (Subhimalaya)
es aquel que se ha visto influenciado por la formacién del or6geno en cuestion. Las
rocas generadoras de hidrocarburos estan presentes en las formaciones Subathu y
Dharamsala; mientras que las formaciones del Siwalik inferior, Kasauli y Dagshai
contienen potenciales yacimientos en areniscas (rocas almacenadoras). La
Formacion Subathu del Eoceno es un objetivo de exploracion clave en el noroeste
del Himalaya con una fuente potencial de hidrocarburos y rocas almacenadoras
selladas por una gruesa secuencia de lutitas. Las lutitas dentro de las formaciones
Patala y Nammal se consideran las principales rocas generadoras en la cuenca de
Potwar, mientras que los carbonatos fracturados del Paleoceno y el Eoceno
temprano son las principales rocas almacenadoras. La Formacion Murree del
Mioceno es el horizonte productor de petrdleo mas joven en la Cuenca Potwar, por
su parte las areniscas Hangu y las calizas Lockhart del Paleoceno son las
principales rocas almacenadoras en la cuenca de Kohat. La cuenca Potwat y Kohat
son las zonas petroleras principales en el antepais del Himalaya (Craig, y otros,
2018). Durante el Mioceno Medio ocurrio el pico de generacion de hidrocarburos,
pero también el momento de la migracién primaria. Este periodo de tiempo también
coincide con un importante levantamiento orogénico del Himalaya que provocé el
desarrollo de importantes elementos estructurales en las rocas anteriores a Siwalik.
Los pliegues proporcionaron trampas estructurales y las cabalgaduras y fallas
inversas son las principales vias para la migracion secundaria de hidrocarburos
(Directorate General of Hydrocarbons (DGH), Government of India, 2021).

Después de muchos afios de exploracion la Cuenca de Molasa o Antepais Alpino
se considera madura en términos de exploracion de hidrocarburos, con reservas
relativamente bajas (Bachmann & Muller, 1994). Las principales rocas generadoras
en la serie subyacente a las unidades cenozoicas-paledgenas-nedégenas son los
mantos de carbdn (gas) carboniferos y la serie de lutitas pérmicas con potencial
para la produccién de petréleo y gas. Se interpreta que las lutitas del Jurasico Medio
también son una fuente potencial de roca generadora. Las fuentes primarias
probadas que se encuentran dentro de la cuenca del dominio Para-tetis central son
la secuencia del Oligoceno Inferior de la Molasa Marina Inferior. Las unidades
almacenadoras en las secciones mesozoicas incluyen la dolomita Muschelkalk
Trigonodus, la arenisca Keuper Kiesel, la arenisca Stuben y la arenisca Rhaetian,
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asi como las areniscas Lias alfa y Dogger beta, los carbonatos del Jurasico
Superior, las unidades de arenisca verde del Aptiano-Albiano, las areniscas
glauconitas del Cenomaniano-Turoniano y la arenisca del Campaniano Superior. El
relleno de la cuenca paledgena-nedgena incluye la arenisca Basal del Eoceno
superior, la arenisca Ampfing y la caliza Lithothamnia, asi como la arenisca Isen del
Oligoceno Medio. La Molasa Marina Inferior comprende también los lechos de
Baustein del Oligoceno Medio/Superior y las areniscas de Puchkirchen
desarrolladas en facies de turbidita/flujo de escombros (usualmente roca
almacenadora de gas biogénico seco). La Molasa Marina Superior contiene la
arenisca burdigaliana Gendorf, con su equivalente en Austria la Fm. Hall. Las rocas
de los yacimientos mesozoicos estan selladas principalmente por lutitas
intraformacionales, asi como por evaporitas que sellan parcialmente los yacimientos
del Tridsico y Pale6geno, mientras que los del Jurasico Superior estan sellados por
lutitas y margas del Paledégeno. Todos los yacimientos del Paledgeno - Nedgenos y
mesozoicos en la Cuenca de Molasa se sellan por la Fm. Fish Shale del Oligoceno.
Las estructuras de pliegues y fallas de la molasa plegada formaron buenas trampas
para la acumulacion de hidrocarburos principalmente en Alemania, producto de las
etapas finales de la Orogenia Alpina (Gawenda, 2011; Gross, y otros, 2018).

La region del Jura de Francia y Suiza tiene un importante potencial de
hidrocarburos. La existencia de tres pequefios campos productores de gas y la
manifestacion de petrdleo y gas registrados en varios pozos de petréleo indican la
presencia de un sistema petrolero activo. Las rocas generadoras del Permo-
Carbonifero incluyen unidades de Iutita Autuniana ricas en algas y las lutitas
bituminosas del Carbonifero. También estan presentes los horizontes de carbon del
Carbonifero-Pérmico, que son excelentes fuentes de gas metano. La roca
almacenadora principal es la formacion fluvial de arenisca Bunter del Triasico. El
intervalo de la arenisca Bunter esta sellado por las lutitas suprayacentes y
evaporitas de los intervalos Triasicos Muschelkalk y Keuper. EI mecanismo de
atrapamiento son pliegues anticlinales y fallas inversas, interpretadas a partir de la
sismica y confirmado por el modelado estructural del Mesozoico (Pullan & Berry,
2018).

4.2 Mineria
4.2.1 Sierra Madre Oriental

Al Noroeste de la SMOr, en el estado de Coahuila se halla la region carbonifera mas
importante de México, las rocas que varian en edad del Jurasico Tardio al
Cuaternario, y se estructuran bajo la forma de anticlinales y sinclinales de
dimensiones relativamente grandes que se formaron por la influencia de la
deformacion del or6geno mexicano que también provocd la transformacion
progresiva de la materia organica en carbones de grado mas elevado carbén
bituminoso y carbdn sub-bituminoso (Corona-Esquivel, Tritlla, Benavidez-Mufioz,
Piedad-Sanchez, & Ferrusquia-Villafranca, 2006).
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En los estados de Coahuila y Nuevo Leodn, existen mas de 200 yacimientos
minerales de celestina, barita, fluorita y Pb-Zn, clasificados como yacimientos MVT,
gue se emplazaron en diferentes formaciones de la Cuenca de Sabinas (Mesozoico)
y a partir de la influencia del patrén estructural de la Orogenia Mexicana (Gonzalez-
Sanchez, Puente-Solis, Gonzéalez-Partida, & Camprubi, 2007; Gonzalez-Sanchez,
y otros, 2009). Asi mismo, en estos dos estados se localizan los yacimientos mas
importantes de dolomita, caliza, yeso, asi como fosforitas que se encuentran en
formaciones jurasicas- cretacicas y que fueron deformadas por los esfuerzos que
incitaron la formacién de la SMOr (Kogel, Trivedi, Barker, & Krukowski, 2009;
Direccion General de Desarrollo Minero, 2022; Direccion General de Desarrollo
Minero, 2020; Direccién General de Desarrollo Minero, 2022).

En el nicleo de grandes estructuras plegadas como lo son el Anticlinorio Huizachal-
Peregrina y el Alto de Aramberri aflora el complejo metamaérfico Esquisto Granjeno
gue alberga minerales industriales como serpentina, talco y cuarzo que son de suma
relevancia para el desarrollo econémico de sus alrededores. La serpentinita se
asocia al desarrollo del océano Rhéico (Ordovicico-Silurico), el talco posiblemente
fue originado cuando estas rocas obducen para integrarse a Pangea y el cuarzo
formando parte original de cuarcitas y esquistos cuarzosos, acumulados durante la
subduccion del margen noroeste de Gondwana y posteriormente metamorfoseados
(Ramirez-Fernandez, Aleman-Gallardo, & Cruz Gamez, 2016).

En la parte noroeste del estado de Veracruz, en los limites con el estado de Hidalgo,
se localiza la region caolinitica de Huayacocotla, estos yacimientos se encuentran
en la serie sedimentaria de la SMOr y fueron formadas por alteracion hidrotermal de
rocas acidas del Pale6geno-Nedgeno o de esquistos triasicos (Flores, 1989; Garcia-
Valles, y otros, 2015). (De Pablo-Galan, 1979). Al noreste del estado de Hidalgo, en
las crestas de la SMOr se ubica el distrito minero Molango en el cual yacen los
yacimientos de manganeso mas grandes conocidos en Norteamérica. La
mineralizacién de carbonato de Mn estd alojada en una secuencia sedimentaria
marina del Jurasico Superior finamente laminada que forma la base de la facies
Chipoco de la Formacion Taman del Kimmeridgiense (Okita, 1992).

En la zona central de la SMOr, ocupado por sectores como Transversal de Parras
y Valles, los depésitos sedimentarios de la SMOr fueron intrusionados por magmas
de composicion granodioritica-dioritica que metamorfosearon fuertemente los
sedimentos adyacentes y en algunos lugares los deformaron considerablemente. El
metamorfismo de contacto propicié el emplazamiento de yacimientos comerciales
de fluorita, cobre, plomo, zinc, plata, oro y hierro. (Rogers, De Cserna, Tavera, &
Ulloa, 1956). Por mencionar algunos distritos mineros circundantes, en el estado de
San Luis Potosi destacan en minerales metéalicos Cerro de San Pedro, Charcas,
Villa de la Paz, en cuanto a no metalicos, se encuentra Las Cuevas (Fluorita; SGM,
2020). En el caso del estado de Querétaro las regiones mineras de Pinal de Amoles
y San Joaquin poseen alto potencial en metales, mientras que Bernal y Querétaro
son zonas referentes para la extraccion de minerales metalicos y no metalicos
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(SGM, 2021). En el estado de Hidalgo los distritos mineros metalicos mas
importantes son Carrizal y el Monte, Nicolas Flores, Molango, Pachuca-Real del
Monte-Miguel; en las regiones mineras no metalicas destacan Pachuca-Atotonilco-
Actopan, Tulancingo, Agua Blanca, Cardonal, Pacula, entre otras (SGM, 2018). Otro
estado muy importante para la industria minera es Zacatecas, este posee un gran
namero de distritos mineros siendo los mas importantes Concepcién del Oro,
Mazapil, Fresnillo, Miguel Auza, Ojocaliente, Sombrerete, Chalchihuites, Pinos y
Zacatecas para minerales metalicos, por el contrario, en los minerales no metalicos
sobresalen Chalchihuites, Villa Garcia, Fresnillo, Pinos, Villa de Cos y Mazapil
(SGM, 2021).

En la region de Vizarron, Querétaro, las calizas recristalizaron durante el Cretacico
superior cuando la SMOr se formaba asi también, por metamorfismo de contacto
producido por los intrusivos que se emplazaron durante el Cenozoico, actualmente
son parte reconocidos yacimientos de marmol y caliza recristalizada (Tegethoff,
Rohleder, & Kroker, 2012).

De acuerdo con Fuentes-Guzman et al (2020) y Ordofiez (1904), en el Municipio de
Tatatila, Veracruz localizado en la transicion de la Sierra Madre Oriental y el
Cinturdn Volcanico Transmexicano se emplazan yacimientos tipo skarn ricos en Cu-
Au, asi como canteras de marmol que se formaron en el Nedgeno por la intrusion
de cuerpos igneos relacionados a la actividad magmética del cinturdn volcanico que
cortaron a las calizas cretacicas deformadas por la Orogenia Mexicana.

4.2.2 Sierra de Chiapas

De acuerdo con el SGM (2020), el estado de Chiapas se caracteriza por la
produccion de agregados pétreos, caliza, cal y cemento, ademas existe una
produccion de azufre derivada de la refinacion de hidrocarburos. La produccion de
minerales metalicos es reducida en la entidad, pese a que la exploracion ha tenido
un avance en los ultimos afios. El territorio de la Sierra de Chiapas comprende 5 de
las 7 regiones mineras: Pauch, Pichucalco-Tecpatan-Ixhu, Cintalapa-San Fernando,
Los Altos de Chiapas y Tuxtla-Comitan; en éstas se hallan yacimientos de ambar,
Au, Ag, Cu, Pb, Zn, lateritas, barita, cuarzo, agregados pétreos y caliza. Los
yacimientos de minerales metélicos, en su mayoria, se asocian genéticamente a
plutones del Cenozoico (Damon & Montesinos, 1978), mientras que los depdsitos
no metalicos pertenecen a las sucesiones sedimentarias del Mesozoico y
Cenozoico que fueron deformadas por los esfuerzos que generaron a la Sierra de
Chiapas.

El ambar es un recurso particular de Chiapas, es reconocido a nivel mundial por
poseer yacimientos de alta calidad. A pesar de que el ambar no es un mineral en
sentido sensu stricto, es considerado una de las piedras preciosas que se extraen
en el pais. Los depoésitos se localizan en las formaciones Simojovel, Mazantic y
Balamtun del Mioceno, mismos que se explotan en varios municipios, pero
fundamentalmente en Simojovel (Solérzano-Kraemer, 2010).
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4.2.3 Himalaya

De acuerdo con las exploraciones geoldgicas las rocas del Sub-himalaya albergan
depdsitos de placer y paleo-placer de oro que se pudieron haber formado en el
Himalaya Mayor. Los yacimientos de Uranio también son caracteristicos de esta
region, se hospedan en el Grupo Siwalik y segun el modelo genético el rapido
levantamiento tectonico dio lugar a la acumulacion de sedimentos inmaduros que
contienen este elemento (Soni, 2017; Phadke, Mahadevan, Narayan Das, &
Saraswat, 1985). Singh, Kamide, & Maruyama (1996) sefialan que yacimientos de
lignito y carbon con importancia econémica afloran en el del Sub-Himalaya en
depositos cuaternarios y en el Grupo Siwalik, yacimientos de estos minerales
también se encuentran en el Himalaya Menor.

En el Himalaya Menor se emplazan pequefios a medianos depdsitos polimetalicos,
los granitos relacionados albergan la mayor cantidad de mineralizacion, estos
fueron generados a partir de la colision (Soni, 2017).

Grandes volumenes de caliza y dolomita con alta pureza del Grupo Krol proveen a
los yacimientos que se encuentran en esta demarcacion (Kaphle, 2020). Por otra
parte, las reservas de marmol verde (metabasita) con alta calidad son recursos en
explotacién muy importantes (Paudyal, 2015).

Una cantidad significativa de grafito esta presente dentro de la secuencia
metamaorfica precambrica de grado medio del Himalaya Menor, principalmente en el
Grupo Almora en Kumaun, India. Las investigaciones realizadas revelan que el
grafito se formé a partir del metamorfismo del material organico antes del
cabalgamiento del Himalaya (Rawat & Sharma, 2011).

Los depdésitos de fosfato, rocas de hierro, manganeso, carbén y caolin en el
Himalaya Menor se originaron en diferentes ambientes sedimentarios que incluyen
sistemas marinos profundos a carbonatados y clasticos marinos poco profundos,
glaciogénicos y fluviales. Estos ambientes variables fueron principalmente el
resultado de diferentes eventos tectonicos, que fueron causados por la formacion y
ruptura de Rodinia, Gondwana, Pangea, India, Madagascar y la colision de India
con Eurasia (Umar, y otros, 2015).

Se han registrado varias ocurrencias de magnesita dentro de las rocas
carbonatadas del Himalaya Menor. La mayoria de los yacimientos son cuerpos
pequefos, aislados e irregulares o lentes generalmente entrelazados con la
dolomita de unidades de rocas calcofiliticas (Sah & Paudyal, 2019). Por otro lado,
también es caracteristica la mineralizacién invariable de barita en formaciones
sedimentarias, en gran parte del Himalaya Menor. La relaciébn con las rocas
siliciclasticas encajonantes indican que la estratificacion fue singenética en una
margen continental pasiva (Sharma, Joshi, & Verma, 2010; Sharma, Verma &
Sachan, 2003).
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Adicionalmente, los famosos yacimientos de sal se encuentran principalmente en
Pakistan e India. Los depdésitos de sal en Pakistan estan ubicados en dos regiones
distintas: el area de Salt Range en la subcuenca de Potwar con enormes depositos
de sal precambricos y la sal del Eoceno Bahadurkhel/Kohat en la subcuenca de
Kohat (Hussain, y otros, 2021). La mineria activa de sal en la India se limita a la
formacion precambrica tardia de Shali en Drang y Guma, en el distrito de Mandi
(Davis & Sykes, 1999).

Los yacimientos de yeso y otras evaporitas coexisten en India, Pakistan, Iran y
Oman. La mineralizacion de yeso en la region del Himalaya representa el agua del
mar de Tetis. Los lentes de yeso se forman por un proceso secundario de lixiviacion
de las rocas huésped y su posterior mineralizacion (Maurya & Rai, 2020; Singh &
Singh, 2010).

Otro recurso mineral es el grafito, ya que el Himalaya Menor y la zona de la MCT de
Nepal comprenden una serie de rocas metasedimentarias carbonosas las cuales se
consideran con gran potencial de yacimientos de grafito (Paudel, 2012).

Asimismo, se han registrado yacimientos pegmatiticos en vetas ricas en feldespato
que se inyectan en el gneis localizado en Budar en la cabalgadura del mismo
nombre (Dhital, 2015). Ademas, se reconocen yacimientos de Saponita, esta roca
metamorfica se produce por procesos de metamorfismo y metasomatismo dinamo-
térmico, que ocurren en areas donde se subducen las placas tectonicas. Los
cambios naturales por calor y presion, con entrada de fluidos, pero sin derretirse,
conducen al desarrollo de saponitas, por lo tanto, la formacién del Himalaya generé
las condiciones necesarias para su existencia.

4.2.3 Alpes

En el antepais alpino y las Montafias de Jura los principales yacimientos que se
encuentran son de hierro, carbon, sal-evaporitas y oro de placer.

La presencia de hierro ocurre fundamentalmente en oolitas de hierro del Jurasico
Medio que se albergan el miembro Herznach, asi como en pisolitas ferruginosos del
Eoceno hospedadas en la formacion Bohnerz, ambas unidades prevalecen en la
region del Jura (S., Nibourel, Fulda, & Vernooij, 2022).

Los yacimientos de carbdn en esta region son de edad mesozoica y miocena, se
encuentran en horizontes de la molasa y se emplazan en forma de capas delgadas
y a pequeia escala (Kundig, 2005; Georgalis & Scheyer, 2022). Los depdsitos
recientes son clasificados en autoctonos y aléctonos, sin embargo, los unicos con
importancia econémica son los primeros, éstos se encuentran en la Molasa de Agua
Dulce Superior (Pavoni).

Las localidades de sal y evaporitas mas importantes se localizan en la regién del
Jura en Francia y Suiza. Los depdésitos son de edades triasicas-jurasicas que se
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depositaron en las Formaciones Keuper y Muschelkalk, en Francia, donde se
encuentran yacimientos de sal en las crestas de los anticlinales (Lefond, 1969).

Otro de los georrecursos importantes de la region del Jura son los yacimientos de
caliza que fueron precipitados en un entorno de plataforma carbonatada de un mar
epicontinental calido y se extraen tanto en el Jura de Suabia como en el Jura de
Franconia (Tegethoff, Rohleder, & Kroker, 2012). También es posible encontrar
canteras de marmol, provenientes de carbonatos depositados en el mar Tetis y
metamorfoseados durante la orogenia alpina, a pesar de que no se encuentra en el
area de estudio, es importante mencionar que al Norte de Italia en el distrito Carrara
se encuentran las canteras del marmol mas famoso del mundo (Tegethoff,
Rohleder, & Kroker, 2012; Kogel, Trivedi, Barker, & Krukowski, 2009).

Varias publicaciones de depdsitos de oro de placer han aparecido los ultimos afios,
estos se localizan primordialmente en depdésitos aluviales (Cenozoicos) de la
Cuenca de Molasa, se considera que este mineral proviene por la erosion de la
cordillera alpina (Morteani & Northover, 2013; Jaffé, 1989).
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Conclusiones

Los orégenos son cinturones montafiosos generados por un proceso tectonico
llamado orogenia. Pueden clasificarse en tipo andino o de colision, el primero se
refiere a las zonas de convergencia donde el proceso de subduccion es
relativamente joven, mientras que en el de colision la placa oceanica que separa a
dos masas continentales subduce completamente y se ocasiona el choque de éstas.

La tectonica de piel delgada es un estilo de deformacion relacionado a las cuencas
de antepais de los orégenos de colision, en los que la cubierta sedimentaria se ve
afectada por la orogenia. Se distingue por desarrollar fallas inversas de bajo angulo
gue convergen asintéticamente en una falla basal que se localiza sobre la superficie
de despegue. Asimismo, la ausencia de metamorfismo o en su caso, de bajo grado
es un rasgo distintivo de este estilo.

La tectonica de piel gruesa ocurre principalmente en las cuencas de traspais,
también en los ordgenos de colisién. Las repercusiones orogénicas alcanzan
niveles profundos de la corteza terrestre, incluido el basamento, lo cual genera que
el engrosamiento de la corteza alcance hasta dos veces o mas el espesor original.
Otras particularidades son la generacion de fallas con alta inclinacién,
metamorfismo de grado medio a alto e inclusive la fusién parcial de las rocas.

La Sierra Madre Oriental se localiza al Noreste de México, es un cinturén forjado
por la Orogenia Mexicana que se compone de secuencias carbonatadas y
terrigenas mesozoicas con estilo tecténico predominantemente de piel delgada, no
obstante, en los sectores del norte hay indicios de tectonica de piel gruesa, por
ejemplo, en San Pedro el Gallo, Cuenca de Sabinas, Saliente de Monterrey y
Transversal de Parras.

La Sierra de Chiapas es una cadena orogénica de México que se deformo
adoptando el estilo estructural de piel delgada en sus horizontes sedimentarios del
Paleozoico hasta el Cenozoico, una singularidad de ésta es su emplazamiento en
la triple unién de placas que hacen de su reconstruccion un gran desafio.

En el caso de ejemplos mundiales, se distinguen las cuencas de antepais del
Himalaya en Asia y Los Alpes en Europa.

El Himalaya se divide en 6 subprovincias, de norte a sur: 1) Transhimalaya, 2) Zona
de Sutura, 3) Himalaya Tibetano, 4) Himalaya Mayor, 5) Himalaya Menor y 6)
Subhimalaya. En las primeras cuatro domina la tectonica de piel gruesa o el
basamento involucrado en la tectdnica de piel delgada, mientras que el estilo
estructural de piel delgada se localiza en el Himalaya Menor y el Subhimalaya, que
agrupadas se conocen como el antepais del Himalaya.

La Cuenca de Molasa y las Montafas de Jura, son los sectores de los Alpes en los
gque se destaca la tecténica de piel delgada. La deformacién de las rocas
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sedimentarias de edades tridsicas a cuaternarias fue generada por la colision entre
las masas continentales de Europa y Adria durante el Cretacico y el Cenozoico.

Las estructuras que predominan en los cuatro orégenos estudiados son las
cabalgaduras, imbricacién clasica, duplex, pliegues por flexura de falla, asi como
pliegues por propagacion de falla.

Las unidades evaporiticas de las superficies de despegue juegan un papel
fundamental en el control de la deformacion en estas cordilleras, debido a que
potencian el nivel de acortamiento en contraste con los sectores donde estan
ausentes.

Las condiciones para el origen de sistemas petroleros en estas regiones llegan a
ser adecuadas por el depésito de secuencias sedimentarias que permiten la
generacion, el almacenamiento y el sello de los hidrocarburos, no obstante, estos
estan condicionados por el nivel de maduraciéon que pueden alcanzar debido a los
procesos orogeénicos o litostaticos, principalmente.

Los yacimientos minerales de estos cinturones varian debido a las caracteristicas
geoldgicas intrinsecas de cada regiéon. No obstante, existe una convencion
principalmente en yacimientos de rocas y minerales industriales como evaporitas,
dolomita, caliza, y carbén. Igualmente es posible encontrar otros recursos como
fluorita, celestina, barita, fosforitas, manganeso, marmol, caolin, oro, plata, plomo,
zinc, cobre, uranio, hierro, depdsitos de placer, etc.
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