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Resumen de la tesis que presenta Andrea Lotero Vélez como requisito parcial para la

obtencion del grado de Maestro en Ciencias en Ciencias de la Tierra con orientacién en
Geologia.

Balance de masa y desarrollo de superficies depositacionales en cinturones
plegados y de cabalgaduras

Resumen aprobado por:

Dr. Juan Contreras Pérez
Director del Comité

En sistemas compresionales los procesos de deformacion, difusion de masa y
sedimentacién se encuentran intimamente acoplados. Desde el punto de vista de
balance de masa, estos procesos interactuan entre si y controlan el desarrollo de
topografia y los patrones de apilamiento en los estratos de crecimiento. Modelar estas
interacciones es importante ya que nos permite constrefiir los parametros criticos que
caracterizan la cinematica de deformacion, la dinamica de sedimentacion y la
degradacion de la topografia. Entender éstas interacciones es fundamental en el
estudio de sistemas petroleros ya que permite conocer la evolucion de la formacién de
trampas estructurales e identificar el momento critico del sistema petrolero. Este trabajo
presenta un modelo numérico que simula la evolucion cinematica de pliegues de
despegue e incorpora la dinamica de los diferentes flujos de masas superficiales
asociados con el proceso de deformacién. Por un lado, la cinematica de deformacion es
gobernada por la ecuacién de continuidad (el principio de conservacion de masa) y
considera un campo de velocidad de estado estacionario Euleriano en el cual la tasa de
acortamiento es constante. La degradacion de la topografia, por otro lado, esta
gobernada por el modelo no lineal de transporte de masa. En este modelo el flujo de
sedimentos aumenta rapidamente cuando la pendiente se aproxima a un valor critico
0., el cual representa la inclinacion en el que se desarrollan movimientos de masa
superficial episddicos, tales como avalanchas granulares. Adicionalmente, la carga de
sedimentos transportados en suspension se modela en funcion de la velocidad de
asentamiento de Stokes, la velocidad horizontal del fluido, y el gradiente topografico.
Los experimentos numéricos del modelo muestran que la retraccién de pendientes esta
fuertemente controlada por el modelo de difusion no lineal. Cuando 6, es alto, el
sistema es dominado por difusion lineal y se desarrollan estructuras suavizadas con
crestas redondeadas. En contraste, cuando 6. es bajo, el sistema es dominado por
difusién no lineal y se forman pliegues con laderas rectas y crestas con mayor
curvatura. En este caso también se desarrollan superficies de erosion que forman
autociclos como respuesta a la dinamica interna de erosion/sedimentacion. EI modelo
propuesto en este trabajo sugiere que la aparicion de estos autociclos en el registro
sedimentario sin-tectonico depende de la relacion entre las escalas de tiempo y longitud
caracteristicos del sistema sedimentario y de la periodicidad e intensidad de las
perturbaciones climaticas y/o tectdnicas al sistema. Los resultados obtenido en éste
trabajo predicen algunos de los rasgos estructurales y morfolégicos observados en las
imagenes sismicas del cinturén plegado de aguas profundas al oeste del Golfo de
México.

Palabras claves: Flujo de masa, cinematica de deformacién, difusidn no lineal,
dinamica sedimentaria, evolucion de la topografia.
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Abstract of the thesis presented Andrea Lotero Vélez as a partial requirement to obtain
the Master of Science degree in Earth Sciences with orientation in Geology.

Mass balance and the development of depositional surfaces in fold and thrust
belts

Abstract approved by:

Dr. Juan Contreras Pérez
Thesis Director

In compressional systems, deformation, mass wasting and sedimentation are fully
coupled phenomena. From the point of view of mass balance, these processes interact
with each other controlling the evolution of the topography and deposition of growth
strata. It is important to model these interactions because they allow us to constrain
critical parameters of the kinematics of deformation, sedimentation dynamics, and
degradation of the topography. Understanding these interactions may therefore be of
economic relevance to the petroleum industry as it allows us to know the evolution of
structural traps formation and identify the critical moment of the petroleum system. This
work presents a numerical model that simulates the kinematic evolution of detachment
folds but which incorporates the dynamics of the different superficial mass fluxes
associated with the deformation process. The deformation is governed by the continuity
equation (the principle of mass conservation) and considers a stationary Eulerian
velocity field in which shortening rate is constant. The degradation of the topography, on
the other hand, is governed by a nonlinear slope-dependent transport model. In this
model sediment flux increases rapidly where hillslope angle approaches to a critical
value, 6., representing the angle at which episodic superficial mass movements, like
granular avalanches, are developed. Additionally, the sediment load transported in
suspension is modeled as a function of the Stokes’ settling velocity, the horizontal fluid
velocity, and the topographic gradient. Numerical experimentation shows that hillslope
retraction is strongly controlled by nonlinear mass diffusion. On one hand, if 8, is high,
linear diffusion dominates and smooth structures with rounded crests develop. In
contrast, if 6. is small, nonlinear diffusion dominates resulting in folds with straight
hillslopes and angular crests, in which case erosional surfaces are developed bounding
autocycles product of the dynamics of erosion/sedimentation. The model proposed in
this work suggests that the occurrence of these autocycles in the syn-tectonic
sedimentary record depends on the relationship between the temporal and spatial
characteristic scales in the sediment routing system and the frequency and intensity of
external perturbations to the system. The numerical results obtained in this work predict
some of the structural and morphological features observed in the seismic cross-
sections of the deep-water foldbelt of the western Gulf of Mexico.

Keywords: mass flux, kinematics of deformation, nonlinear diffusion, sedimentation
dynamics, topographic evolution.
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Capitulo 1. Introduccién

1.1 Antecedentes

Un cinturédn de pliegues y cabalgaduras (CPYC) es un cinturén deformado cuyo estilo
estructural dominante es contraccional o transpresional fragil y fragil/ductil (Nemcok et
al., 2005. Los cinturones plegados evolucionan a partir de cualquier margen pasiva o de
sistemas de rift intracratonico y sus cuencas sedimentarias asociadas (Nemcok et al.,
2005). Estos sistemas de pliegues crecen lateral y verticalmente debido al acortamiento
acumulado y a la propagacion de fallas inversas de bajo angulo (Burbank et al., 1996).
En general, existen dos tipos de CPYC: 1) Los cinturones de cobertura delgada o thin-
Skin thrustbelts cuyo estilo estructural dominante involucra una cobertura sedimentaria
deformada independientemente del basamento subyacente y 2) los cinturones de
cobertura gruesa o thick-skin thrustbelts, los cuales involucran no solo la deformacion
de la cobertura sedimentaria, sino también la del basamento. Es importante mencionar
que la distincion entre cinturones de cobertura delgada y cobertura gruesa no es rigida,
ya que muchos cinturones plegados exhiben ambos estilos estructurales en diferentes

porciones del cinturdn (Figura 1).

Cinturon de Cobertura Gruesa— Cinturon de Cobertura Delgad.
{w‘
M
R

tain ront
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e

e _

Figura 1. Seccidon estructural que ejemplifica la arquitectura de cinturones de pliegues y
cabalgaduras en una secciéon del Rio Sukunka en la cuenca Alberta al Occidente de Canada.
Modificado de Wright et al. (1994).

Una caracteristica importante de los CPYC es que pueden generar topografia. Cuando
el sistema es expuesto a intemperismo y a agentes de transporte, la masa levantada es
redistribuida por procesos de degradacion, produciendo un flujo de sedimentos que se

moviliza desde una zona dominada por erosion hasta la region donde estos son
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finalmente depositados. Allen (1997) denominé a la trayectoria que sigue el flujo de
sedimentos como un sistema de enrutamiento de sedimentos (sediment routing
system). En general, estos sedimentos son transportados desde la fuente hasta la zona
de depositacion. Sin embargo, existen numerosas zonas de acumulacion y de
preservacion de sedimentos que dependen de escalas de tiempo y longitud y del control
autogeénico (interno) o alogénico (externo) dentro del sistema sedimentario (Allen y
Allen, 2005).

Desde el punto de vista de balance de masa el desarrollo de relieve y la acumulacion
de sedimentos estan controlados por una serie de flujos de masa. Estos flujos se
ilustran en la Figura 2 y son los siguientes: Flujo de levantamiento tecténico (J;)
asociado con el acortamiento, flujo de masa superficial (J;) que incluye difusion de

masa y erosion, y sedimentacion ().

Pliegue de Despegue

Estratos Crecimiento

Estratos Pre-Crecimiento

b.

Recubrimiento Solapamiento regresivo

Jt<s Jt>s Js>(Jt, S)
d.  Primero recubrimiento, e. Solapamiento regresivo,
después solapamiento solapamiento transgresivo,|  gimbolos
transgresivo después recubrimiento

\ $ A Jt: Levantamiento tecténico

Js: Flujo de masa superficial

A A S: Sedimentacion

Jt<SseguidodeJt>S Jt>Sseguidode Jt<S

Figura 2. llustracién esquematica de varios escenarios que relacionan cualitativamente la
interaccion entre el flujo de levantamiento tecténico (J;,), flujo de masa superficial (J;), y
sedimentacion (S). Modificado de Burbank y Vergés (1994). Los estratos de crecimiento hacen
referencia a aquellos sedimentos que se depositan sobre los pliegues durante el proceso de
deformacién (Suppe et al., 1992).
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Si $ excede o mantiene su ritmo con J, se acumulan sedimentos desarrollando estratos
de crecimiento pero no topografia (Burbank et al., 1996). Bajo estas condiciones se
forman estructuras de recubrimiento u overlap locales (Figura 2a). En contraste, siJ;
excede a S se desarrolla topografia y J; juega un papel importante controlando la
amplitud del relieve topografico (Burbank et al., 1996). En este caso, se forman
estructuras de solapamiento regresivo u offlap sobre los sedimentos depositados
(Figura 2b). Ademas, en el caso extremo en que J; domine, no se formara topografia ya
que ésta sera rapidamente erosionada y transportada (Figura 2c). Esto dara como
resultado que los sedimentos acumulados sean deformados y ocurriran importantes
discordancias progresivas (Riba, 1976; Burbank y Vergés, 1994). Adicionalmente,
cambios en las condiciones climaticas y/o tectonicas pueden inducir variaciones en
estos flujos de masa. Por ejemplo, siS es variable debido a variaciones climaticas
entonces se desarrollan patrones sedimentarios complejos. Cuando S excede
inicialmente a J; y posteriormente estas condiciones se invierten, se crean estructuras
de recubrimiento que subyacen a estructuras de solapamiento regresivo (Figura 2d). En
el caso contrario, se formara en la base estructuras de solapamiento regresivo, luego
solapamiento transgresivo u onlap y sobre estas, estructuras de recubrimiento (Figura
2e).

Los flujos de masa descritos anteriormente no actuan de forma independiente, por el
contrario, estos interactuan entre si y se retroalimentan mutuamente. J, crea pendientes
inclinadas que impulsan a J; a redistribuir la masa levantada. De igual manera, durante
el levantamiento se genera un espacio de acomodacion para depositar sedimentos
provenientes de la degradacién de la topografia emergente o bien, de sedimentos
distales. El gradiente topografico generado se ve atenuado por la acomodacion de
estos sedimentos de tal modo que si S aumenta, el relieve topogréfico y el efecto de
difusibn de masa superficial disminuyen. Por otra parte, J; libera carga al sistema
levantado retroalimentando a J;. Si J; es bajo respecto a J; se crea inicialmente mucha
topografia permitiendo el desarrollo del sistema montafioso pero eventualmente éste

cesa debido a su propio peso y avanza lateralmente (e.g., Fitz-Diaz et al., 2014).
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A pesar de que cualitativamente se entiende la interaccion entre estos flujos (Figura 2)
los modelos predictivos existentes que describen estos procesos y su interaccidn son
limitados. Por ejemplo, estos modelos asumen comunmente difusién lineal. Como
veremos mas adelante, la difusion lineal de sedimentos solo ocurre cuando la pendiente
topografica es pequefia. Cuando las pendientes son altas el flujo es fuertemente no
lineal (Andrews y Bucknam, 1987; Roering et al., 2001; Nigro et al., 2004). También hay
problemas con los modelos de forzamiento tecténico, lo que da como resultado que
modelos existentes capturen solo de manera cruda estos procesos (Poblet et al., 1997).
Por otra parte, se sabe de estudios estratigraficos que la ocurrencia de ciclos
sedimentarios pueden estar fuertemente ligados con la dinamica autogénica de
sedimentacion. Esto es algo que los modelos lineales no parecen capturar
correctamente (e.g., Godard et al., 2013).

Desde la perspectiva del analisis de sistemas sedimentarios los cambios en la
produccion, transporte o depositacion de sedimentos debido a perturbaciones externas
pueden generan sefiales sobre el registro sedimentario. Como se menciono
anteriormente, el grado en que estas sefales son preservadas dependen de escalas de
tiempo y longitud y de la dinamica autogénica de sedimentacion dentro del sistema de
enrutamiento de sedimentos (Allen y Allen, 2005; Romans et al., 2015). La escala
temporal se refiere al tiempo de respuesta de dichas perturbaciones dentro del sistema
sedimentario. Mientras que la escala de longitud se refiere a la longitud de adveccion o
transporte de sedimentos. Esta longitud de adveccion hace referencia a la longitud
horizontal sobre la cual un promedio de particulas es transportado en el fluido antes de
asentarse. De esta manera, si el periodo de recurrencia de las perturbaciones es menor
que su tiempo de respuesta, la sefal sobre los sedimentos depositados sera
amortiguada. Por el contrario, si el periodo es mayor a su tiempo de respuesta se
desarrollan patrones estratigraficos que registran estos efectos externos al sistema. Por
otro lado, también hay que considerar que cuanto mas grande sea el sistema, mayor
sera el tiempo de respuesta.

Uno de los procesos que controla el tiempo de respuesta es la difusién superficial de
masa (dispersion areal por unidad de tiempo). Asi, si la difusién es dominante, tendera

a amortiguar el efecto de las perturbaciones externas. Sin embargo, modelos numeéricos
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y fisicos han mostrado que las perturbaciones climaticas y/o tectdnicas registradas en la
estratigrafia pueden ser afectadas o enmascaradas completamente por la dinamica
autogénica de sedimentacion (Wang et al., 2011; Ganti et al., 2014; Romans et al.,
2015). Esta dinamica interna genera una auto-organizacion en la depositacion de los
sedimentos independientemente de las perturbaciones externas. Ganti et al., (2014)
sugieren que la morfodinamica autogénica puede ocurrir cuando la escala de longitud
de interés, por ejemplo el tamafo del sistema o la longitud de onda del plegamiento, es
mayor o del mismo orden que la longitud de adveccion. De esta manera los procesos
de dinamica interna de sedimentacioén, en zonas tectonicamente activas, juegan un
papel importante en el desarrollo de patrones de apilamiento sobre los elementos

arquitectonicos de los CPYC.

1.2 Objetivos

El objetivo principal de este trabajo es entender, en términos de flujos de masa, como
forzamiento tectonico, flujo de masa superficial y sedimentacion interactuan entre si y
controlan el desarrollo de topografia y la dinamica interna de sedimentacién en CPYC.
Modelar numéricamente estas interacciones a escalas de cinturones plegados es
importante ya que permite proponer una posible historia de la cinematica del
plegamiento y evolucion de la topografia. Asi mismo, entender la complejidad de estos
procesos es importante para poder evaluar el aporte de sedimentos al sistema e
interpretar la estratigrafia preservada en el registro sedimentario sin-tectonico. Estas
observaciones son fundamentales en el estudio de sistemas petroleros ya que permite
establecer la evolucion de la formacion de trampas estructurales e identificar el
momento critico del sistema petrolero. A pesar de su importancia, poco se sabe acerca
de como el flujo de sedimentos varia como funcion de los procesos morfotecténicos y
escalas de sedimentacion (Tucker et al., 1996; Allen et al., 2012). Por ejemplo, algunos
modelos de crecimiento de pliegues han mostrado que la respuesta de la
sedimentacion al forzamiento tectdnico no es instantanea. Esto es de relevancia ya que
distorsiona la cronologia de tales eventos y puede llevar a interpretaciones erroneas del
registro sedimentario (Contreras, 2010; Yarbuh y Contreras, 2015).
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A continuacion se presentan los fundamentos conceptuales y las ecuaciones que
describen la cinematica de deformacion, el proceso de difusién de masa y la dinamica

de sedimentacion.



Capitulo 2. Marco conceptual y ecuaciones fundamentales

2.1 Cinematica de deformacion

Los CPYC estan conformados por una serie de elementos arquitectonicos denominados
pliegue-rampa (fault-bend fold), pliegue de propagacion de falla (fault-propagation fold)
y pliegue de despegue (detachment fold) (Figura 3). Por un lado, los pliegues-rampa se
forman cuando un despegue basal comunica mediante una rampa o superficie de falla
no planar, a otro despegue que corre a lo largo de un horizonte ductil ubicado en un
nivel estratigrafico superior (Suppe, 1983; Suppe, 1985; Nemcok et al., 2005; Figura
3a). Los pliegues de propagacion de falla, por su parte, se forman cuando el
plegamiento por deslizamiento flexural y la propagacién de una superficie de falla
actuan simultaneamente dando lugar a un anticlinal asimétrico con una falla ciega en su
nucleo (Suppe, 1985; Jamison, 1987; Nemcok et al., 2005; Figura 3b). En contraste, los
pliegues de despegue estan definidos como una unidad basal conformada por rocas
duciles, asociadas comunmente con lutitas o formaciones de sal, que sobreyacen una
unidad de roca mas competente (Homza y Wallace, 1997; Hayes y Hanks, 2008; Mitra,
2003; Nemcok et al., 2005). Ambas capas responden a la aplicacion de esfuerzos
compresionales formando una estructura démica limitada a profundidad por una falla

inversa horizontal o superficie de despegue (Figura 3c).

En este trabajo nos enfocaremos en entender los flujos de masa asociados con la

formacion de pliegues de despegue. Se escogio este tipo de pliegues debido a que:

1. Su morfologia es regular, suave y simétrica.

2. La evolucion de éste tipo de estructuras puede ser modelada mediante soluciones
analiticas (e.g., Biot, 1961; Contreras, 2010; Borges Santana, 2015).

3. El desarrollo de las estructuras restantes dependen del flujo de masa superficial. Es
decir, ambos procesos estan fuertemente acoplados entre si (Barrier et al., 2013).

4. La evolucion de los pliegues de despegue, por otra parte, no parecen depender
fuertemente de procesos de erosion y sedimentacion. Esto significa que la respuesta
estratigrafica y morfologica esta forzada por la cinematica del plegamiento.



Superficie de despegue

Superficie de despegue

Figura 3. Esquema de los elementos estructurales de los cinturones de pliegues y cabalgaduras:
a) Pliegue-rampa, b) pliegue de propagacién de falla y c) pliegue de despegue. u representa el
acortamiento acumulado.

El mecanismo de deformacion de un pliegue de despegue se puede describir por la
teoria lineal de plegamiento establecida por Biot (1961). Esta teoria establece una
solucion analitica a éste problema dado por la siguiente ecuacion (Biot, 1961):

W(x) = w, cos (ZLX) e% . (1)

L

Donde W (x) es la deflexidon vertical de la superficie que define el pliegue, el cual crece
como funcion del tiempo t; w, es la altura maxima inicial; L es la longitud de onda del

pliegue; y T es un tiempo caracteristico que controla el crecimiento de la deflexion.

Uno de los resultados establecidos por Biot (1961) fue que la tasa de crecimiento de la
deflexion es muy sensible a la longitud de onda, L. Una vez que comienza la
deformaciéon y transcurre un tiempo significativo, aparece una longitud de onda
dominante que presenta la mayor tasa de crecimiento. Observaciones en cinturones
plegados de aguas profundas corroboran este resultado y muestran que, en la fase
inicial de plegamiento el patrén de deformacién se asemeja un tren de ondas periddicas
muy similares a las descritas por la ecuacién (1) (Morley et al., 2013; Yarbuh y
Contreras, 2015; Figura 4).
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Figura 4. Deflexién de un medio viscoso sujeto a compresion. Modificado de Biot (1961).

Pese a que la teoria lineal de plegamiento describe de manera fundamental la forma de
onda de pliegues de despegue de muy baja distorsion, se considera que este modelo
no captura de forma realista la geometria de los pliegues para distorsiones altas
(Yarbuh y Contreras, 2015).

Una vez iniciada la deformacion y transcurrido un tiempo suficiente, el plegamiento se
caracteriza por la aparicion de una segunda longitud de onda dominante (Fletcher,
1974; Smith, 1977). Esta nueva longitud de onda corresponde a un subarménico de la
longitud de onda dominante establecida en la teoria lineal de plegamiento de Biot

(aproximadamente %). Una ecuacion empirica que describe la geometria cuspada de un
pliegue esta dada por la siguiente expresion (Smith, 1979):
X 21X
W(x) =(1-6)cos (T) + 6 cos (T) (2)
Donde § es un factor geométrico que depende de la distorsidén y controla el proceso de
cuspamiento en materiales con comportamiento no-Newtoniano. La Figura 5, ilustra la
geometria de un pliegue resultante para distorsiones finitas moderadas. Este tipo de

pliegues se conocen como pliegues cuspados-lobados y se caracterizan por desarrollar

anticlinales con crestas angostas y sinclinales amplios y planos.
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Figura 5. Geometria de pliegues cuspados-lobados en un medio con contraste de viscosidades, p,
y ;. Modificado de Smith (1979).

Es importante notar que a medida que se incrementa la deformacion, apareceran
nuevos subarmoénicos en la ecuacion (2), por tanto, la geometria de la forma de onda

del pliegue sera cada vez mas compleja (Smith, 1979; Yarbuh y Contreras, 2015).

Relaciones empiricas similares a las anteriores fueron utilizadas por Borges Santana
(2015) para construir un modelo cinematico que predice la geometria de pliegues de
despegue para distorsiones moderadas (~15%). En este modelo, el proceso de
deformacion esta descrito por la ecuacién de continuidad o ecuacion de conservacion

de masa en dos dimensiones para un medio homogéneo (Landau y Lifshitz, 1987):

an BVy —

o Ty = 0. (3)
Donde V; y V, representan las componentes horizontal y vertical del campo de velocidad
respectivamente. Esta ecuacién implica que la masa desplazada lateralmente debido a
acortamiento debe ser igual a la masa desplazada verticalmente durante el
plegamiento. Para ello se asume que la roca no experimenta reacciones quimicas o

cambios de fase, expulsion de fluidos de poros o compactaciéon durante el proceso de

deformacion (Contreras, 2010).

De acuerdo con la expresion (3), las ecuaciones del campo de velocidad que describen
la forma de pliegues cuspados-lobados, estan dadas por (Borges Santana, 2015):
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Vo= =i - osin(5) + () sin ()] - 30 @
v, = ?‘—5 [(1 — §) cos (%) + (8) cos (2%)] + % (5)

Donde I}, es la tasa de levantamiento tectonico. L representa la magnitud de media
longitud de onda y H el espesor de las secuencias sedimentarias plegadas. Hay que
observar que las ecuaciones derivadas por Borges Santana (2015) describen un campo
de velocidad de estado estacionario Euleriano. Es decir, el campo de velocidad no varia
en el tiempo y describe el movimiento de las particulas pasando a través de posiciones

fijas (x,y) en el espacio (sistema de referencia Euleriano).

2.2 Difusion de masa

Durante la deformacion, a la masa que es depositada por procesos sedimentarios sobre
los pliegues se les denomina estratos sin-tectonicos o estratos de crecimiento (Suppe et
al., 1992). Estos cuerpos sedimentarios son importantes ya que el registro sedimentario
sin-tectonico ayuda a determinar la evolucion cinematica de la deformacion (Nemcok et
al., 2005). Asi mismo, su desarrollo puede revelar cambios en las tasas de
levantamiento, rotacion de flancos de los pliegues y tasas de sedimentacion (Vergés, et
al., 1996; Gonzalez-Mieres y Suppe, 2006; Hubert-Ferrari et al., 2007).

Como se discutio en la introduccién de esta tesis, el proceso de plegamiento actua
simultaneamente con el flujo de masa superficial, J;, y sedimentacién asociada con la
degradacion de la topografia emergente. Estos flujos, a su vez, promueven el desarrollo
de estratos de crecimiento y controlan la evolucion morfolégica del pliegue. Como una
primera aproximacion, el fendomeno de degradacion de la topografia y la evolucion de
las pendientes pueden ser modeladas como una funcidén exclusiva del gradiente local,
el cual asume que el flujo de sedimentos, J,, es proporcional a la pendiente topografica
(Culling, 1960), es decir:

au

Js =K% (6)
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Donde U(x,t) es el campo de elevacidon topografica y K es el coeficiente de
transportabilidad del regolito producido por la desintegracion de las rocas. Si
substituimos esta relacibn en la ecuacion de conservaciéon de flujo en una sola

dimension (x):

U _ dJs
en donde ¥ es la razén de deposito de sedimentos y p es la densidad de masa de los
sedimentos, obtenemos la ecuacion de difusibn de masa, la cual es una ecuacion

diferencial parcial lineal de segundo orden de la forma:

ou a%u :
E—Kﬁﬁ's. (8)

Donde k es el coeficiente de difusion de masa en la superficie, k =K/py S es la
velocidad de sedimentacioén, S = y/p. Si bien, éste modelo describe correctamente el
fluo de materiales sin consolidar en bajos gradientes topograficos, evidencias
experimentales han mostrado que el transporte de sedimentos no es directamente
proporcional al gradiente, sino que depende de las condiciones de estabilidad de las
pendientes (Roering et al., 2001; Nigro et al., 2004). Estas condiciones, a su vez,
dependen de propiedades del medio como la cohesidn, el angulo de friccion interno y el
grado de litificacion. El modelo conceptual que explica éste proceso, cuando la
deformacion tiene lugar en ambientes dominados por sedimentacion marina, se ilustra
en la Figura 6 (Nigro et al., 2004). Este modelo incluye un umbral de estabilidad en la

pendiente como se explica a continuacion.
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Figura 6. Modelo conceptual que ilustra la secuencia en tiempo de los cambios en las condiciones
de estabilidad de sedimentos relacionados con la inclinacién de la pendiente. Tomado de Nigro et

al. (2004).

Al iniciar la deformacién, la topografia muestra un echado sub-horizontal (Figura 6a) el

cual presenta estabilidad dado las condiciones sub-criticas de la pendiente. A medida

que continua la deformacion, las condiciones de estabilidad cambian debido a que los

flancos comienzan a rotar aumentando el angulo de inclinacion de la pendiente (Figura
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6b). Una vez que la componente tangencial de la fuerza de gravedad excede la fuerza
de friccion de los sedimentos, se lleva a cabo una redistribucion abrupta de masa
pendiente abajo (Figura 6c). Esta redistribucion de masa ocurre mediante flujos de
gravedad como avalanchas o deslizamientos en la base del flanco del pliegue. Una vez
que se ha acumulado el material, la inclinacion de la pendiente se reduce v,
consecuentemente, se restauran las condiciones sub-criticas de estabilidad (Figura 6d).
Este proceso se repite a lo largo del tiempo de deformacién generando asi una serie de

movimientos en masa episodicos (Figura 6e).

Con base en estas y otras observaciones, Andrews y Bucknam (1987) propusieron un
modelo no lineal de transporte. En este modelo el flujo de sedimentos se incrementa
linealmente para bajos gradientes pero aumenta rapidamente cuando la pendiente se
aproxima a un valor critico, 6., como en el modelo conceptual anterior. Es importante
mencionar que el valor critico de la pendiente es medido como tan(6,), sin embargo, en
este trabajo se expresara simplemente como 6.. La relacion empirica que describe el

flujo de sedimentos, J, con éste valor critico, esta dada por la siguiente expresion:
au
KH _
- 6U/ax
Oc

Motivados por el modelo no lineal de transporte, Roering et al. (2001) condujeron

Js = (9)

experimentos de laboratorio con la finalidad de probar como los flujos de gravedad
contribuyen a la erosion de las pendientes. Los resultados obtenidos, ilustrados en las
Figuras 7a y 7b, sugieren que para altos gradientes topograficos la frecuencia de
deslizamientos incrementa generando un aumento en el flujo no lineal de sedimentos.
La Figura 7a muestra la relacion entre el flujo de sedimentos, J;, y la pendiente, 6.
Cuando la pendiente es baja (0.1 < 8 < 0.3) J; incrementa linealmente pero se convierte
altamente no lineal cuando la pendiente es alta (8 > 0.3). Por otra parte, el valor critico,
0., es aquel en el cual el flujo de sedimentos se vuelve infinito para la ley de trasporte

no lineal, es decir, cuando la pendiente se aproxima a éste valor.
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Figura 7. Datos experimentales que muestran el comportamiento del flujo de sedimentos en
funcién de la pendiente. a) Relacién entre flujo de sedimento y la pendiente. La curva representa el
comportamiento del flujo basada en la ecuacion (9). b) series de tiempo para 5 de los flujos de
sedimentos presentados en la figura 7a para diferentes valores de la pendiente. Tomado de
Roering et al. (2001).

Por otro lado, la Figura 7b también muestra el flujo de sedimentos en términos de series
de tiempo para 5 de los experimentos presentados en la Figura 7a. Cuando el gradiente
es bajo (0 = 0.16, 8 = 0.36) el transporte presenta tasas de flujo uniformes. A medida
que el gradiente aumenta (6 = 0.42, 6 = 0.48) se observan periodos de flujo uniforme
que son acompafados por pulsos de sedimentos aperidédicos de amplitud y duracion
variable. Estos pulsos de sedimentos corresponden a movimiento de masa episédicos.
Finalmente, cuando el gradiente es mayor (6 = 0.52) y se aproxima a 6., el flujo de
sedimentos es dominado por pulsos cuasi-peridodicos donde no se observan periodos

de flujo uniforme.

Dado que este modelo encapsula el comportamiento descrito en el modelo conceptual
ilustrado en la Figura 6, en este trabajo se utilizara la relacion de Andrews y Bucknam

(1987) para simular la degradacion del fondo marino (ver Capitulo 3).
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2.3 Sedimentacion

En la introduccién se enfatizd que la sedimentacion contemporanea al proceso de
deformacion contribuye de manera significativa a la evolucion de la topografia y es una
componente fundamental del modelo presentado en este trabajo. Ahora se presentaran
los detalles del aborde utilizado para simular este fendmeno. En sistemas
compresionales de aguas profundas, la deformacion y la difusidn de masa se acoplan
mutuamente y controlan asi la morfologia del fondo marino. Asi mismo, el desarrollo de
patrones de apilamiento en los estratos de crecimiento estan fuertemente afectados por
el balance entre el aporte de sedimentos, el espacio para acomodar dicho material y la
dinamica autogénica del sistema sedimentario (Allen and Allen., 2005). Es importante
mencionar que para el caso de cinturones plegados de aguas profundas, los
sedimentos son transportados como carga en suspension y provienen principalmente
de fuentes distales. El transporte de estas particulas se lleva a cabo mediante el
desplazamiento horizontal de una capa de espesor, h, a lo largo del piso oceanico como

se ilustra en la Figura 8.

Figura 8. Esquema de transporte de sedimentos como carga en suspension en ambientes de
aguas profundas, donde v; es la velocidad del fluido y v, es la velocidad de asentamiento de
Stokes.

Dentro del sistema de enrutamiento de sedimentos, principalmente en la zona de
transporte y de depositacion, unos de los principales factores que controla el flujo de
sedimentos y las condiciones de depositacidn en ambientes marinos profundos es el
tamano de grano de las particulas y la velocidad de la corriente (Wright et al., 1999). La
relacion entre el tamaiio de grano y el promedio de la velocidad de la corriente, vy,

requerida para erosionar, transportar o depositar el sedimento se ilustra en el Diagrama
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de Hjulstébm en la Figura 9. Este diagrama fue construido a partir de experimentos con
sedimentos no cohesivos y en él se puede apreciar que:

1. La velocidad de la corriente requerida para poner estos sedimentos en movimiento

decrece cuando el tamafio de las particulas disminuye.

2. La linea punteada representa el limite entre el transporte de sedimentos como carga
de fondo y en suspension. Esta indica que el cambio entre estos dos mecanismos de
transporte es transicional.

3. Para particulas mayores a Tmm, la velocidad de la corriente requerida para poner las
particulas en movimiento, como carga de fondo, es ligeramente mayor que la requerida
para que estas sean depositadas.

4. Las particulas menores de 0.1mm, por su parte, son tipicamente transportadas por
suspension y la velocidad de corriente requerida para transportarlas es mucho menor
de la requerida para erosionarla.

100
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Figura 9. El diagrama de Hjulstom, ilustra la relacion entre el tamafo de particulas y la velocidad

del fluido requerida para erosionar, transportar y depositar dichos sedimentos. Tomado de Wright
et al. (1999).
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Otro parametro que controla el depdsito de sedimentos es la velocidad de
asentamiento. De acuerdo con la ley de Stokes, la velocidad de asentamiento, v,, de
particulas menores a 0.1mm, que se encuentran suspendidas en un fluido viscoso,
puede calcularse igualando la resistencia viscosa con el peso aparente de la particula
en el fluido. Esta velocidad de asentamiento es proporcional con el cuadrado del
diametro del grano de sedimento y al contraste de densidades e inversamente
proporcional a la viscosidad del fluido. La ecuacion que describe la velocidad de
asentamiento de las particulas esta dada por la siguiente expresion (Turcotte y
Schubert, 2002):

_ ApgD2
s = en (10)

Donde Ap es el contraste de densidades entre el fluido y la particula, D es el diametro

de la particula, g es la aceleracion de la gravedad y u es la viscosidad del fluido.

Teniendo en cuenta estas consideraciones, es claro que la depositacion de sedimentos
en ambientes marinos profundos no sélo depende del tamafio de grano y de la
velocidad de la corriente, sino también de la velocidad de asentamiento de Stokes. Sin
embargo hay un cuarto factor que controla la sedimentacién: el gradiente topografico.
La Figura 10 ilustra como éste factor interviene en el proceso de sedimentacion. Por un
lado, cuando la relacion entre la velocidad de asentamiento de Stokes (componente
vertical) y la velocidad del fluido (componente horizontal) es menor al gradiente

Lo au , . . .
topografico, P las particulas tenderan a levitar promoviendo el transporte de
. . . .. au
sedimentos (Figura 10a). En caso contrario, cuando la relacion Z—S sea mayor que —, las
f

particulas convergeran oblicuamente a U, depositandose sobre el fondo marino (Figura
10b).x yy
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a) Transporte b) Sedimentacidon

vy, dU v, dU
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Figura 10. Esquema que ilustra las condiciones bajo las cuales se promueve (a) el transporte de
sedimentos y (b) la depositacion de sedimentos.

En el siguiente capitulo se explica cdmo el acoplamiento entre deformacién, difusién no

lineal de masa y sedimentacion es modelado mediante métodos numeéricos.
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Capitulo 3. Métodos

Para recapitular, el objetivo de esta tesis es entender, en términos de flujos de masa,
como evoluciona el proceso de formacion de pliegues y la dinamica de sedimentacion
en cinturones plegados de aguas profundas. El modelo propuesto incluye la interaccion
existentes entre deformacion, difusién superficial de masa y sedimentacién, el cual nos
permitira analizar la complejidad de estos procesos fisicos. Las ecuaciones que rigen el

modelo son las siguientes:

1. La ecuacién de deformacién asociada a la formacion de pliegues cuspados-lobados:

X _ .o
==V, (11)
Donde X (x,y) es la posicion de una particula en el tiempo ¢ para la configuracion

deformada y VV es el campo de velocidad dado por las ecuaciones (4) o (5).

2. La ecuacion de conservacion de flujo superficial de masa J¢(x,t) en la frontera
topografica superior U(x,t), asociado con el proceso de degradacion de la

topografia:

AU(x,t) _ dJs(x,t)
at  ox + Y. 12)

3. La ecuacion que describe el modelo no lineal de transporte superficial (Andrews y
Bucknam, 1987):

aU(x,t)

Js(e,t) = — 52— (13)

oU(x,
1_( U(x t)/ax>
Oc
4. Las condiciones de sedimentacién/transporte en ambientes marinos profundos:

. ., v ou
Sedimentacién, = > —

. d
S = o (14)
Vg aou
Transporte , =< —
v dax

5. Las condiciones de frontera relacionadas con el flujo de masa superficial (ecuacion
13):
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Js. en frontera izquierda
Js = { ! (15)

Js,, en frontera derecha
6. Las condiciones iniciales del modelo:
Xo = )?(to), (16)

La ecuacion anterior describe la geometria del estado inicial, en nuestro caso ilustrado
en una rejilla rectangular de puntos (Figura 11). Esta geometria consta de una region
tabular con dimensiones 2L x H, donde L representa la magnitud de media longitud de
onda, H el espesor del bloque. La justificacion de esta geometria inicial se basa en el
hecho de que las condiciones de sedimentaciéon en el fondo marino profundo son
homogéneas, lo que da como resultado capas horizontales de espesor constante.

—Ax—

Despegue Basal

< >
< >

Figura 11. La geometria inicial del modelo es representada por una regién rectangular de
dimensiones 2L x H. El medio es discretizado a una resolucion Ax y Ay (ver detalles en el texto).

Las relaciones anteriores forman un sistema no lineal de ecuaciones diferenciales el
cual no tiene solucion analitica. Por lo tanto, es necesario obtener su solucion con algun
método numérico. En este trabajo se utiliza el método de diferencias finitas para dar
solucién a las ecuaciones que describen la cinematica de deformacion, dinamica de

sedimentacion y degradacion de la topografia.

El método numérico de diferencias finitas es uno de los mas antiguos (Richardson,
1911) y se caracteriza por su simplicidad y versatilidad para resolver ecuaciones
diferenciales parciales (EDP). El principio de éste método consiste en aproximar el
operador diferencial de las derivadas en la EDP, usando cocientes diferenciales finitos.
Para calcular la aproximacion de éstas derivadas existen comunmente 3 diferentes
esquemas de discretizacion: diferencias progresivas, diferencias regresivas y
diferencias centradas (Figura 12). Las diferencias progresivas y regresivas son
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aproximaciones de primer orden en una direccion (hacia delante o hacia atras,
respectivamente). Mientras que las diferencias centradas, por su parte, son
aproximaciones de segundo orden calculadas como el promedio de las aproximaciones
anteriormente mencionadas. Estos esquemas se adaptan para incorporar las
condiciones de frontera a lo largo de los ejes de un dominio establecido en espacio y/o
tiempo de una manera discreta. La aplicaciéon de estos operadores finitos en puntos
discretos que cubren todo el dominio de la ecuacion original y sus fronteras, nos lleva a
un sistema finito de ecuaciones algebraicas que pueden ser resultas por algoritmos de
computo (e.g., LeVeque, 2007).

Dif. Progresiva
D+u(x)

Dif. Regresiva
D_u(x)

Dif. Centrada
Dou(x)

x+h

o
~y
P R

u(x)

Figura 12. llustracion de tres diferentes esquemas de discretizacion de una primera derivada
Du(x): diferencias finitas progresivas (D,u(x)), regresivas (D_u(x)) y centradas (D,u(x)).
Modificado de LeVeque (2007).

Ahora efectuaremos la discretizacion de las ecuaciones (11) a (16) mediante esta

técnica numérica.

3.1 Discretizacion del campo de deformacion

Antes de comenzar, debemos establecer que es la configuracion deformada. El
concepto de configuracion deformada es fundamental para entender la cinematica de
deformacion. Este concepto proporciona informacién acerca de la posicion de las
particulas del medio deformado a lo largo del tiempo. Como se menciono en la seccion
2.1, los campos de velocidad horizontal (ecuacion 4) y vertical (ecuacién 5), describen
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el movimiento de las particulas que son sometidas a esfuerzos compresionales para las

condiciones establecidas por Borges Santana (2015). La velocidad es, a su vez,

definida como el cambio de la posicion, X, en funcién del tiempo:

_dx

v=i (17)

Sin embargo, la ecuacion (17) no puede ser resulta analiticamente (Contreras, 2010).
Por lo tanto es necesario utilizar técnicas de integracidn numeérica para resolverla como

una aproximacion. Una forma comun de resolverla es mediante el método de Euler:
Xn+1 = Xn + Vxn * At, (18)

donde X,,,; es la posicién horizontal de la particula al tiempo n + 1 después de haber
transcurrido un intervalo de tiempo 4t, X,, es la posicion horizontal previa estimada al
tiempony V, es la velocidad en la componente horizontal asociada con el campo de
velocidad (ecuacion 4). Esta aproximacion, sin embargo, solo es de primer orden 0(4t),
lo que puede introducir errores numéricos significativos. Si se desea obtener una mayor
precision en la aproximacion, se recomienda usar la integracién de segundo orden de

Runge-Kutta. Este se calcula mediante la siguiente expresion:
At *
Xne1 = Xn + 5 (Ve + Vinys), (19)

donde V., . es el campo de velocidad estimado en la posicién X,.; mediante la

ecuacion (18). Este método presenta un error del orden de 0(4t3) y es de mucha mejor
precision que el método de Euler.

3.2 Discretizacion de la ecuacion de degradacién de la topografia

Como se discutio anteriormente, evidencias experimentales han demostrado que el flujo
de sedimentos aumenta rapidamente cuando la pendiente se acerca a un valor critico,
0.. La expresion que relaciona este flujo de sedimentos con este valor critico, esta dada

por la ecuacion (13). Si reemplazamos el flujo de sedimentos descrito por éste modelo
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en la ecuacién de conservacion de flujo (ecuacidn 12), obtendremos la siguiente

ecuacion de difusion no lineal:

au
w_29 “ox '
oo ey +S, (20)

Oc

donde S se considera como una constante. La expresion (20) es una EDP no lineal de
segundo orden que describe como el campo de alturas, U, evoluciona con el tiempo.
Una manera de resolver este tipo de ecuaciones numéricamente es aproximando todas
sus derivadas por diferencias finitas y resolver el esquema numérico resultante por el
método de Crank-Nicolson. Este es un esquema numérico comunmente usado para
aproximar la solucion de la ecuacion lineal de difusion (ecuacion 8). Es importante
mencionar que U;" en la notaciéon utilizada mas adelante, el subindice i representa el
valor nodal de U en el espacio y el superindice n el valor de U en pasos discretos de

tiempo.

El método de Crank-Nicolson es un método implicito de segundo orden en tiempo que

aproxima la EDP en el punto (x;,t 1) (Figura 13). Para ello, usa diferencias finitas
2

progresivas para el tiempo y el promedio de las diferencias finitas centradas entre los
niveles de tiempo t,, y t,,, para las segundas derivadas espaciales. Para el caso de la
ecuacion lineal de difusion con coeficientes constantes, el esquema de diferencias

finitas se expresa como sigue:

| 1—1 +

n+i_,m n+1 n+1, ,,n+l n n, o, mn
urtt_y! 1 (UL-+1 —20M 4] Ul —20l+Ult,
At 2 Ax2 Ax2

)+S. (21)
Notese que ésta es una relacion recurrente. Es decir, conociendo el valor de U}, se
pueden conocer los valores correspondientes al U**'. Por tanto, si separamos las
incognitas U™*! al lado izquierdo de la igualdad y los valores conocidos U™ al lado
derecho y, adicionalmente agrupamos el coeficiente de difusion de masa k, el

espaciamiento temporal At y el espaciamiento horizontal Ax, en el siguiente parametro:

r=rKos (22)
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podemos expresar la ecuacion (21) de la siguiente manera:
—rUM + (2 + 2r) UMt — UMY = UM, + (2 — 2r)Ul + UM, + SAt (23)

Este sistema de ecuaciones permite resolver la ecuacion lineal de difusién para todos
los valores de U*. Este método es un esquema numérico incondicionalmente estable,

pero hay que notar que la solucion aproximada puede contener oscilaciones cuando
1

r=
2

th+1 [] valores desconocidos

@© Valores conocidos

X;.1 X; Xi+1

Figura 13. llustraciéon del esténcil de nodos empleados en el método de Crank-Nicolson. x;
corresponde a los valores nodales espaciales y t, a pasos discretos de tiempo.

Ahora bien, para el caso de la ecuacion de difusion no lineal (ecuacion 20) podemos
agrupar una serie de términos que dependen de la variable espacial x. A este grupo de
variables los consideramos como un coeficiente de difusion k(x) que depende de x a

través de la derivada de U. De este modo designaremos a k(x) como:

k(x) = —. (24)

Esto nos dara una ecuacidon para el proceso de degradacion de la topografia de la

forma:

2= ;—x(k(x) ‘3—”) + 5. (25)
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Ahora bien, para discretizar la ecuacion (25) se realiza una primera aproximacion de

au . . . .
k(x)— usando aproximaciones centradas a los puntos intermedios, x. 1, x. 1, Y una
ox l+2 l—z

. ., a au . .
segunda aproximacion de E(k(x) g) usando aproximaciones centradas en los puntos

x;. Si expresamos la ecuacion (25) en términos del método de Crank-Nicolson,
obtenemos la siguiente expresion:
utt-ult 11
T2

1 1 1 1
" —<ki+%UiT}|_+1 - <ki+% + ki—1> Uin+ + ki_%Uin_-l_l > + E(k WUl — <ki+§ +

2
Ax l+2

2

ki_1> U + kU 1)] +5. (26)
2 2

Al separar las incognitas U™*? al lado izquierdo de la igualdad y los datos conocidos U™
al lado derecho, obtenemos el siguiente sistema de ecuaciones:

—Tki_%Uinjll + (1 +7r <ki+% + ki—%)) Uin+1 — T‘ki_l_%UZ}:_ll = Tki_%Uin—l + (1 -r <ki+§ +
ki_%>> Ul — rkH%U{_‘H + SAt, (27)

At
2Ax?’

en donde ahorar = Este sistema de ecuaciones resulta en una ecuacion matricial

de la forma A - U™ = U™ + §At, donde A es una matriz tridiagonal de coeficientes. Este
tipo de sistemas se puede resolver mediante técnicas convencionales de solucion de
sistemas dispersos, por ejemplo usando factorizacion LU, la cual lleva a una solucién

del tipo U™*1 = A-1[U™ + SAt].

Antes de seguir presentando mas detalles del sistema tridiagonal, es necesario definir

primero k. 1y k. 1, asi como las condiciones de frontera asociadas a este problema.
2

iy
l+2

Por un lado, la funcion k(x) evaluada en los puntos intermedios <ki+1> se puede

—2

expresar de la siguiente manera mediante una expansion de Taylor:

kii = ki i Dki, (28)

Ax
2

NP
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donde Dk; es la derivada de k(x) expresada en el nodo i-esimo. Ahora bien, k; y Dk;
expresados en términos de diferencias finitas centradas, estan dadas por:

ki=———, (29)

7
1_(Ui+1‘Ui—1)
2Ax6¢

1 K _ K
Dki T 2Ax (1_(Ui+2‘Ui)2 1_(Ui‘Ui—2)2>' (30)

2Ax6 ¢ 2Ax6¢

Observamos que la ecuacion (29) usa una aproximacion de segundo orden de
diferencias finitas centradas para la primera derivada en U. De igual manera, la
ecuacion (30) usa una aproximacion de segundo orden con diferencias centradas para

Dk;, la que a su vez, usa diferencias centradas para U;_; y U;,; (LeVeque, 2007).

Para poder completar el sistema tridiagonal es necesario incorporar las condiciones de
frontera en el esquema numérico. En este caso, se usan las condiciones de frontera de
Neumann, las cuales especifican el valor de la derivada en las fronteras laterales. Estas
condiciones establecen el flujo de masa superficial (ecuacion 13) que pasa a traves de
dichas fronteras. De este modo, las ecuaciones que describen el flujo de masa
superficial, en la frontera izquierda (J;,) y derecha (s, ) respectivamente, expresadas

como diferencias finitas centradas, estan dadas por las siguientes expresiones:

uR-u
K(Z 1)

Ax - (31)

a
=

K Uh-Uh—1
Ax

Jo =——2 L, (32)

a
-0

Aqui hay que observar que la cantidad de flujo que se moviliza a través de dichas

Jsy =

fronteras es funcién de la pendiente topografica, ¢. Es decir, si en la frontera derecha la
pendiente es positiva (tan (¢,) > 0) significa que hay entrada de material al sistema.
Por el contrario, si la pendiente es negativa (tan (¢,) < 0) habra salida de material. Si la
topografia es plana y el sistema es cerrado (tan(¢;) = 0) no habra ni entrada ni salida

de material al sistema. Lo mismo sucede con la morfologia asociada a la frontera
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izquierda (¢,,)- Por lo tanto, podemos reexpresar las ecuaciones (31) y (32) de la

siguiente forma en funcion de este parametro:

2
]sle <1 i (tan((ﬂl)) > — Ué’l _ U{l’

K 0,

K

2
]smﬂx <1 _ (tan (@m)) > — Ur‘rrll _ U#L—l-

(33)

(34)

Estas dos condiciones de frontera completan el sistema de ecuaciones y deben ser

adicionadas a la matriz tridiagonal A y al vector independiente, U™, de la ecuacién (27).

El sistema tridiagonal quedara compuesto por m ecuaciones de la siguiente forma:

K gy VB + (1 4 e k( _— )

]ST{Ax < (tan ((pm)) >

ryyn+1-
- U1

n+1
U;

n+1
Us

n+1
Um—2

—1 1
¢ b a4
c, b, a,
‘m-1 by,_; Qm-1
-1 E n+1
1 lyn+1]

UY —rk, U} + SAt
2

) U — rk3+3U2 + SAt

K 1y 2Upoz + (1 _r <k IET NN ) Upoy =Tk,
2

+l 11;1_1 + SAt
2

1UR + SAt
2

(39)
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La matriz de coeficientes A tiene la ventaja de ser una matriz simétrica, donde los

coeficientes a;, b; y c; estan dados por las siguientes expresiones:

a; = —rki%, (36)
b= 1+7 (I 1+ 3), (37)
¢ = —rk, _1. (38)

2

Con esto se completa el capitulo de la implementacion numérica del modelo y en el
siguiente capitulo se presentan los resultados de la experimentacion numérica con el
mismo. Como se vera mas adelante, las simulaciones desarrollan transientes periddicos
que no son anticipados por modelos lineales previos (e.g., Contreras, 2010; Godard et
al., 2013).
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Capitulo 4. Resultados

Se llevaron a cabo experimentaciones numéricas para obtener un mayor entendimiento
acerca de como deformacion, difusion de masa y sedimentacion interactuan entre si y
controlan la dinamica interna de sedimentacién y la morfologia de los pliegues. Las
simulaciones estan inspiradas en la seccién sismica 2D del cinturon plegado de las
Crestas Mexicanas mostrada en la Figura 14. Este cinturén plegado, ubicado en el
margen occidental del Golfo de Meéxico, se extiende cerca de 110km desde la
plataforma continental hasta el talud continental. Este tren de pliegues, formado por
aproximadamente 12 estructuras, esta compuesto por sucesiones siliciclasticas que se
encuentran desacopladas sobre una zona de despegue profunda localizada en las
subyacentes sucesiones de lutitas Paledgenas (Yarbuh y Contreras, 2015).

SW NE

Quetzalcoatl Mexican Ridges fold belt Foreland
extensional system

o

-1

L

| 2
12 =

18 - | 4
= +—Growth strata s
— 10— ——

2. - s

|

-7

* Pre-growth strata s

- 9
-4 10

Two-way traveltime (s)
o v o N o w » w N - o

Figura 14. Interpretacion sismica del cinturén plegado de las Crestas Mexicanas, Golfo de México.
Tomado de Yarbuh y Contreras (2015).

Los parametros y las condiciones de frontera requeridas por el modelo fueron tomados
de los resultados obtenidos por Yarbuh y Contreras (2015). Estas condiciones se
impondran como valores constantes a lo largo del crecimiento de las estructuras. Estos
resultados sugieren que éste sistema compresional crece a una tasa de levantamiento
tectonico promedio, 1}, de 0.21mm/afo. La constante de difusion de masa promedio, «,
es aproximadamente 0.42m?afio, la cual indica la presencia de movimiento de masa
superficiales rapidos y episodicos. La tasa de sedimentaciéon promedio, S, asociada con
fuentes locales y fuentes distales, es aproximadamente 0.23mm/afio. Igualmente, los
resultados obtenidos por Yarbuh y Contreras (2015) indican que la deformacion inicid
durante el Mioceno Tardio y ha sido continua desde ese tiempo. La Tabla 1 muestra los

valores utilizados en la simulacién numérica.
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Tabla 1. Parametros y condiciones de frontera usados por el modelo.

Parametros Valor Unidades
Coeficiente de difusion de masa, « 0.40 m? afio”
Tasa de sedimentacién, S 0.20 mm afio™
Velocidad de la corriente, v; 0.1 ms”
Velocidad de asentamiento, v, 2.2x10° ms’
Diametros de particulas, D 0.1 mm
Densidad de sedimentos, p 2,650 kg m?
Tiempo total simulado, T 5 Ma
Condiciones de Frontera Valor Unidades
Tasa de levantamiento tectonico, V, 0.25 mm afio™
Flujo en la frontera derecha, J;, 0 kgm's
Flujo en la frontera izquierda, J;,_ 0 kgm's™
Espesor, H 3,000 m
Media longitud de onda, L 5,000 m

En todos los experimentos numéricos se impondra un flujo superficial de masa nulo en
las fronteras, es decir, las fronteras son cerradas; no hay ni entrada ni salida de material

al sistema.

4.1 Calibracion de los parametros 8 y 0..

Los parametros cuyos valores son desconocidos son los parametros § y 6. que
controlan el grado de cuspamiento de los pliegues y la morfologia de la topografia
respectivamente. En primer lugar analizaremos 6 (Figura 15). Para ello se corrieron una
serie de experimentos numéricos considerando los parametros y condiciones de

frontera establecidos en la Tabla 1. La Figura 15 muestra como la morfologia de los
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pliegues varia en funcién de diferentes valores de §. Cuando § es negativo se obtienen
pliegues con anticlinales acofrados (amplios y redondeados). Se observa ademas que
para valores —0.75 < 6§ < —0.50 las crestas de los sinclinales son bifurcadas
evidenciando un fuerte control del subarmonico de la longitud de onda dominante de
Biot (1961). A medida que éste parametro se aproxima a § = 0 la estructura se va
suavizando y se obtienen pliegues sinusoidales. Ahora bien, para valores positivos de
8, se observa que los anticlinales se estrechan mientras que los sinclinales tienden a
ampliarse. Cuando § = 0.25 se observa el desarrollo de la tipica geometria de pliegues

cuspados-lobados, es decir, anticlinales estrechos y sinclinales amplios y planos.

6=0.75

Figura 15. Experimentos numéricos realizados para estimar §. Para un valor de 8 = 0.25 se
reproduce la geometria de pliegues cuspados-lobados.

Ahora se analizara los efectos de variaciones en .. La Figura 16 muestra como el
parametro 6, controla la morfologia de los flancos del pliegue, asi como el proceso de
retraccion de pendientes. Para bajos valores de 6., cuando 6, < tan(15°), los flancos
tienden a ser rectos y las crestas angulares. Teniendo en cuenta el modelo

experimental descrito en el Capitulo 2.2 (Figura 7a), esta morfologia sugiere que el
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sistema esta dominado por difusion no lineal. Es decir, conforme el pliegue crece la
pendiente topografica se acercara cada vez mas a 6.y la difusion de masa sera
altamente no lineal. En contraste, Para valores grande de 6., el sistema esta dominado
por difusion lineal y el pliegue tendera a desarrollar una morfologia redondeada. Es
importante mencionar que cuando 6, = tan(15°) no sélo se obtienen flancos rectos sino
que adicionalmente, se desarrollan depdsitos sedimentarios con geometria plana en los
sinclinales. Esta morfologia es concordante con la geometria de los estratos de
crecimiento asociados con el desarrollo de pliegues cuspados-lobados. A pesar de esto,
hay que notar que cuando Vj, es alto, éste valor produce inestabilidad numérica en el
modelo. Sin embargo, con un valor de 6, = tan(25°) podemos capturar de forma
aproximada la morfologia de flancos rectos y sinclinales planos sin llevar a

desestabilizar el modelo.
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Oc=tan(10°)

TTTTT

ErEEaL0BEES

"Oc =tan(15°)

Figura 16. Experimentos numéricos realizados para estimar 6. Para un valor de 6, = tan(25°), se
reproduce la morfologia de flancos rectos y sinclinales planos sin desestabilizar el modelo.

Con base en estos resultados, los parametros § = 0.25y 8, = tan(25°) seran utilizados
en este trabajo, ya que estos capturan la geometria de anticlinales estrechos,
sinclinales amplios y planos y flancos rectos como en las imagenes sismicas de las

Crestas Mexicanas (Figura17).
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Figura 17. Imagen sismica del pliegue 2 (Figura 14) de las Crestas Mexicanas que ilustra la
geometria de pliegues cuspados-lobados con flancos rectos. Tomado de Yarbuh y Contreras
(2015).

4.2 Texturizacion de los resultados numeéricos.

Con el propésito de facilitar la comparacion visual de los resultados obtenidos con el
modelo y las imagenes de sismica 2D de las Crestas Méxicanas, los resultados
numeéricos fueron texturizados mediante una técnica conocida como Line Integral
Convolution (LIC) (Castafeda, 2008). LIC es una técnica comunmente utilizada para
visualizar el movimiento de fluidos o de cualquier campo vectorial. Esta técnica consiste
en convolucionar directamente una imagen de entrada que consta de un patron estatico
aleatorio que tiene diferentes intensidades con un campo vectorial definido en el mismo
dominio (Figura 18). La convolucién 0(i, ), se aplica a un dominio rectangular continuo

[—L, L] (Figura 19), dado por la siguiente expresion:

0(i,)) = =Yk 1 1(caj(s)) (39)

2L+1“S

Esta ecuacion representa el promedio de la suma de las intensidades evaluadas en la

imagen de entrada, I, a lo largo de la curva integral c; j, que presenta una longitud de

arco (s) como se ilustra en las Figuras 18 y 19.
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Patrén estatico aleatorio con
diferentes intensidades

Campo vectorial Imagen LIC

Figura 18. Esquema del proceso de texturizacién de campos vectoriales mediante la aplicacion de
la técnica Line Integral Convolution (LIC). Tomado de Castaiieda (2008).
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Figura 19. Esquema de la convoluciéon (ecuacion 39) que utiliza el LIC. Tomado de Castafeda
(2008).

La Figura 20 muestra el modelo del crecimiento de un pliegue de despegue acoplado
con el proceso difusion de masa y sedimentacién, utilizando los parametros y
condiciones iniciales y de frontera listadas en la Tabla 1. En la Figura 20a se observa
como el espesor de estos estratos sin-tectonicos es mayor hacia los sinclinales del
pliegue, el cual va progresivamente adelgazandose hacia la cresta del mismo. La Figura
20b muestra la texturizacién con LIC de la estratificacion del pliegue generado por el
modelo. Como puede apreciarse, ésta técnica permite obtener imagenes de gran
similitud con las imagenes sismicas de las Crestas Mexicanas (Figura 20c). Con la
texturizacion podemos diferenciar claramente los estratos de crecimiento en la
estructura, asi como los patrones de apilamiento de solapamiento transgresivo y
regresivo por encima de la linea punteada amarilla (limite entre los estratos de

crecimiento y estratos pre-tectonicos).
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b)

Pliegue 4

Two-way traveltime (s)

2 .
Figura 20. Resultado de una simulacién numérica paraV, = 0.25—=,k=0.4 —y$=0.2"". a)
Pliegue de despegue con desarrollo de patrones de apilamiento ciclicos regulares cuasi-
peridodicos. b) Imagen texturizada con LIC. c¢) Imagen sismica del pliegue 4 (Figura 14) de las
Crestas Mexicanas.
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4.3 Experimentos numéricos.

Diferentes experimentos numeéricos fueron llevados a cabo para observar cémo los
diferentes flujos de masa (J;, J,, S) interactian entre si y controlan la morfologia de los
pliegues y los patrones de apilamiento en los estratos de crecimiento. A continuacién se

describen los resultados para cada uno de los experimentos realizados:

El primer experimento considera que el sistema compresional crece a una baja tasa de
levantamiento tectonico 1, = 0.1mm/afo (Figura 21a y 21b). En este caso se desarrolla
un pliegue con bajo relieve estructural (Figura 21a). Como hay un aporte significativo de
sedimentos distales que se depositan sobre las bajas pendientes del pliegue, se
desarrolla un pliegue cubierto por estratos de crecimientos incluyendo la cresta del
mismo. Un aspecto relevante en los resultados obtenidos es el desarrollo de rasgos
ciclicos en los estratos de crecimiento. Estos rasgos parecen estar relacionados con el
desarrollo de superficies de erosion como resultado de la dinamica interna de
sedimentacion. El desarrollo de estos ciclos bajo estas condiciones se presenta como
un rasgo simétrico y fuertemente periodico. La imagen texturizada (figura 21b) permite
identificar estos ciclos dentro de los estratos de crecimiento. Sin embargo, no es posible
identificar el limite inferior que separa a los estratos de crecimiento de la estructura

plegada original.

Ahora consideremos el caso de altas tasas de levantamiento I,. Cuando el sistema
presenta una tasa de levantamiento cuatro veces mayor (V, = 0.4mm/afo), la estructura
crece rapidamente y se desarrollan pliegues con alto relieve estructural. En este caso
los flancos presentan mayores pendientes impulsando a la difusién de masa a ser mas
vigorosa, mientras que el efecto de la sedimentacién disminuye. De este modo, los
estratos de crecimiento se acumulan a lo largo de los sinclinales formando una
estructura descubierta (Figura 21c). En la figura 21c se observa ademas que los rasgos
ciclicos dentro de los estratos de crecimiento son mas sutiles y predominan patrones de
apilamiento donde la estratigrafia converge hacia la cresta. La imagen LIC (Figura 21d)
permite identificar los estratos de crecimiento asi como su patron de convergencia hacia

la cresta.
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a) Vu=0.1[mm/yr]

5000~ B

c)

Vu=0.4 [mm/yr]

Figura 21. Resultado de la simulacion numérica para diferentes valores de V,: ay b) V, = 0. 1%,

2 .
k=04 ;?Toy S = 0.2%. a) Pliegue con desarrollo de patrones de apilamiento ciclicos regulares
cuasi-periédicos. b) Imagen texturizada con LIC que evidencia estos rasgos ciclicos. ¢ y d)

2 .
v, = 0.4%, k=04 ::—o yS= 0.2%. c) Pliegue con patrones de apilamiento que convergen hacia
la cresta. d) Imagen texturizada que muestra el espesor de los estratos de crecimiento.

Continuando con nuestro analisis, ahora analizaremos los efectos de variar el
coeficiente de difusion de masa, k, en las simulaciones. k modula el flujo de masa que
controla la amplitud de la topografia erosionada. Cuando éste coeficiente es bajo
(k = 0.15m?/afio) la degradacion de la topografia emergente es menor. Este efecto
permite el desarrollo de estructuras plegadas con pendientes topograficas altas y por
tanto el espesor de los estratos de crecimiento es menor. Sin embargo, la
sedimentacion tiende a ser mas dinamica y la generacion de ciclos dentro de los
estratos de crecimiento adquieren geometrias irregulares aperiddicas (Figura 22a 'y
22Db).
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Para el caso en que el coeficiente de difusion de masa aumenta (kx = 0.6m?afio),
podemos observar como el gradiente topografico del pliegue emergente es atenuado
generando un relieve plano (Figura 22c). En este caso, la sedimentacion sera mas
vigorosa y se desarrollaran estratos de crecimiento con mayores espesores. La
presencia de los ciclos sedimentarios tienden a aparecer de nuevo y son fuertemente
cuasi-periédicos. La imagen texturizada (Figura 22d) permite diferenciar los estratos de
crecimiento de la estructura plegada original y se puede apreciar claramente los ciclos

sedimentarios.

a) k=0.15[m’/yr] c) k=0.6 [m’/yr]

Figura 22. Resultado de la simulacién numérica para diferentes valores dek: ay b) V, = 0.25%,

2 .
k=0.15 ;—0 y$S=0. 2%. a) Pliegue con desarrollo de patrones de apilamiento ciclicos irregulares.
b) Imagen texturizada con LIC que evidencia algunos de estos rasgos predominantes. c y d)
2 .
v, = 0.25%, k=0.6 :1—0 yS$S= 0.2%. c) Pliegue con desarrollo de patrones de apilamiento

ciclicos regulares cuasi-periodicos. d) Imagen texturizada que muestra el espesor de los estratos
de crecimiento.

Por su parte, el aporte de sedimentos distales al sistema de enrutamiento controla
fuertemente la dinamica interna de sedimentacion y el desarrollo de patrones de
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apilamiento en los estratos de crecimiento. Las simulaciones muestran que cuando la
tasa de sedimentacion es mas baja (S = 0.1mm/afio) el desarrollo de estratos de
crecimiento es controlado principalmente por el aporte de sedimentos locales
provenientes de la degradacion de la topografia emergente. Consecuentemente el
espesor de los estratos de crecimiento es menor y resulta en el desarrollo de secciones
condensadas en los sinclinales en donde los patrones de apilamiento convergen hacia
la cresta (Figura 23a). La figura 23b evidencia este patron de apilamiento asi como el
espesor de los estratos de crecimiento. Otro efecto importante es que la sedimentacion

es homogénea sin desarrollo de ciclos sedimentarios visibles.

Cuando el aporte de sedimentos es mayor (S = 0.3mm/afio) se desarrollan estructuras
cubiertas por estratos de crecimiento de mayor espesor (Figura 23c). Debido a que el
aporte de sedimentos incrementa, la respuesta dinamica de sedimentacién del sistema
se hace mas vigorosa y se observan dentro de los estratos de crecimiento ciclos
irregulares limitados por multiples superficies de erosion. La figura 23d permite
identificar algunos de estos rasgos predominantes pero es dificil identificar muchas de
las superficies de erosion limitantes. Esto sugiere que estos deben de ser rasgos muy

sutiles en el registro sedimentario.
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a) $=0.1[mm/yr] c)

$=0.3[mm/yr]

-2.0 -1.0 1.0 2.0 3.0

Figura 23. Resultado de la simulacién numérica para diferentes valores de S: ay b) V, = 0.25%,

2 .
k=04 ;?Toy $=0. 1%. a) Pliegue con patrones de apilamiento convergentes hacia la cresta. b)
Imagen texturizada con LIC que evidencia el espesor de los estratos de crecimiento. ¢ y d)

2 .
Vv, = 0. 25%, k=04 ;HE yS= 0.3%. c) Pliegue con desarrollo de patrones ciclicos irregulares. d)
Imagen texturizada que muestra algunos de estos patrones de apilamiento.

La figura 24a resume los resultados obtenidos en un diagrama que ilustra las areas
paramétricas de V, , k y S bajo los cuales se desarrollan estos ciclos. Las
experimentaciones numeéricas muestran que se desarrollan 3 tipos de patrones de
apilamiento: 1) Ciclos regulares cuasi-periddicos cuando V, < 0.3,k > 03y 0.15< S <
0.2 (Figura 24b). 2) Ciclos irregulares cuando x < 0.3 y S > 0.2 (Figura 24c). 3)
Convergencia de la estratigrafia hacia la cresta cuando V, > 0.3 y § < 0.15, en donde no

hay desarrollo de ciclos sedimentarios (Figura 24d).
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Vu ! Ciclos regulares cuasi-periédicos
-1 .
' Ciclos irregulares

. = ) .
a £, Convergencia hacia la cresta

Figura 24. a) Diagrama en un espacio paramétrico (S, k, V,) que sintetiza los resultados obtenidos
en las experimentaciones numéricas. b) Patrones ciclicos regulares cuasi-periédicos, c) patrén
ciclico irregular y d) convergencia de la estratigrafia hacia la cresta sin desarrollo de ciclos.

Por una parte, la Figura 25 muestra la secuencia de eventos involucrados en la
formacion de ciclos sedimentarios en sistemas con altos coeficientes de difusién de
masa. Al inicio de la deformacion, la topografia plana permite que los sedimentos
distales se acumulen sobre esta (Figura 25a). Una vez que empieza a plegarse, el

gradiente topografico aumenta a medida que k y S actian simultdineamente sobre la

. . au
topografia emergente. Cuando el gradiente supera el umbrala>:—s, se desarrollan
f

zonas de no depositacion donde se desarrolla erosidn y se promueve el transporte de
sedimentos por difusion superficial de masa (Figura 25b). La superficie de erosion, que
migra lateralmente por retraccion de pendientes (adveccion), se van rellenando a
medida que el proceso de deformacién continua. La sedimentacion va progradando a lo
largo de la superficie de erosion y avanza hacia la cresta del pliegue formando un
patron de solapamiento transgresivo, al mismo tiempo que nuevo material es
depositado en zonas distales (Figura 25c). Este proceso es recurrente dando como

resultado patrones de apilamiento en forma de ciclos cuasi-periddicos (Figura 25d, 25e

y 25f).
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Figura 25. Secuencia del desarrollo de patrones de apilamiento ciclicos regulares cuasi-
periddicos. a) Comienzo de la deformacién: acumulacién constante de sedimentos a lo largo de la
estructura. b) Formacion de la primera superficie de erosion. ¢) Avance de la sedimentaciéon hacia
la cresta del pliegue rellenando la superficie de erosion. d), e) y f) Formacion de nuevas
superficies de erosion a medida que avanza la sedimentacion.



45
Por otra parte, la Figura 26 muestra el desarrollo de ciclos sedimentarios irregulares que
emergen en las simulaciones cuando la sedimentacion es abundante. Al igual que el
caso anterior, inicialmente la topografia plana permite que los sedimentos se acumulen

sobre la estructura (Figura 26a). Al progresar la deformacién, cuando el gradiente

Lo au . . .
topografico supera el umbral a>:—s, se desarrolla la primera superficie de no
f

depositacion o superficie de erosion (Figura 26b). Mientras x y S actdan
simultaneamente, nuevo material es depositado rellenando la superficie de erosion pre-
existente y creando nuevas superficies de erosion en zonas distales (Figura 26c¢). La
sedimentacion avanza de forma dinamica hacia la cresta y los sinclinales del pliegue
promoviendo el desarrollo de patrones de apilamiento en forma de terminacién basal o
downlap locales (Figura 26d). Este proceso dinamico da como resultado el desarrollo de
multiples superficies de erosidn creando ciclos irregulares aperiodicos (Figura 26e y
26f).
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Figura 26. Secuencia del desarrollo de patrones de apilamiento ciclicos irregulares. a) Comienzo
de la deformacion: acumulacién constante de sedimentos a lo largo de la estructura. b) Formacion
de la primera superficie de erosion. ¢c) Aumenta la dinamica interna de sedimentacion. Se rellena la
superficie de erosion preexistente al mismo tiempo que forma nuevas superficies de menor
magnitud. d) Patrones de terminaciéon basal o downlap locales. e) y f) Desarrollo de multiples
superficies de erosion como respuesta a la dinamica interna de sedimentacion.
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Con base en estos resultados se puede concluir que la formacién de estos patrones de
apilamiento esta controlada por el aporte de sedimentos y el gradiente topografico. Este

ultimo factor, a su vez, es controlado por la interaccién entre V,, k y S.

4.4 Comparacién del modelo con imagenes sismicas del Golfo de
México.

Las imagenes de sismica 2D del cinturédn plegado de las Crestas Mexicanas fueron
comparadas con algunos de los resultados obtenidos del modelo. La figura 27a muestra
los pliegues 1, 2 y 3 asociados con éste cinturon plegado (Figura 14). De observaciones
independientes constrefiidas por datos de cronoestratigrafia y analisis estructural, se
sabe que éste tren de pliegues se caracteriza por tener altas tasas de levantamiento
tectonico relativas a las tasas de sedimentacion. Estos pliegues tienen crestas
expuestas y presentan altos coeficientes de difusibn de masa (Yarbuh y Contreras,
2015). Adicionalmente se observa que el pliegue 1 presenta un flujo superficial
asimétrico por un mayor suministro de sedimentos provenientes de la plataforma
continental. En general, la estratificacion asociada con los estratos de crecimiento
remata de forma horizontal en las crestas de los pliegues creando sinclinales planos. En
contraste, la figura 27b y 27c muestra un tren de pliegues simulado que ilustra la
respuesta del modelo cuando éste es dominado por altas tasas de levantamiento
tectonico y un alto coeficiente de difusidon de masa. Podemos observar que, en general,
el modelo reproduce la morfologia de estas estructuras. Se aprecia el desarrollo de
sinclinales planos con estratigrafia horizontal y estructuras que generan topografia
descubierta.
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Figura 27. Comparacion entre imagenes sismicas de las Crestas Mexicanas y una simulaciéon numérica con el modelo presentado en esta
tesis. a) Imagen sismica de los pliegues 1, 2 y 3 (Figura 14). b) Resultado de la simulacién numérica para un tren de ondas con V, = 0.39 =,

ano

2 .
k= 0.69 :1—0 yS=0. ZE. Ver texto para mas detalle. c) Imagen texturizada con LIC.
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Figura 27. Comparacion entre imagenes sismicas de las Crestas Mexicanas y una simulaciéon numérica con el modelo presentado en esta
tesis. a) Imagen sismica de los pliegues 1, 2 y 3 (Figura 14). b) Resultado de la simulacién numérica para un tren de ondas con V, = 0.39 =,

ano

2 .
k= 0.69 :1—0 yS=0. ZE. Ver texto para mas detalle. c) Imagen texturizada con LIC.
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Figura 28. Comparacion entre imagenes sismicas de las Crestas Mexicanas y una simulaciéon numérica con el modelo presentado en esta
tesis. a) Imagen sismica de los pliegues 7, 8 y 9 (Figura 14). b) Resultado de la simulacién numérica para un tren de ondas con V, = 0.12 >~

ano

2 .
k= 0.36 ::1—0 yS=0.23 E Ver texto para mas detalles. c) Imagen texturizada con LIC.
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Capitulo 5. Discusion

Como todo modelo, la formulacion fisica presentada en este trabajo representa una
realidad idealizada y simplificada de la evolucion de pliegues de despegue a partir de
una geometria rectangular con litologia homogénea e isotropica. Los diferentes flujos de

masa (J;, /s, S), asi como la densidad de los sedimentos (p) la velocidad de la corriente

(V¢) y los factores 6 y 6, son considerados como parametros constantes que no varian

con el tiempo ni con la profundidad. A pesar de las limitaciones del modelo, los
resultados descritos previamente muestran como la interaccién entre los diferentes
flujos de masa controlan la evolucidén de la topografia y el desarrollo de patrones de
apilamiento en los estratos de crecimiento. Observamos adicionalmente la aparicion de
ciclos sedimentarios fuertemente controlados por la dinamica interna de sedimentacion.
De acuerdo con Beerbower (1964), se denomina autociclos a los eventos recurrentes
que pueden ser periddicos 0 no periddicos y que se dan como respuesta a procesos
internos dentro del sistema sedimentario. La respuesta de éste proceso puede variar
localmente generando eventos recurrentes a escalas milimétricas y/o a escalas
regionales. La autociclicidad es por tanto un estado de depositacion que no requiere
cambios en la energia total suministrada al sistema ni en el aporte de sedimentos, pero
involucra la redistribucién de los elementos dentro del sistema sedimentario. Modelos
previos basados en ecuaciones lineales de transporte de sedimentos (e.g., Contreras,
2010; Godard et al., 2013) no generan autociclos, a pesar de que es un rasgo conocido

en este tipo de ambientes sedimentarios.

El desarrollo de autociclos en los estratos de crecimiento esta controlada por las
escalas de longitud involucradas en los diferentes procesos que conforman el sistema
de enrutamiento de sedimentos. Dos de estas escalas son la longitud de onda del
plegamiento, ¢,,, y la longitud de adveccion, ¢,, (ver Capitulo 1). Si ¢, es mayor o del
orden de #,, se desarrollan autociclos. Cuando esto ocurre, los procesos de difusion no
lineal de masa y de depositacion de sedimentos se acoplan y retroalimentan
mutuamente transfiriendo al registro estratigrafico las respuesta de la dinamica interna
de sedimentacion. Sin embargo, el desarrollo de estos ciclos en sistemas
compresionales ha sido poco estudiado, ya que estos se asocian principalmente con
sistemas fluviales (Beerbowe, 1964; Paola et al., 2009; Romans et al., 2015).
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Evidencias de estos autocicos pueden ser identificados en los estratos de crecimiento
de las estructuras plegadas en la region de las Crestas Mexicanas (Figura 29). La
Figura 29a muestra la interpretacion de la estratigrafia sismica realizada por Vazquez-
Meneses (2005), en donde se observan discontinuidades locales, patrones de
apilamiento de solapamiento transgresivo y adelgazamiento de la estratigrafia hacia la
cresta. De acuerdo a la interpretacion de Vazquez-Meneses (2005) la secuencia sin-
tectonica esta dividida en varios eventos (Growth 01 — Quaternay) asociados con
cambios en el nivel del mar y a actividad tectonica. Sin embargo, el modelo numérico
desarrollado en el presente trabajo sugiere una interpretacion alternativa: el desarrollo
de patrones de apilamiento de solapamiento transgresivo es producto del desarrollo de
superficies de erosién asociadas con la dinamica interna de sedimentacion (Figura
29b). Los patrones de adelgazamiento hacia la cresta pueden ser interpretados como
superficies de erosion mas antiguas que han avanzado en direccidn a la cresta durante

el proceso de plegamiento.
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Figura 29. a) Interpretacion de la estratigrafia sismica en la regién de las Crestas Mexicanas.
Tomado de Vazquez-Meneses (2005). En esta interpretacion se identifican diferentes eventos de
crecimiento del pliegue (Growth 01 a 06 en la columna de la derecha). b) Desarrollo de patrones de
apilamiento ciclicos regulares cuasi-periédicos con el modelo (ver Figura 25e).

Por tanto, estos resultados son de gran interés ya que, comunmente en zonas
compresionales, los patrones de apilamiento en los estratos de crecimiento han sido
asociados con perturbaciones externas como cambios en las condiciones climaticas y/o
tectonicas. Lo que sugieren estos resultados es que los patrones de apilamiento no solo
dependen de estos factores sino que estan fuertemente controlados por la dinamica
interna de sedimentacién. Esta dinamica a su vez puede quedar preservada en el
registro estratigrafico siempre que la longitud de adveccién sea menor o del orden de la
escala de longitud del sistema. Adicionalmente, el desarrollo de autociclos depende del
tiempo de respuesta de sedimentacion respecto al periodo de recurrencia de las
perturbaciones externas al sistema (Romans et al., 2015). Descifrar cémo los procesos
superficiales se acoplan entre si y moldean el registro estratigrafico y geomorfologico es
de gran importancia para lograr entender la amplia dinamica terrestre.
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Capitulo 6. Conclusiones

Este trabajo presenta un modelo numérico que simula la evolucion de pliegues de
despegue e incorpora la respuesta dinamica de los diferentes flujos de masa
superficiales asociados con la deformacidén. Estos procesos interactuan entre si y
controlan el desarrollo de topografia, la morfologia de los pliegues y los patrones de
apilamiento en los estratos de crecimiento. Los diferentes flujos de masa modelados en

este trabajo son:

1) levantamiento tectonico J., que controla la cinematica de deformacion y esta
asociado con el acortamiento acumulado. Este flujo de masa es incorporado a una
funcién de deformacion que describe la geometria de las estructuras plegadas como
pliegues cuspados-lobados.

2) Flujo de masa supetficial |, el cual incluye el efecto de erosion y difusion no lineal de
masa. J; controla la degradacion de la topografia emergente modelando la morfologia

de los flancos del pliegue y el proceso de retraccidn de pendientes.

3) Sedimentacion S, asociada con el aporte de sedimentos distales al sistema, el cual
es modelado como funcidn de la velocidad de asentamiento de Stokes, la velocidad del

fluido y el gradiente topografico.

Los resultados de las experimentaciones numéricas revelan el desarrollo de autociclos
en los estratos de crecimiento que estan fuertemente asociado con la dinamica interna
de sedimentacion. Esta dinamica interna genera una auto-organizacion en la
depositacion de los sedimentos independientemente de las perturbaciones externas al
sistema. La formacién de estos ciclos sedimentarios esta controlada por el aporte de
sedimentos y el gradiente topografico, sin embargo, la ocurrencia de estos en el registro
sedimentario modelado depende de la relacion entre las escalas de tiempo y longitud
caracteristicas del sistema sedimentario y el periodo de recurrencia de las
perturbaciones externas a este. El modelo explicativo desarrollado en este trabajo
ayuda a entender el efecto de la compleja dinamica sedimentaria. Tener en cuenta
estos resultados es fundamental en el estudio de correlacion de facies, ya que permiten

descifrar correctamente el registro sedimentario sin-tectonico. Adicionalmente, entender
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la interaccion entre los diferentes flujos de masa es de relevancia en el estudio de
sistemas petroleros ya que permite conocer la evolucion de la formacién de trampas

estructurales e identificar el momento critico del sistema petrolero.
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