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Couverture : L’ Altiplano vu vers I’Ouest, depuis la terrasse de Tiawanaku. Au fond, la Cordillzre Occidentale
est couronnée par les volcans de I’arc actuel (Nevado Sajama : 6542 m). Au second plan les collines corres-
pondent A la ceinture plissée Comanche-Tiawanaku, chevauchante vers I'Ouest sur le bassin Corque.

Photo G. Mascle.
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STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L’ALTIPLANO NORD-BOLIVIEN
AU SEIN DES ANDES CENTRALES

par Philippe ROCHAT*

Resume.- 12 Altiplano est un haut plateau caractéristique des Andes Centrales entre 10°S et 27°S. C’est un bassin original
de par ses dimensions et sa position dans un contexte orogénique. Il constitue un bassin sédimentaire détritique intramontagneux qui
a enregistré les étapes de la déformation de I’ orogene andin. L étude a pour objectif de proposer un modele évolutif du bassin et de
ses bordures. Nous avons pris en compte les données de la géophysique et de géologie (tectonique, sédimentation, géomorphologie).
Nous nous sommes intéressés aux relations tectonique-érosion-sédimentation qui représentent les trois variables principales pour
résoudre I’ équation régissant la genése et le fonctionnement d'un bassin continental déformé.

L étude lithostratigraphique des séries tertiaires permet de proposer un agencement en six séquences pour les formations
tertiaires de I’ Altiplano (Séquence 1 : Eocene—Oligocéne inférieur ; 2 : Oligocéne supérieur-MiocZne inférieur ; 3 : Miocéne moyen
4 Miockne supérieur ; 5: Pliocéne inférieur ; 6 : Pliocéne supérieur—Pléistocéne). Le découpage séquentiel de la série stratigraphique
permet de metire en place un diagramme chrono-stratigraphique de la sédimentation tertiaire sur I’ Altiplano et ses bordures qui met
en évidence les variations des espaces de sédimentation.

L étude structurale montre que les déformations compressives sur I’ Altiplano sont principalement issues d'une tectonique
tangentielle de couverture et/ou de dans les parties centrales et orientales et d’ une tectonique de réactivation de failles de socle dans
les parties occidentales. L analyse détaillée des dispositifs, 2 partir de sismique réflexion, a mis en évidence la présence d’ hétérogé-
néités tectoniques ou sédimentaires qui ont influencé les déformations compressives andines. La répartition et les orientations de ces
hétérogénéités permettent de proposer un nouvel agencement tectonique de I’ Altiplano.

La structuration des Andes Centrales est liée & deux processus majeurs qui sont I épaississement crustal tectonique et
I’ épaississement par sous-plaquage de matériel crustal érodé. Ces processus sont les conséquences des mécanismes de raccourcisse-
ment tectonique et d’érosion crustale de la marge Chilienne qui permettent I’accomodation du déplacement aux limites, li€ 2 la
cinématique d’ouverture de I’ Altlantique. La compétition entre les deux mécanismes permanents aux limites du systéme andin
(ouverture de I’ Atlantique 2 I' Est et érosion crustale a I’ Ouest) détermine I’ activation du raccourcissement crustal. Dans ce contexte,
les Andes centrales ne sont des chafnes de subduction que par le contrdle qu’exerce la surface de subduction sur les modalités des
variations du phénomene d’érosion crustale.

Mors Ciis.- Andes, Bolivie, Altiplano, Tertiaire, Sédimentation, Stratigraphie séquentielle, Structure, Bassin intramontagneux,
Sous-plaquage crustal, Evolution géodynamique.
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4 STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L’ALTIPLANO NORD-BOLIVIEN

STRUCTURE AND KINEMATIC OF THE ALTIPLANO IN NORTHERN-BOLIVIA (CENTRAL ANDES)

Asstract.-The central Andes are characterized by high reliefs (Eastern and Western Ccordilleras) and an hi gh plateau, the
Altiplano, with an average altitude of 3900 m above sea level and a thick crust (55-70 km below the Altiplano. Field mapping,
kinematic data and seismic reflexion anlysis were used to study synorogenic sediments and to discriminate spatial, temporal and
geometrical patterns of the deformation of the Altiplano. this intermontane basin is characterized by a very thick succession of
Cenozoic continental sedimentary units (4-10 km thick) formed by five major depositional sequences. The first one (Eocene-Lower
Oligocene) was deposited before the Altiplano and Eastern cordillera structuration. sedimentological studies and restored cross
sections show that the Altiplano coresponded to a large flexural basin filled up by a low detritismmainly coming from the uplifted
western andean area. Syntectnic Upper Oligocene-Lower Miocene deposits (Sequence 2) provide evidences for the structuration of
the Coniri thrust and fold belt on the eastern border of the Altiplano. The central part of the Altiplano (Corque basin) evolved as a
local basin when the western border collapsed along the San Andres and Sannta Lucia fault. Middle Miocene times (Sequence 3)
whow the end of the compressional activity and the formation of an extensive and diachronous erosional surface (Chayanta surface)
linked with the slow continental uplift of the Eastern Cordillera. The Corque basin was collapsing along the Chuquicambi fault in
response to the vertical motion and high sedimentation rates allowed the aggradation of the erosional surfaces located on the basin
margins. Upper Miocene times (Sequence 4) are characterized by the partial inversion of the Corque basin. Thin skinned tectonic
inversion was perturbed by high angle faults (like the Chuquichambi fault) which involved complexes short cut geometries. The
Coniri thrust system was gently reactivated and the Chayanta surface was dissected following the uplift of the Eastern Cordillera.
The Lower Pliocene deposits (Sequence 5) overlap the tectonic limits showing the end of the compression. In the eastern part of the
basin they aggraded the comtemporaneous San Juan del Oro surface which was evoluting by processes of erosional smoothing
related to the low uplift of the Eastern Cordillera. Upper Pliocene (Sequence 6) shows for the first time a minor uplift of the central
part of the Altiplano and also of the western parts associated with a short reactivation of the tectonic structures linked to the Corque
basin inversion. This evolution show that the topography of the central part of the Altiplano was achieved mainly by basin filling
(vertical aggradation) and not by tectonic uplift processes. The calculated rate of vertical aggradation indicates that the subsidence
was lesser than attended for a normal thick crust which requires the addition at depth of low density material. In order to illustrate the
neogen shortening distribution along the Central Andes and to estimate the contribution of the shortening to crustal thickening,
ablanced crustal cross section have been constructed and restored from geophysical, geological and kinematical data synthesis.
Neogene shortening is accomodated mainly by the west vergent crustal thrusts of the Precordillera and Western Cordillera, but the
total Neogene shortening (124 km) is insufficient to produce the 70 km of crustal thickness evidenced by geophysical data below the
Altiplano. Comparisons between the structural evolution of the Chilean margin and the Altiplano show that crustal underplating by
material tectonically eroded from the continental margin is the best explanation for the anomalous thickening an can also be interpreted
as a cause for the Andean orocline.

KEy Worps.- Andes, Bolivie, Altiplano, Tertiary, Sedimentation, Sequence Stratigraphy, Structure, Intramontane Basin, Crustal
underplating, Geodynamic Evolution.

ESTRUCTURA Y CINEMATICA DEL ALTIPLANO NOR-BOLIVIANO (ANDES CENTRALES)

Resumen.- El Altiplano es una alta meseta caracteristica de los Andes Centrales entre 10°S ¥ 27°8. Por sus dimensiones y
su posicién, es una cuenca original en contexto orogénico. Constituye una cuenca sedimentaria detrftica intramontafiosa que ha
registrado las etapas de la deformaci6n del orégeno Andino. Su estudio tuvo por objetivo el de proponer un modelo evolutivo de la
cuenca y de sus bordes. Para ello, se tuvieron en cuenta los datos geofisicos y geolGgicos (tecténica, sedimentacién, y geomorfologfa).
Estuvimos interesados en las relaciones tecténica — erosién — sedimentacién, que representan las tres variables principales que
entran en la resoluci6n de la ecuacién que rige la génesis y el funcionamiento de una cuenca continental deformada,

El estudio lito - estratigréfico de las formaciones Terciarias del Altiplano permite proponer una estructuraci6n en seis
secuencias : Secuencia 1 ; Eoceno — Oligoceno inferior ; 2 : Oligoceno superior — Mioceno inferior : 3 : Mioceno medio 14
Mioceno superior ; 5 : Plioceno inferior ; y 6 : Plioceno superior - Pleistoceno.

El estudio secuencial de la serie estratigrafica permite proponer un diagrama crono — estratigréfico de la sedimentacién
Terciaria en el Altiplano y sus bordes que pone en evidencia las variaciones del espacio de sedimentacién.

El estudio estructural muestra que las deformaciones compresivas sobre el Altiplano son principalmente resultantes de
una tectonica tangencial de cuvertura en sus partes centrales y orientales, y de una tect6nica de reactivacién de fallas de zé6caloen
sus partes occidentales. El andlisis detallado de los dispositivos, a partir de la sfsmica de reflexién, ha puesto en evidencia la
presencia de heterogeneidades tect6nicas o sedimentarias que han influenciado las deformaciones compresivas Andinas. La repartici6n
y las orientaciones de estas heterogeneidades permite proponer una nueva estructuracién del Altiplano.

La estructuraci6n de los Andes Centrales est4 ligada a dos procesos mayores que son el espesamiento cortical tectSnico y
el espesamiento por sub— «placage» de material de corteza continental erosionado. Estos procesos son consecuencia de los mecanismos
de acortamiento tectSnico y de erosion cortical de la margen Chilena, que permiten la acomodacién del desplazamiento a los limites
del sistema, ligados a la cinemética de abertura del Atl4ntico. La competicién de los dos mecanismos permanentes a los limites del
sistema Andino (abertura del Atl4ntico al Este y erosion cortical al Oeste) determina la activacién del acortamiento cortical. En este
contexto, los Andes Centrales son cadenas de subduccién solamente por el control que ejerce la superficie de subducci6n sobre las
modalidades de variaciones del fenémeno de erosi6n cortical.

Parasras Crave.- Andes, Bolivia, Altiplano, Terciario, Sedimentacién, Estratigrafia Secuencial, Estructura, Cuenca
Intramontanosa, Crustal underplating, Evolucién Geodinamica.
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CHAPITRE 1 INTRODUCTION

1.— INTERET DE L’ETUDE ET OBJECTIFS

L’Altiplano est un haut-plateau caractéristique des An-
des Centrales entre 10°S et 27°S. C’est un bassin original
de par ses dimensions et sa position dans un contexte
orogénique. Il constitue un bassin sédimentaire détritique
intramontagneux [Martinez, 1980], qui a enregistré les éta-
pes de la déformation de 1’orogéne andin.

L’ étude proposée ici a pour objectif de présenter un
modele évolutif du bassin et de ses bordures. Pour cela,
nous avons pris en compte les données de la géophysique
et de géologie (tectonique, sédimentation, géomorpholo-
gie). Nous nous sommes principalement interessés aux re-
lations tectonique-érosion-sédimentation qui, dans un con-
texte de bassin continental déformé, représentent les trois
variables principales qui permettent de résoudre 1I’équa-
tion régissant la genése et le fonctionnement d’un tel bas-
sin.

2.— RAPPELS SUR LES GRANDS TRAITS TECTONIQUES DES
ANDES CENTRALES

La chaine andine forme la partie ouest de I’ Amérique
du Sud. Elle s’étend sur 7000 km de la Colombie au Nord,
a la Terre de Feu au Sud.

Sa position, sur la marge ouest sud américaine, lui con-
fere le caractére d’orogene li€ a la subduction d’une pla-
que océanique sous une plaque continentale. Trés souvent
prise en exemple pour illustrer cette catégorie de chaine
de montagne [Dewey et Bird, 1970; James, 1971;
Debelmas et Mascle, 1993], la chaine andine est caracté-
risée par un arc magmatique calco-alcalin [Soler, 1991],
paralléle & la marge. Conséquence de la subduction de la
plaque de Nazca sous la plaque sud américaine, I’arc se
surimpose et s’imbrique dans un systeme compressif cons-
titué par plusieurs unités tectoniques déformées. Les dé-
formations de surfaces [Martinez, 1980 ; Roeder, 1988 ;
Sheffeld, 1990 ; Schmitz, 1994 ; Baby, 1995]
s’acompagnent de la présence d’une racine crustale im-
portante [James et al., 1996].

Du Nord au Sud, les angles de subduction de la plaque
de Nazca varient (Cahill et Isacks, 1992). De nombreux
auteurs ont reli€ les variations de style tectonique des
Andes centrales aux variations de la géométrie de la pla-
que subductée [Barazangi et Isacks, 1976 ; Pilger, 1984 ;
Jordan et al, 1983; Isacks, 1988], ainsi qu'a son dge [Jor-
dan et al, 1983 ; Wortel, 1984].

Quatre segments sont reconnus (Fig. 1) :

Segment Guayaquil Pisco (2°-15°S) : il est caracté-
risé par un angle de subduction de 25-30° au niveau de la
fosse, qui devient subhorizontal 2 100 km de profondeur
[Hasegawa et Isacks, 1981 ; Cahill et Isacks, 1992]. Dans
ce segment, la chaine est large de 250 km, et il y a lacune
de volcanisme 2 partir de 18 Ma [Jordan et al., 1983]. Le
bassin d’avant-pays, localisé sur la bordure est de la chaine,
est déformé par une tectonique de socle, bien exprimée

par exemple dans le bassin de Yucayali (8“5-12°S) [Ja-
mes el Snoke, 1994]. .

Segment Sud Pérou - Nord Chili (15°5-24°S) ot la
subduction est dite normale, avec un angle de plongement |
de 30° [Grange et al, 1984 ; Hasegawa et Sacks, 1981].
Le volcanisme est toujours actif, et la chaine, large de 400-
500 km, est caractérisée par la présence d’un haut-pla-
teau, culminant a une altitude moyenne de 4000 m. La
déformation au niveau du bassin d’avant-pays est carac-
térisé par un style tectonique de type tégumentaire
[Allmendinger et al., 1983 ; Baby et al., 1992]. Cette dé-
formation est active, et la séismicité de la plaque supé-
rieure est restreinte au front orogénique.

Segment Chili Central (24°S-33°S) . il est caractérisé
par une absence de volcanisme plus récentque 10 Ma [Jor-
dan et al., 1983], une réduction de I’inclinaison de la sub-
duction [Cahill et Isacks, 1992], et un rétrécissement de la
haute chaine. Les zones externes (Sierma Pampeanas) sont
caractérisées par une tectonique de socle[Jordan et
Allmendinger, 1986], et la plaque subductante montre une
séismicité importante [Jordan ef al., 1983].

Segment Sud Chili (Sud de 33°S) : il est caractérisé
par une subduction normale et un avant-arc large de 100
km. L’4ge de la plaque subductée y est plus récent que
dans les parties septentrionnales [Wortel et Vlaar, 1978 ;
Wortel, 1984].

La transition entre les deux segments, au niveau du
sud Pérou, a ét€ interprétée comme résultant d’un déchi-
rement en deux parties du «Slab», présentant des pendages
différents [Barazangi et Isacks, 1976]. Mais Hasegawa et
Sacks [1981] ont montré qu’il s’agissait d’une torsion de
la surface de subduction. Les récentes études de séismo-
logie [Tinker ef al., 1995 ; Myers et al, 1995] permettent
maintenant de modéliser cette torsion, et d’en imager la
géométrie.

La zone entre 24°S et 27°S correspond a une lacune
importante dans la distribution des séismes de profon-
deurs intermédiaires [125-300 km, Jordan et al, 1983].
Cependant, la continuité de I’avant-arc et de 1’arc mag-
matique quaternaire montre que la limite entre la sub-
duction normale et subhorizontale se situe plutdt 4 27°S.

La zone de transition, localisée a 33°S, se situe dans
I’axe de la ride Juan Fernandez et correspond 2 une déchi-
rure, ou a une torsion de la plaque plongeante [Cahill et
Isacks, 1992].

Les Andes centrales correspondent au segment de sub-
duction normale. Elles sont caractérisées par deux chai-
nes paralleles, de plusieurs centaines de kilometres de
long, les Cordilleres Orientale et Occidentale, dont cer-
tains sommets atteignent plus de 6500 m. Mais, le trait
morpho-structural majeur est la présence, entre ces deux
Cordilleres, d’un Haut-Plateau, qui s’étend sur prés de
1500 km du Pérou (15°S) jusqu’en Argentine (27°S),
I’Altiplano en Bolivie et au Sud Pérou, et la Puna en Ar-
gentine. Son altitude est comprise entre 3500 et 4700 m
avec une moyenne 4 3650 m [Isacks, 1988].

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n° 38
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Fia. 1.- Schéma des p{incipales caractéristiques morphostructurales et structurales des plaques subductées et subductantes au niveau des
Andes centrales (compilation d"aprés Carey [1958] ; Ziegler et al. [1981] ; Jordan e al. [1983] ; Isacks [1988] ; Cahill et Isacks [1992] ; De
Urreiztieta [1995]).
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Large d’environ 200 km, il constitue comme le Tibet par
rapport a I’Himalaya, et malgré des dimensions infé-rieures
et un contexte géodynamique différent, la particularité es-
sentielle du dispositif orogénique des Andes centrales.

En profondeur, les Andes centrales sont caractérisées
par une racine crustale importante [James, 1971 ; Fukao
et al., 1989]. Le Moho est 2 65 km sous la Cordillére Oc-
cidentale et 4 70 km a la limite Cordillére Orientale-
Altiplano [Beck et al, 1996].

Plusieurs interprétations de la structure des Andes cen-
trales, expliquant la présence de I’Altiplano et le
surépaississement crustal, ont €té proposées.

Pour certains, I’épaississement crustal est attribué 2
I’addition de magmas dérivés du manteau [Gill, 1981 ;
Weaver et Tarney, 1982]. D’autres considerent qu’il ré-
sulte essentiellement du raccourcissement tectonique
[Uyeda et Kanamori, 1979; Suarez et al., 1983]. Mais,
ces modeles ne sont pas en accord avec les données géo-
logiques et géophysiques observées sur I’ensemble de la
chafne [Kono et al, 1989]. Il en est de méme, pour le mo-
dele d’accrétion de crofite subductée proposé par Rutland
[1971]. Isacks [1988] propose d’abord un affaiblissement
thermique de la partie supérieure de la lithosphére conti-
nentale, suivi d’un raccourcissement et d’un épaississe-
ment crustal, combiné avec I’expansion thermique de la
zone affaiblie, délaissant ainsi la contribution magmati-
que, Les effets thermiques, invoqués et étudiés par
Froidevaux et Isacks [1984] qui modifieraient sous
I’Altiplano les caractéristiques de la lithosphere (la ren-
dant plus chaude et plus légere), ne pourraient pas repro-
duire la dissymétrie de la racine crustale andine [Kono et
al, 1988]. C’est pourquoi ces auteurs proposent un mo-
dele intermédiaire entre I’accumulation magmatique et le
raccourcissement crustal, prenant en compte 1’aspect dis-
symétrique de la racine crustale sous I’Altiplano. De
méme, Sheffeld [1999] invoque la nécessité de combiner
les deux phénoménes, pour expliquer 1’épaississement
crustal sous les Andes Centrales. D’aprés Roeder [1988],
10% de I’ épaississement crustal est dfl 2 des apports mag-
matiques et 90% a 230 km de raccourcissement tectoni-
que, absorbé essentiellement par une grande faille intra
crustale, pentée de 10° vers I’Ouest, le long de laquelle le
Bouclier Brésilien est sous-charrié [Lyon-Caen et al.,
1980].

En surface, la plaque supérieure présente, au niveau
des Andes boliviennes [Ahlfeld, 1972] et de leur continua-
tion au Nord Chili, des unités morphologiques et géolo-
giques paralleles [Ahlfeld et Branisa, 1960 ; Martinez et
Tomasi, 1978 ; Martinez, 1980] :

La Cordillére de la Céte constitue un étroit relief,
culminant entre 1200 m et 2000 m, du Sud du Pérou jus-
qu’au centre du Chili. Elle est caractérisée par des terrains
magmatiques calco-alcalins d’ages jurassique et crétacé, mis
en place par les arcs magmatiques de ces époques.

La dépression centrale correspond a un bassin d’ef-
fondrement cénozoique et quaternaire [Dewey et Lamb,
1992]. Peu marquée 2 17°8S, elle se prolonge au Sud jus-
qu’a Puerto Montt.

La Précordillére forme le versant pacifique des An-
des, reliant la dépression centrale 4 la Cordillére Occi-
dentale (5000 m). La topographie est réguliere dans les
parties basses de la Précordillere, et plus accidentée au
pied de la Cordillére Occidentale, oil le socle précambrien
affleure au revers d’un systéme de chevauchement 2 ver-
gence ouest [Munoz et Charrier, 1996). '

La Cordillére Occidentale est constituée d’appareils
volcaniques de formes coniques, espacés et bien indivi-
dualisés (altitude > 2 6000 m), qui surplombent une topo-
graphie peu accidentée (altitude moyenne de 5000m). Cette
unité correspond aux arcs néogene et quaternaire.

L’Altiplano : cf. § 3

La Cordillére Orientale, large de 100 km au Nord de
17°S et de 400 km au Sud, est constituée de sédiments
essentiellement paléozoiques, déformés par une tectoni-
que plicative et cassante. On y distingue un groupe de
plutons intrusifs, d’4ges triasique & néogene, qui consti-
tuent un alignement de reliefs (Cordillére Royale) supé-
rieurs & 5000 m (Illimani : 6882 m).

Le versant ouest, large de 20 2 50 km est caractérisé
par des structures compressives 2 vergence ouest affec-
tant les terrains siluriens & dévoniens [ceinture de Huarina;
Sempere et al., 1990].

Le versant est est caractérisé par des structures com-
pressives & vergence est. Au Nord de 18°S, il rejoint en
100 km la Zone Subandine, dont les chatnons occiden-
taux culminent 2 une altitude de 1000 m. Au Sud de 18°S,
la topographie est plus douce, et passe aux chainons
subandins sur une distance de 150 km, par I’intermédiaire
de la zone Interandine, ol affleurent, en plus du Paléozoi-
que, des terrains méso-cénozoiques.

Dans la Cordillere Orientale, des structures andines se
surimposent & des déformations compressives d’age her-
cynien [Martinez et Tomasi, 1978 ; Martinez et al, 1980 ;
Dalmayrac et al, 1980 ; Kley et al, 1997].

La Zone Subandine : Limitée 4 1’Est par les plaines du
Chaco et du Beni, elle correspond & un prisme tectonique
formé par un systéme de plis et de chevauchements de
couverture (Paléozoique, Mésozoique et Cénozoique) a
vergence est [Baby et al., 1989]. Les chainons subandins
(300 m) sont les derniers reliefs avant le bassin amazo-
nien, et constituent le front orogénique actuel [Baby et
al., 1995].

L’Avant-pays Andin est constitué par les plaines du Chaco
(au Sud) et du Beni (au Nord), qui appartiennent au bassin
amazonien. Il est caractérisé par des séries fluviatiles néo-
genes sub-horizontales, épaisses (5000 m) au pied des An-
des et s’amincissant vers I’Est (Baby et al., 1995).

Les structures majeures de ces différentes unités sont
orientées nord-ouest au Nord de 18°S, et nord-nord-est au
Sud [Isacks, 1988]. Elles forment une arcature convexe
vers le continent, appelée crocline bolivien [Carey, 1958;
Isacks, 1988]. L’axe de symétrie, orienté N75, est situé 3
18°S, et bien mis en évidence par des études
paléomagnétiques [Beck, 1987]. L'orocline affecte égale-
ment le profil de la surface de subduction [Jordan et al,
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1983] au niveau ol la subduction est normale.

De nombreux modeles, basés sur des épaississements
crustaux différents le long de la chaine[(Isacks, 1988], sur
la subduction oblique [Beck, 1988], ou sur I’élasticité des
plaques [Watt ez al, 1995], sont proposés pour expliquer
I’orocline. L'ensemble de ces modeles considere quela
chaine Andine a acquis cette géométrie essenticllement
lors du Cénozoique supérieur [McFadden et al, 1995}, a
partir d’une géométrie initiale qui n’était pas rectiligne,
s’opposant ainsi au premier modele de Carey [1955]

3.— GENERALITES SUR L’ALTIPLANO

3.1 Position structurale, morphologie et limites de
P’Altiplano

L’ Aliiplano forme un vaste haut-plateau (200 km de
large et 2000 km de long), a une altitude moyenne de 3700
m. [l correspond schématiquement 2 un bassin endoréique,
développé entre les édifices tectoniques de la Cordillere
Orientale et les édifices tectoniques et magmatiques de
I’ensemble Précordillére-Cordilleére Occidentale (cf. chap.
4). La partie est de I’ Altiplano est chevauchée par les ter-
rains paléozoiques déformés de la Cordillére Orientale
[Sempere et al., 1990]. L’ Altiplano est caractérisé par un
épais remplissage détritique tertiaire [Meyer et Murillo,
1964 ; Martinez, 1980 ; Lavenu, 1986 ; cf. chap. 1], qui a
enregistré I’ histoire de sa déformation (cf. chap. 3).

Bien développé entre 16°30°S et 22°S, I’ Altiplano bo-
livien appartient au segment des Andes centrales compris
entre 15°-24°8; il se prolonge en Argentine ol il est ap-
pelé La Puna.

1 est limité au Sud par la zone de transfert de Tucuman
(Fig. 1.1), qui coincide avec la zone de transition entre les
segments 15°-24°S et 27°-33°S. La limite entre 1’ Altiplano
Puna et les Sierras Pampeanas correspond 4 une zone
transpressive dextre [de Urreiztieta, 1995]. Au Sud de
celle-ci, les zones de haute altitude (>3000 m) ne repré-
sentent qu’une frange étroite [[sacks, 1988].

Au Nord, I’Altiplano se rétrécit 2 la latitude du lac
Titicaca (16°S), entre les rétro-chevauchements du bassin
de Putina, en bordure de la Cordillere Orientale [Laubacher,
1978], et ceux du bassin occidental Péruvien [Jaillard et San-
tander, 1995]. Il disparait au Pérou vers 15°S, tronqué par
les failles décrochantes et les chevauchements E-W de la
déflexion d’ Abancay [Marocco, 1978 ; Ligarda, 1989].

L’ étude proposée ici concerne I’ Altiplano nord et cen-
tre bolivien situé entre le lac Titicaca (16°S) et le Salar de
Uyuni (21°S). Ce choix géographique a été guidé par
I’existence, dans cette zone, de données de géophysique
pétroliére, ainsi que par la continuation d’un programme
de recherche de I’'IRD (ORSTOM) [Martinez, 1980 ;
Lavenu, 1986 ; Sempere et al., 1990 ; Baby et al., 1992 ;
Hérail et al., 1993].

3.2. L’Altiplano nord et centre Bolivien : principaux
travaux antérieurs
L’ Altiplano nord bolivien et ses bordures ont été 1’ob-
jetde plusieurs études ; la plupart d’entre elles concernent
la définition de la stratigraphie.
Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n° 38

D’Orbigny puis Steinmann ont reconnu les premiers
les grands groupes lithostratigraphiques. Mais c’est dans
les années 60 que le service géologique de Bolivie
(GEOBOL) définit les principales unités litho-
stratigraphiques du Crétacé et du Tertaire [Meyer et Mu-
rillo, 1964 ; Ashfeld et Branisa, 1960 ; Sirvas et Torres,
1966 ; Ponce, 1964 ; Ascarrunz, 1962]. Everndeen, Kriz
et Cherroni [1966] proposent les premigres corrélations
basées sur des ges radiométriques. Parallélement, de nom-
breuses études sont effectuées sur la stratigraphie du
Paléozoique, principalement sur la bordure est de
I’Altiplano [Branisa et al., 1972; Fricke et al, 1964 2
Wolfart et Voges, 1968] ainsi que sur les bords du lac Ti-
ticaca [Ascarrunz et Radelli, 1964]. Les principales for-
mations paléozoiques sont alors reconnues, définies et
datées.

Les formations crétacées, quasi absentes 2 1affleure-
ment sur I’ Altiplano nord, furent étudiées et définies en
détail sur la bordure ouest de la Cordillére Orientale
[Lohman et Branisa, 1962, Branisa et al, 1966], ainsi que
sur les bords du lac Titicaca [Oviedo, 1962). Kriz et
Cherroni [1966] découvrirent la seule grande zone d’af-
fleurements crétacés sur 1’ Altiplano central, au Nord du
Salar de Uyuni (bassin de Sevaruyo), et établirent des cor-
rélations avec le Crétacé de la bordure ouest de la Cor-
dillere Orientale (région de Potosi). L’ensemble des résul-
tats issus de ces études stratigraphiques sur le Paléozoique
et le Crétacé furent synthétisés par Ahifeld (1972).

Dans les années 70, les études entreprises sous 1I’im-
pulsion de I’exploration pétroliére [Cherroni, 1974 :
Ascarrunz, 1973 ; Ponce, 1972], ainsi que les études
paléontologiques et sédimentologiques [Hoffstetter et al,
1971 ; Rodrigo et Castanos, 1975 ; Villaroel, 1974, 1978]
permettent d’affiner les 4ges des différentes formations
tertiaires de I’ Altiplano [Everndeen et al, 1977 : Martinez
et al, 1973]. Dans ces mémes années, les grandes structu-
res sont décrites et les grandes limites cartographiées
[Martinez et Tomasi, 1978]. Dans le méme temps, Martinez
[1980], a partir de ses études sur le Paléozoique propose
une interprétation géodynamique et paléogéographique du
Paléozoique de I’ Altiplano et de la Cordillére Orientale.

Les premiers découpages séquentiels du Tertiaire
[Martinez, 1980 ; Lavenu 1986] sont proposés dans les an-
nées 8O et admettent [Sébrier ez al, 1988] les séquences sui-
vantes : Paléocéne-Eocene ; Oligocne inférieur ; Oligo-
céne supérieur-Miocene supérieur ; Pliocéne et Pléistocéne.
Ces grandes périodes de sédimentation sont interprétées
comme entrecoup€es par quatre bréves périodes de défor-
mations compressives : phases Incaique (38 Ma), Quechua
1(30Ma), Quechua 3 (8 Ma), Quechua 4 (3 Ma). Ces auteurs
reprennent ainsi les considérations traditionnelles qui, de-
puis Steinmann [1924], admettent que I’évolution tectoni-
que cénozoique des Andes élait une succession de longues
périodes en régimes extensifs, séparées par de courtes pé-
riode compressives [Martinez, 1980 ; Sébrier, 1988].

A partir de ses études sédimentologiques et de compi-
lations des données existantes, Lavenu [1986] divise
’Altiplano en trois grandes parties séparées par deux gran-

des limites majeures :
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Une partie occidentale, caractérisée par une sédimen-
tation détritique volcanique et limitée a I’Est par la faille
de San Andres, une partie centrale, présentant une forte
subsidence au cours de tout le Tertiaire, et une partie orien-
tale, elle aussi fortement subsidente, qui est limitée a 1’Est
par la faille Conir, et caractérisée par une sédimentation
grossiére. Toutefois, le manque de données de subsurface
ne lui permet pas de contraindre géométriquement ces dif-
férentes unités structurales, ainsi que leurs bordures. Ainsi,
les données structurales étudiées ponctuellement pour les
phases du Mioceéne terminal & 1’Actuel & 1’aide de
microtectonique ne permettent pas 1’établissement d’un
schéma évolutif complet des déformations & 1’échelle du
bassin. Il en est de méme pour les phases antérieures étu-
di¢es par Martinez [1980].

A la fin des années 80, et au début des années 90, Roeder
[1988] et Sheffels [1990] évoquent I’existence de structures
compressives importantes, notamment le long de la bordure
est de I’ Altiplano. Baby et al, [1992] et Hérail et al. [1993]
montrent, les premiers, I’existence de systémes de chevau-
chements et I'importance de la tectonique tangentielle dans
les déformations de la bordure orientale de I’ Altiplano. De
nouvelles données radio-chronologiques, paléontologiques,
magnéto-strotigraphiques et sédimentologiques [Swanson
etal., 1987 ; Lavenu et al., 1989 ; Marshall et al., 1992 ; Mc
Bride, 1987 ; McRae, 1990 ; McFadden et al., 1985 ;
McFadden et al., 1990 ; Baby et al., 1992 ; Hénil et al,
1993] permettent de considérer I’ Altiplano nord comme un
bassin de type flexural [Sempere ef al, 1990], initié a I’'Eo-
cene, et perturbé 4 I’Oligocene supérieur et au Miocene su-
périeur, par deux crises compressives majeures [Sempere
etal, 1990]. Cette nouvelle interprétation est en accord avec
les nouveaux modeles de la chaine andine, qui sont caracté-
risés par I’importance accordée au raccourcissement crustal,
aux fronts chevauchants, et aux bassins de type flexural [Jor-
dan et al. 1987 ; Mascle et al., 1987 ; Roeder, 1988 ; Sheffels,
1990 ; Sempere et al, 1990]. Cependant, ces grands mode-
les ne précisent pas les liens entre I’évolution tectonique de
I’Altiplano et son évolution sédimentaire durant le Céno-
zoique.

En revanche, les travaux sur le Crétacé permettent
d’établir clairement que 1’ Altiplano était soumis & un ré-
gime extensif durant le Jurassique/Crétacé inf., et corres-
pondait a un bassin flexural de type foreland durant le
Crétacé supérieur [Sempere, 1994 ; Blanc-Valleron et al,
1994].

Durant ces derniéres années, I’ Altiplano a ét€ le siége
d’acquisiton de données profondes ; il constitue la partie
ouest de deux profils Lithoscope réalisés en 1991 et 1995
[Dorbath et al., 1993 ; Dorbath et Granet, 1996]. Au Sud
des Andes boliviennes et notament a travers I’ Altiplano
sud, les équipes allemandes ont effectué des transects de
sismiques réfraction et des études gravimétriques et élec-
triques qui constituent un catalogue de données géophy-
siques [Reutter et al., 1991], a partir desquelles des mo-
délisations a I’échelle crustale ont ét€ proposées [Schmitz,
1994 ; Okaya et al., 1997]. Plus récemment, deux profils
sismiques [Beck et al., 1996] caractérisent les épaisseurs
de crofite sous les Andes centrales en terme de vitesses et
de densité.

L’ensemble de ces profils géophysiques conduit 2 si-
tuer la base de la croiite (profondeur du Moho) sous
I’Altiplano vers 65-70 Km [Beck ez al., 1996].

Par ailleurs, des travaux récents concernent la
sédimentologie du Paléozoique [Dias, 1996] et du Céno-
zoique [Marshall, 1996 ; Kennan et ai, 1995 ; Sempere et
al., 1997], ainsi que les mécanismes de déformations ré-’
gissant I’évolution des Andes Centrales [Allmendinger et
al., 1995 ; Allmendinger et Gubbels, 1996 ; Lamb et al.,
1997 ; Okaya et al., 1997 ; Baby et al., 1997] .

4.— METHODOLOGIE

Du point de vue de la stratigraphie, celle-ci est bien
¢tablie pour le Paléozoique et le Crétacé. La stratigraphie
du Cénozoique reste encore incompléte ; des datations sont
a préciser et les contextes tectoniques et géodynamiques
de nombreuses formations restent a définir.

Du point de vue de la connaissance de la structure de
I’ Altiplano, les études structurales locales et les interpré-
tations qui en découlent n’ont été€ effectuées que sur la
bordure Est de I’ Altliplano nord [Martinez, 1980 ; Hérail
et al, 1993]. Les parties ouest et centre n’ont pas fait1’ob-
jet de ce genre de travail. Ce manque de connaissance, au
niveau de 1’ Altiplano, pose en particulier le probléme dela
validité des valeurs de raccourcissement, prises en compte
dans les bilans 4 1’échelle de la chaine, celui de I’ Altiplano
n’ayant donné lieu qu’a des estimations vagues. En effet,
la cinématique des déformations de I’ Altiplano proposée
dans les modeles récents d’évolution des Andes Centrales
[Lamb et al., 1997 ; Lamb et Hoke, 1997 ; Okaya et al.,
1997] fait appel 4 des interprétations tectono-sédimentaires
peu contraintes [Kennan et al, 1995 ; Sempere et al., 1997,
Lamb et Hoke, 1997 ; Lamb et al., 1997] qui lissent de
nombreuses incertitudes, ne permettant pas une réelle dis-
cussion des mécanismes responsables de la structuration
des Andes Centrales.

Nous proposons ici une analyse tectono-sédimentaire
détaillée de I’ Altiplano, qui constitue la base d’une inter-
prétation de la structure et de la cinématique des Andes
Centrales.

4.1. Types de données utilisées

Le travail présenté s’appuie sur des données de sur-
face et de subsurface.

Les données de surface sont d’ordre structural et sédi-
mentaire ; elles ont €t€ acquises lors de plusieurs campa-
gnes de terrain. Elles permettent de délimiter les diffé-
rents ensembles tectoniques qui constituent 1’ Altiplano,
ainsi que les grandes unités sédimentaires. Cela a néces-
sité de nouveaux relevés précis de coupes litho-
stratigraphique et des révisions de coupes déja décrites.

Les données de subsurface proviennent de la base de
données de Y PFB et consistent en de nombreux profils de
sismique réflexion et quelques diagraphies de puits. J'ai
travaillé & I’analyse de ces données, lors de mon affecta-
tion au Service Exploration de la Société Pétroligre YPFB
(Yacimentos Petroliferos Fiscales de Bolivia, 2 Santa Cruz)
dans le cadre d’une convention de recherche entre
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cette société et I'IRD (ORSTOM). Pour des raisons de
confidentialité, I'ensemble des profils utilisés n’ est pas pré-
senté ; toutefois les grandes coupes proposées ont été choi-
sies de maniére 2 illustrer I’ensemble des caractéristiques
structurales et sédimentologiques de I’ Altiplano nord et cen-
tre Bolivien.

Les pointés sismiques ont été effectués sur des profils
migrés. Les passages temps - profondeur sont issus de ta-
bles fournies par la société YPFB. Aprés acquisition des
données sismiques par couverture multiple, la séquence
de traitement sismique permet de déterminer une vitesse
pour corriger les réflexions, représentées sur les points
miroirs par des indicatrices de forme hyperbolique. Ces
vitesses sont appelées vitesses de correction dynamique
(VNMO) et sont, en premigre approximation, égales i la
vitesse moyenne quadratique (vVRMS) dans le cadre d’un
multi-couche horizontal. La vNMO représente la vitesse
moyenne entre la surface et un horizon situé 2 un temps t.
En appliquant la formule de Dix [1955], on transforme la
vRMS en une vitesse d’intervalle (VINT). Celle-ci est dé-
finie comme la vitesse caractérisant une couche située entre
deux horizons (réflecteurs) donnés. Les tables de conver-
sions utilisées sont établies par rapport a cette dernire
catégorie de vitesses et pour des portions de lignes sismi-
ques définies.

11 est 2 noter que la formule de Dix est fondée sur un
milieu homogene et pour des interfaces plans, ce qui est
rarement le cas des couches du sous-sol. Cette hypothese
explique les incertitudes quant aux épaisseurs fournies dans
ce travail. Elles sont généralement comprises entre O et
25% [Hajnal et Sereda, 1980]. Une conversion temps-pro-
fondeur plus précise nécessiterait I’emploi de techniques
plus complexes 2 mettre en oeuvre, telles que des migra-
tions profondeur pre-stack, des techniques de modeling.

Pour la plupart des profils, ’explosif a été utilisé
comme source sismique. Les bandes passantes sont men-
tionnées sur les documents originaux et sont comprises,
le plus souvent, entre 6/10-40/60 hz, entre O et 5 sec. Les
hautes fréquences sont filtrées au fur et & mesure de la
propagation du signal sismique dans les profondeurs du
sous-sol. Il est possible de donner une approximation de
la résolution verticale en la considérant égale 2 la lon-
gueur d’onde/4 [Lavergne, 1986].

(v) Longueur d’onde=Vitesse /Fréquence

Dans les sédiments tertiaires, 2 des profondeurs de I’ or-

dre de 3000 m, v est comprise entre 100 et 200 ; la résolu-
tion verticale est entre 25 et 50 m.

Aux profondeurs de I’ ordre de 8000 m, elle estde I’ or-
dre de la centaine de métres.

Pour contraindre nos coupes 4 I’ échelle crustale, nous
avons utilis€ les temps d’arrivée des ondes Pkp (issues
des téléséismes) récoltés lors du projet Lithoscope nord
[Dorbath et al., 1993].

4.2. Techniques d’analyse

Les données structurales de terrain, associées  |’ana-
lyse de profils sismiques, ont permis de construire des cou-
pes régionales équilibrées.
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A ce titre, nous nous devons de préciser que I’ utilisa-
tion de différents types de traitements sismiques ne suffit
pas a reproduire exactement les géométries et les compo-
santes du sous-sol. Par exemple, malgré I”application de
filtres anti-multiples, des réflecteurs virtuels peuvent ap-
paraitre [Virlouvet, 1997] ; de méme, en profondeur, des
couches, pourtant caractérisées par de bonnes amplitudes
sismiques peuvent ne pas étre représentées en tant que
réflecteurs sur des profils sismiques [Virlouvet, 1997].

Ainsi, compte tenu de ce type de problmes ,ainsi que
des incertitudes liés aux conversions temps-profondeur (as-
sociant les problémes de statiques), j’ai effectué les inter-
prétations de lignes sismiques dans un esprit de géologie
régionale. C’est & dire que je me suis toujours rattaché a
ma connaissance de la géologie de terrain, en cherchant
en permanence a corréler les géométries des réflecteurs
avec les géométries connues en surfaces. De plus, j’ai tou-
jours raisonné en considérant également les parameétres
cinématiques d’une interprétation, notamment les consé-
quences en terme de sédimentation syntectonique. Ceci
m’a permis d’ éliminer de mauvaises solutions, et de pro-
poser des interprétations de lignes sismiques compatibles
avec |’ensemble des données géologiques de surface.

Des modélisations analogiques ont été effectuées
I'IFP, afin de reproduire I’inversion des structures en te-
nant compte des contraintes fournies par 1’exemple natu-
rel de la partie centrale de I’ Altiplano.

Les relevés lithostratigraphiques ont permis de propo-
ser un découpage en séquence [Rochat et al, 1996 ; Rochat
et al, 1998] dont I’ histoire sédimentaire a été simulée a
I’aide du logiciel Genex.

Ma participation a I’étude du potentiel pétrolier de
I’ Altiplano, dans le cadre d’une convention de recherche
TOTAL-YPFB-ORSTOM, m’ a permis d’acquérir des
données concernant les degrés de maturation de la ma-
tiére organique et de préciser I’histoire sédimentaire de
I’ Altiplano. Seuls les résultats publiés [Moretti et Aranibar,
1996] sont mentionnés dans ce travail : les autres ne sont
pas présentés pour des raisons de confidentialité envers
les sociétés TOTAL et YPFB.

Des niveaux tuffacés ont fait I’objet de datations
radiochronologiques & partir de la méthodes K/Ar au la-
boratoire de Grenoble et au laboratoire du Service Géolo-
gique et Minier de Santiago du Chili.

Une campagne d’échantillonnage sur I’ensemble de
I’ Altiplano a fourni du matériel actuellement en cours
d’analyse par la méthode des traces de fission au Labora-
toire de Minéralogie du Muséum de Paris.

L’ ensemble de ces données me permet de proposer des
modeles d’évolution quantitatifs, et non plus seulement
qualitatifs, de I’ensemble de I’ Altiplano Nord. Intégrées
dans le contexte général des Andes centrales, ces nouvel-
les interprétations affinent les modeles géométriques
crustaux préexistants et permettent de présenter de nou-
velles interprétations concernant la structure et la ciné-
matique des Andes boliviennes [Baby et al, 1997 ; Rochat
et al., 1999]. Ces nouvelles interprétations ont &té testées
par modélisations séismiques en collaboration avec le
LGIT ( Grenoble).
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CHAPITRE 2
L’ALTIPLANO: LIMITES, TRAITS STRUCTURAUX ET UNITES SEDIMENTAIRES

1.— PRESENTATION GENERALE
1.1. Les domaines structuraux

D’Est en Ouest, notre étude de terrain et de données
de subsurface montre que I’ Altiplano nord et centre boli-
vien peut &tre divisé en trois domaines structuraux, sépa-
rés les uns des autres par des limites tectoniques, elles-
mémes constituées par des failles profondes précoces ou
des systémes de chevauchements plus récents (Fig. 2 et
3). Les parties centrales correspondent & des anomalies
gravimétriques négatives, alors que les bordures montrent
des anomalies positives (Fig. 4).

Domaine 1/ bassin oriental (Fig. 2 et 3) : il occupe la
partie orientale de I’ Altiplano. II est limité & I’Est par les
terrains paléozoiques déformés de la Ceinture de Huarina
[Sempere et al., 1990}, qui forment la bordure ouest de la
Cordillére Orientale et chevauchent I’ Altiplano le long
d’un systéme de failles a vergence Ouest, le systtme de
failles Coniri. La ceinture de Huarina correspond au do-
maine d’affleurement des séries siluro-dévoniennes. Les
structures les plus occidentales du systéme Coniri affleu-
rent nettement au Nord de 17°30’S, ol elles sont limitées
a1’ Ouest par la faille Coniri s.s., et 2 I’Est par un chevau-
chement plus interne, la faille de Ayo Ayo. Au Sud de
17°30’S, elles disparaissent sous la plaine quaternaire du
lac Poopo ; le bassin oriental admet alors comme limite la
faille d’Eucalyptus, qui constitue elle aussi un chevau-
chement du systeme Coniri, plus interne que la faille Coniri
s.s. Entre 16° et 18°S, les structures ont une direction NW-
SE ; elles deviennent NNW-SSE au Sud de 18°S.

La limite occidentale du bassin oriental est constituée
par le chevauchement de Chuquichambi (fig. 3), qui dis-
parait sous le Quaternaire au Sud de 18°30’S. Seuls deux
Cerros (San Pedro et Andamarca), individualisés en avant
de cette faille, affleurent au centre de la plaine de Coipasa,
marquant la bordure ouest du bassin oriental.

AuNord de 17°30’S, le bassin oriental est déformépar
une tectonique plicative et cassante a vergence ouest for-
mant le bassin de Corocoro, et trouve sa continuation vers
le Nord dans a ceinture plissée de Comanche-Tiahuanacu.
Au Sud de 19°8S, les terrains crétacés déformés du bassin
de Sevaruyo limitent 2 1’ Ouest le bassin Oriental et le che-
vauchent par ' intermédiaire de la faille Pahua a vergence
est. Le bassin oriental disparait plus au Sud, sous la nappe
de Calazaya [Baby et al., 1992].

Domaine 2/bassin Corque (Fig. 2 et 3) : il occupe la
partie centrale de I’ Altiplano et correspond au maximun
d’ épaisseur des séries tertiaires (Fig. 5). Ce bassin Corque
affleure au Nord de 18°30’S, latitude au Sud de laquelle il
est masqué sous la plaine quaternaire de Coipasa. I1 che-
vauche vers I’ Est le bassin oriental, le long du chevauche-
ment de Chuquichambi, et est limité a1’ Ouest par la faille
verticale de Villa Flor-San Andres. Les reliefs associés a
la faille de Chuquichambi forment une Serrania pouvant
atteindre 4700m d’altitude. Le bassin Corque est
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caractérisé dans sa partie centrale, par un trait morpho-
structural majeur, le grand synclinal de Corque-Rosapata,
limité a I’Est par la faille de Chuquichambi, et a I’ Ouest
par la faille de Turco. Celle-ci se prolonge, au Nord de
18°8, par la faille de Calacoto.

La faille de Chuquichambi se prolonge vers le Sud,
jusqu’au Nord du Salar de Uyuni, ol elle sépare la zone
d’anomalies négatives du bassin Corque, 21’ Ouest, de celle
d’anomalies positives du bassin de Sevaruyo a I’Est
(Fig.4).

Domaine 3/ bassin Mauri-Villa Flor (Fig. 2 et 3) : il
est limité & I’Est par la faille de San Andres et s’ étend vers
I’ Ouest, jusqu’a la faille de Berenguela, au dos de laquelle
les reliefs (haut de Berenguela) peuvent atteindre 5000m.
A la latitude de Berenguela (17°20’S), ce bassin affleure
sous la forme d'un vaste monoclinal a pendage est. Au
Sud de 17°30’ S, il est recouvert par des appareils volcani-
ques quaternaires, et montre une morphologie tabulaire
accidentée seulement par de vastes ondulations a grand
rayon de courbures. Au Sud de 18°30’S, il est masqué
sous la plaine quaternaire de Coipasa, et admet comme
limite occidentale les affleurements de socle, qui corres-
pondent & la prolongation vers le Sud du haut de
Berenguela

2.2. Les séries sédimentaires et leur substratum

Des terrains d’4ges précambrien & quaternaire affleu-
rent sur I’ Altiplano. Ils sont regroupés par formations,
définies le plus souvent par rapport 4 leur lithologie (Fig.
4). Ils sont représentés, a I’exception des termes précam-
briens, par des terrains sédimentaires non métamorphisés
[Martinez, 1980].

2.2.1. Socle cristallin

Le socle précambrien (Fig. 2 et 7) est présent a I’af-
fleurement dans la partie Ouest de I’ Altiplano [Troeng et
al, 1994].

Il s’agit de gneiss, de composition granitique a
granodioritique, présentant des déformations ductiles et
datés (Rb/Sr) a 1859 + 200 Ma [Troeng et al, 1994]. Dans
le forage pétrolier de San Andres, le socle précambrien a
été atteint 4 2750 m de profondeur [Lehmann, 1978]. Des
granites 2 hornblende et biotite, datés & 1050 Ma, sont
directement recouverts par des sédiments crétacés et ter-
tiaires. De nombreux clastes de granites d’aplites et de
gneiss sont observables dans les séries conglomératiques
tertiaires de I’ Altiplano, notamment sur sa partie Ouest
(Bassin Mauri). Ces lithoclastes de gneiss et granites rou-
ges ont été datés (K/Ar) a 647 Ma [Everndeen et al ,
1977] dans les conglomérats tertiaires de la bordure ouest
du bassin Corque, 2 la latitude de Turco. A la méme lati-
tude au Chili, dans le secteur de Belen, des écailles tecto-
niques [Garcia et al., 1996] montrent, directement sous
les sédiments tertiaires, des gneiss, des amphibolites et
des micaschistes datés (Rb/Sr) a 1460 Ma et déformés et
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-16D
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Carangas 1

67°
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anomalie négative

Fig. 4.— Carte des anomalies isostatiques résiduelles
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Fia. 6.— Colonne lithostratigraphique généralisée de I Altiplano Nord et Centre.

Modifié d’aprés une compilation [Baby, 1995] réalisée & partir de révisions stratigraphiques et sédimentologiques [Sempere, 1990, 1994 ;
Oller, 1992] et de nouvelles données sur le Cénozoique [Baby, 1995 et ce travail] ; contextes géodynamiques d’aprés ce travail, Sempere [1995]
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métamorphisés vers 450 Ma [Damm et al, 1994].

Ces affleurements restreints de roches précambriennes
se raccordent aisément avec ceux présents au Sud du Pé-
rou, et qui constituent le Massif d”Arequipa [Mégard et
al, 1971]. Certains auteurs [Avilas-Salinas, 1994] sugge-
rent cependant que ces fragments de Précambrien soient
corrélés au bouclier brésilien, constituant ainsi un socle
précambrien continu sous les Andes centrales. D autres,
s’appuyant notamment sur les compositions isotopiques
[Womer et al, 1994] des roches volcaniques tertiaires, pro-
posent une accrétion de terrains allochtones, au cours du
Paléozoique inférieur, & la marge stable du bouclier brési-
lien [Ramos, 1988].

1.2.2. Séries sédimentaires

Les séries paléozoiques affleurent principalement 2
I’Est de la faille Coniri, sur la bordure est du bassin Oriental
(Fig. 2 et 7). Constituants majeurs de la Cordillzre Orien-
tale, elles se retrouvent également sous forme de clastes
dans les formations tertiaires déposées essentiellement
dans I’ Altiplano centre et est, ¢’est A dire dans les bassins
oriental et Corque.

Les unités mésozoiques les plus anciennes reconnues
sur I’ Altiplano appartiennent au Crétacé et affleurent (Fig.
2 et7) en quelques endroits dans la ceinture de Tiahuanacu-
Comanche, et le long de la bordure Ouest du bassin orien-
tal. Elles affleurent plus largement, au Nord Est du Salar
de Uyuni, dans le bassin de Sevaruyo.

Les séries anté-tertiaires n’ont pas fait I’objet de nou-
velles recherches sédimentologiques ; leur description est
issue des nombreux travaux publiés. Par contre, I’analyse
de la sismique réflexion permet d’apporter de nouvelles
contraintes concernant la géométrie de ces unités, ainsi
que leurs épaisseurs.

Les unités tertiaires affleurent largement sur I’ensem-
ble de I’ Altiplano nord ; par contre elles sont cachées sous
de vastes plaines quaternaire au Sud et Sud-Ouest (Fig. 2
et 7). Elles sont classiquement subdivisées en un grand
nombre de formations (Fig. 6), définies plus en fonction
de leur faciés que de leurs relations stratigraphiques [Ahlfeld
et Branisa, 1960 ; Meyer et Murillo, 1961 ; Ascarrunz, 1973
Cheroni, 1974 ; Rodrigo et Castafio, 1975].

Nous avons effectué une compilation des données is-
sues de la bibliographie concernant les séries tertiaires
présentes sur I’ Altiplano ; nous avons réexaminé la pres-
que totalit€ de ces séries, en cherchant & mettre en évi-
dence les traits géométriques et sédimentologiques im-
portants caractérisant les variations des espaces de sédi-
mentation et des sources d’apport, qui témoignent de 1’ex-
pression des mouvements verticaux et horizontaux sur
I’Altiplano.

Les traits géométriques de la sédimentation tertiaire,
définis sur le terrain et en sismique, prennent en compte la
forme des corps sédimentaires, et aussi les types de rela-
tions observés entre les strates, ou avec d’autres surfaces de
dépot. La typologie (Fig. 8) est basée sur celle employée par
Allen et Allen [1990] et Burbank et Verges [1994].

L’ensemble des données sédimentologiques et géomé-
triques concernant les formations tertiaires est présenté
par ages stratigraphiques pour chaque unité morphostruc-
turale de I’Altiplano. Une récapitulation de I’ensemble de
ces données, & la fin de ce chapitre, permet de proposer un
découpage séquentiel de la sédimentation.

Celui-ci constitue un bilan sur la nature et la forme de
la sédimentation, qui permet de fixer de nombreux para-
metres et d’émettre des hypothéses intervenant dans 1’éla-
boration des modeles cinématiques et géométriques de
I’Altiplano.

1.2.3. Distinction enfre séries anté-orogéniques et séries
syn-orogéniques

Afin de structurer |"étude de la stratigraphie du Céno-
zoique nous avons, comple tenu des travaux préexistants,
distingué les séries tertiaires qui présentaient, au niveau
de I’arriere-arc en général et de I’ Altiplano en particulier,
des caractéristiques de séries syn-orogéniques [Miall, 1978
Mitchum et al., 1977]. Ces caractéristiques sont d’ordre
géométrique (mise en évidence de déformations
synsédimentaires) et d’ordre sédimentologique (remanie-
ments importants des roches constitutives du bassin et/ou
de ses bordures et mise en place de systemes sédimen-
taires dynamiques de type alluvial fan).

Nous considérons que les séries syn-orogéniques sont
liées a I’activation de |'ensemble Altiplano-Cordillére
Orientale-Subandin, et qu’elles expriment en surface la
structuration en profondeur du béti crustal andin, ainsi que
la création par épaississement tectonique d’une racine
crustale ; cette hypothese sera discutée par la suite au vu
des bilans effectués a I’échelle crustale (cf chap. 5).

Dans les régions arriere-arc en Bolivie, la premiére
tectonique compressive andine de |’ensemble Altiplano-
Cordillere Orientale-Zone Subandine est communément
admise comme datant de 27 Ma [Sempere ef al., 1990 ;
Baby, 1995}, ce qui nous conduit A considérer les séries
pré-oligocene supérieur comme anté-orogéniques (Fig.
6). Cependant, des déformations compressives plus an-
ciennes sont présentes plus 4 1’Ouest, & |’emplacement de
la vallée longitudinale actuelle, ol les arcs jurassique et
crétacé moyen sont déformés [Scheuber et al., 1994 ;
Andriessen et Reutter, 1994] par une tectonique d’dge cré-
tacé supérieur [phase péruvienne ; Steinman, 1929].

Des déformations d’4ge campanien et paléocéne sont
reconnues dans la terminaison sud-ouest du bassin occi-
dental au Pérou. Le style tectonique invoqué est essen-
tiellement la réactivation en compression de limites
préexistantes, failles normales et transcurrentes, accom-
pagnée parfois par des glissements de couverture dans les
parties orientales [Jaillard et Santander, 1992 ; Vicente, 1988].

Le bassin occidental péruvien affleure encore dans la
région de Palca, 2 une centaine de kilomeétre au NE de
Arica [Vicente, 1988], mais disparait, a la latitude d’étude
(au Sud de 16°S) a I’Ouest de la Cordillere Occidentale
sous les sédiments tertiaires récents ; aucune déformation
campanienne n’y est reconnue.
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Géométrie

Signification en milieu continental

*augmentation des aires de sédimentation: RETROGRADATION

onl ap montée du niveau de base
concordant -bordure stable
activité Tectonique (a°T)=0
Taux sédimentation Txs>>Taux tectonique Txt (=0)
overlap (=tx soulévement fet (Vit. Tect.)
concordant
+augmentation des aires de sédimentation: RETROGRADATION
montée du niveau de base
-bordure instable; soulévement
onlap a°T#0
en éventail Txs>Txt

-bordure stable; approfondissement du bassin: tendance & agradation
a°T=0 type subsidence isostatique Txs>>Txt

sdiminution des aires de sédimentation

-bordure instable; soulévement; PROGRADATION
niveau de base stable ou en baisse

a®T#0

Txs<Txt

-bordure stable; AGRADATION
niveau de base stable

a°T=0

Txs>Txt

overlap

saugmentation des aires de sédimentation

-bordure instable; soulévement; RETROGRADATION
montée du niveau de base

a°T#0

Txs>>Txt

toplap
concordant

ediminution des aires de sédimentation: PROGRADATION
baisse du niveau de base

-bordure instable; soulévement

a°T#0

Txs<<Txt

=couches concordantes érodées/bordure stable déformée

=

toplap
en éventail

ediminution des aires de sédimentation: PROGRADATION
baisse du niveau de base

-bordure instable; soulévement

a°T#0

Txs<<Txt

=offlaps érodés ou overlaps érodés/bordure instable déformée

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n® 38

Fic. 8- Différents types de relations géométriques entre les strates et les limites de séquences et/ou de surfaces de dépots

reconnus dans I Altiplano.
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Cet événement du Crétacé supérieur coincide sur
I’Altiplano avec une déstabilisation des syst¢mes sédimen-
taires ; celle-ci est mise en évidence par I’existence d’un
surface d’érosion a la base des séries coniaciennes et par
une augmentation des taux de subsidence [Sempere, 1994].
En revanche aucune conséquence structurale n'est con-
nue, et les parties arriére-arc n’ont pas été déformées. De
méme, des déformaations plicatives de faible intensité, et
localisées a I’extréme sud de I’ Altiplano [Marocco et al.,
1987], ainsi qu’un changement de nature de la sédimenta-
tion [Sempere et al., 1997 ; Martinez, 1980], constituent
les seules manifestations cormrélables aux déformations pa-
1éocenes.

Durant ’Eocéne la partie avant-arc, au Sud de 18°S
(le long de la bordure Ouest du bassin de Atacama), mon-
tre des déformations compressives ; elle est illustrée par
une tectonique de réactivation et d’inversion de failles
normales, associée 4 des décrochements dextres longitu-
dinaux, qui se localisent au niveaux de 1’arc magmatique
contemporain [Reutter et al., 1991], situé A cette époque 2
I’emplacement actuel de la Précordillére [Scheuber et al,
1994]. Celui-ci a chevauché légerement le bassin arriére-
arc [Charrier et Reutter, 1994].

L’intensité des déformations pré-oligocgne supérieur,
et les styles structuraux évoqués, viennent 2 1’appui de
notre hypothese, qui considére que ces énénements tecto-
niques ne sont pas les témoins de la création d”une racine
crustale par redoublement tectonique, mais sont plutdt en
relation avec des mouvements longitudinaux au niveau
de 1’avant-arc [Reutter et al., 1991] et/ou avec des méca-
nismes liés 2 la mise en place et au fonctionnement des
arcs magmatiques [Lucassen et Franz, 1996].

2.— BassiN ORIENTAL

2.1. Caractéristiques structurales et géométrie du
remplissage sédimentaire

Le bassin oriental montre des dispositifs structuraux
différents du Nord au Sud. Il est caractérisé par une série
tertiaire, entrecoupée de surfaces d’érosion et de discor-
dances progressives (Fig. 3), moins épaisse que dans le
bassin Corque (Fig. 5).

Au Nord de 17°15S, il est bordé a I’Est par les struc-
tures compressives du systtme Coniri. Le front du sys-
t¢tme Coniri est communément appelé Faille Coniri
[Martinez, 1980] ; cependant il ne correspond pas 2 un
simple chevauchement, mais & un dispositif plus complexe
(cf chap. 4). Au Sud de 17°15’S, le systéme Coniri s’en-
racine sous le bassin Oriental ; A cette latitude le front
montre une virgation (Fig. 2), bien mise en évidence par
I’analyse des profils sismiques, et bien marquée par une
anomalie gravimétrique positive (Fig. 5). Au Nord, dans
la région de Patacamaya, il s’oriente NW-SE, puis NNW-
SSE, et enfin s’amortit le long de la faille de Chuquichambi
au Nord de Corque (Fig. 2). A I’Est, des chevauchements
plus internes montrent en sismique les mémes orientations;
les axes des structures plicatives associées s’ennoient vers
le Sud (Fig. 5). Le chevauchement le plus externe du sys-

teme Coniri sépare ainsi le bassin oriental en deux unités
morphotectoniques distinctes (Fig. 3).

Une partie occidentale, caractérisée par un substra-
tum qui n’est pas déformé. C’est le bassin de Corocoro
dans lequel la succession tertiaire, entrecoupée de surfa-
ces d’érosion, est stratigraphiquement presque entidrement

représentée. Son axe de subsidence est penté vers le Nord
Quest (Fig.5). AuNord de 17°30’S, le bassin de Corocoro
est déformé par un systéme d’écailles & vergence ouest.
Ces écailles de Corocoro sont individualisées au dos de
trois chevauchements principaux, représentés d’Ouest en
Est par la faille Umala, la faille de Corocoro et la faille de
Topohoco (Fig.2). Elles montrent une virgation 2 la lati-
tude de 17°15’S et s’amortissent vers le Sud en direction
du front du systéme Coniri.

Ces écailles se rejoignent dans la région de Corocoro,
et se prolongent vers le Nord jusqu’a la limite ouest de la
ceinture plissée de Comanche-Tiahuanacu, constituée par
le chevauchement a vergence ouest de Jesus de Machaca.
La ceinture plissée de Comanche-Tihuanacu se différen-
cie par le fait que des niveaux structuraux plus profonds y
apparaissent, et par |’absence de sédiments du Tertiaire
supérieur (Fig. 7). Au Sud du lac Titicaca, les structures
de la ceinture plissée de Comanche-Tiahuanacu, de direc-
tion NW-SE, sont Iégérement obliques au front du sys-
teme Coniri NNW-SSE. Elles montrent des axes pentés
vers le Sud, tel le Cerro Chilla qui correspond a un
anticlinorium complexe a double déversement, au centre
duquel affleurent des niveaux paléozoiques (Fig. 7). Le
bassin de Corocoro disparait au Sud, 2 la latitude de
18°15’S, coincé entre les chevauchements de Chuquichambi
a 1’Ouest et le systéme Coniri 4 I’Est.

Une partie orientale, ol les dépdts du Tertiaire supé-
rieur surmontent les structures du systémes Coniri éro-
dées. C’est le bassin Poopo qui est limité au Nord par la
faille de Eucalyptus, au dos de laquelle affleure le Paléo-
zoique. La faille de Eucalyptus correspond 2 un chevau-
chement interne & vergence ouest du systeme Coniri. Elle
est légérement oblique au front de ce systeme. L’axe de
subsidence du bassin est orienté NW-SE, avec un maxi-
mum 2 la latitude de 18°30°’S (Fig.5). Il est paralléle a
une limite tectonique (faille de Sevaruyo, Fig.2) qui n’ap-
parait pas a I’affleurement, mais qui sépare le bassin Poopo
(anomalie négative) d’une zone d’anomalie gravimétrique
positive. Celle-ci est oblique 2 la faille de Chuquichambi
qu’elle rejoint au Sud de Corque (Fig.2). Au Sud, la faille
Pahua correspond au chevauchement du bassin de
Sevaruyo sur le bassin Poopo. Elle montre une direction
NW-SE dans sa partie méridionale, et WNW-ESE dans sa
partie septentrionale (Fig.2), ol elle rejoint la faille de
Chuquichambi au Sud de Andamarca. Elle forme la li-
mite nord-est du bassin de Sevaruyo, constitué essentiel-
lement par des terrains crétacés. Les directions des struc-
tures compressives de ce bassin sont paraligles i 1a faille
de Pahua. Plus au Sud, le bassin de Sevaruyo disparait
sous le systeme de chevauchements de Calazaya [Baby et

al., 1992).
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Relations géométriques entre les différentes

formations tertiaires dans le bassin de Corocoro

(profil de sismique réflexion YPFRB).
4et5 ; emplacement des profils lithostratigraphiques (Fig. 10)
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2.2. Unités sédimentaires

2.2.1. Séries ante-orogéniques
2.2.1.a. Unités paléozoiques

Les unités sédimentaires les plus anciennes présentes
sur I’Altiplano affleurent dans la prolongation nord du
bassin oriental (ceinture de Tiahuanacu-Comanche), no-
tamment sur sa bordure occidentale. Au Cerro Chillaeta
Jesus de Machaca (Fig.9 et 10/col. 5), des anticlinaux éro-
dés et des failles inverses mettent & jour une série sédi-
mentaire silicoclastique marine de type turbiditique avec
des intercalations de roches volcaniques altérées d’dge en-
core inconnu [Diaz, 1996]. C’est la formation Chilla qui
montre de nombreuses affinités avec des séries du Cam-
brien inférieur et/ou du Cambrien supérieur- Ordovicien
connues en Bolivie et en Argentine [Diaz, 1996].

Les structures du systéme Coniri, qui constituent le
substratum du bassin Poopo, affleurent 2 I'Est de la faille
Coniri au Nord de 17°30’S. Les terrains paléozoiques, qui
les composent, présentent des termes allant du Silurien au
Permien. Cette succession est cependant trés incompléte,
etmarquée par des lacunes importantes (Fig.9 et 10/col.4).
Elle débute par plus de 1500 m de lutites noires et d’inter-
calations de grés verts a grain fin, appartenant a la Forma-
tion Uncia (Wenlock-Ludlow), qui affleurent au dos de la
faille Coniri et au centre des anticlinaux, sur la bordure
ouest de la Cordillére Orientale. Elles sont surmontées par
700 m de grés compacts micacés verts avec quelques in-
tercalations de lutites noires, qui définissent la formation
Catavi, et par 900 m de grés quartzitiques et de quartzites
blanchatre avec des rides d’oscillations (formation Vila
Vila, Lochkovien). La formation Vila Vila passe progres-
sivement 2 des lutites vertes et 2 des gres gris |égérement
quartzitiques, qui définissent la formation Belen (Praguien-
Emsien) [Sempere, 1995]. Epaisse d’une centaine de me-
tres, elle est directement surmontée, par I’intermédiaire
d’une surface d’érosion, de terrains du Carbonifére
[Cherroni, 1968]. Ceux-ci sont composés de gres et de
lutites conglomératiques (formation Yaurichambi), d’age
carbonifére supérieur [Diaz, 1995]. Le Carbonifere infé-
rieur et moyen n’est pas représenté. La formation
Yaurichambi, épaisse de 150 m, passe vers le haut & la
formation Copacabana, constituée par un membre basal
ol prédominent des termes silicoclastiques, et un mem-
bre supérieur ol prédominent des termes carbonatés ap-
partenant au Permien. Entre 70 et 200 m de cette forma-
tion sont préservés dans le synclinal de Colquencha (Fig.9
et 10/col.4).

2.2.1.b. Unités mésozoiques a paléocénes

Les unités mésozoiques de I’ Altiplano affleurent uni-
quement dans ce domaine et ses bordures. Elles sont tou-
jours discordantes sur le Paléozoique, mais deux succes-
sions lithostratigraphiques différentes sont observées se-
lon que 1’on est dans le Bassin de Sevaruyo ou dans le
reste du bassin oriental.

Dans I’ensemble du bassin oriental, on observe entre
200 et 300 m de dépdts rouges, marins et continentaux,
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qui constituent les formations Torotoro, El Molino et Santa
Lucia. Celles-ci forment une super-séquence d’'dge
sénonien-paléocgne [Sempere, 1994], qui affleure dans la
partie nord de 1’ Altiplano, au Sud du lac Titicaca [Martinez,
1980]. A Jesus de Machaca, elle est épaisse de 250 m et
repose sur les terrains du Paléozoique inféneur, représentés
par la formation Chilla (Fig.9 et 10/col.5). Au centre de
I’ Altiplano, 2 Andamarca, (Fig.9 et 10/col.8) cette séquence,
épaisse de 400m, recouvre en discordance des terrains si-
lurien & dévonien inférieur. Les principaux niveaux de ro-
ches meres connus sur I’Altiplano sont compris dans cet
ensemble sédimentaire [Moretti et Aranibar; 1994], dont les
caractéristiques lithostratigraphiques sont les suivantes :

Formation Torotoro : elle débute par un conglomérat
a clastes de quartzites paléozoiques, surmonté par des gres
continentaux.

Formation El Molino : elle présente trois grands cy-
cles transgressifs régressifs montrant de fines alternances
calcaires dans un ensemble de marnes et pélites vertes et
noires. Les meilleurs niveaux de roches meéres sont com-
pris dans la séquence inférieure. Cette formation est attri-
buée 4 I'intervalle Santonien-Thanétien [Blanc-Valleron
et al, 1994].

Formation Santa Lucia : elle est constituée de pélites
rouges, intercalées de quelques lits de marnes lacustres
datées du Thanétien [Blanc-Valleron ef al, 1994].

Sous la partie occidentale du bassin oriental (bassin
Corocoro), la sismique (Fig.11) montre que cette super-
séquence présente une épaisseur réguliere (300-400m) sous
les dépdits tertiaires, et surmonte les terrains paléozoiques
par I’intermédiaire d'une discordance régionale. En re-
vanche, dans la partie orientale, affectée par le sysieme
Coniri (bassin Poopo), elle est érodée au dos des structures
compressives, mais probablement partiellement conservée
au centre de petits synclinaux (Fig. 12).

Dans le bassin de Sevaruyo, la super-séquence
sénonien-paléocene est plus épaisse (1600m), et ne con-
tient pas de termes détritiques (F. Torotoro) 4 la base de la
mégaséquence (Fig.9 et 10/col.11). Les formations
Aroifilla et Chaunaca, qui constituent un ensemble équi-
valent (Fig. 6) a la formation Torotoro [Sempere, 1994],
montrent des grés fluvio-lacustres et des argiles rouges
avec quelques intercalations d’évaporites (Formation
Aroifilla) ; les niveaux argileux deviennent de plus en plus
importants vers le haut. IIs sont surmontés par des marnes
grises, des calcaires, des argiles noires et des dolomies
jaundtres fossiliferes, d’origine marine, intercalés avec des
argiles rouges (Formation Chaunaca). Plus haut, les for-
mations El Molino et Santa Lucia montrent les mémes
facigs que dans les zones septentrionales, mais des €pais-
seurs légérement supérieures. Mais, a la différence du Nord
de I’ Altiplano, les terrains sénonien-paléocéne surmontent
ici (Fig.9 et 10/ col.11 et 12) une superséquence d’age
cénomanien-turonien (Formation Miraflores, Fig. 6), cons-
tituée de calcaires et de mames, d’origine marine, d’épais-
seur faible, mais assez régulizre (20-30m.). Une disconti-
nuité majeure sépare ces deux mégaséquences, avec locale-
ment une érosion des calcaires de la formation Miraflores
[Sempere, 1994].
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Un puits pétrolier (Fig.9 et 10/col.11), localisé au coeur
d’un anticlinal du bassin de Sevaruyo (Fig. 12/ coupe9), a
rencontré, sous la formation Aroifilla, 2500 m d’évaporites
(Anhydrites) surmontant 900m de grés sombres a grain
trés fin. Ces terrains sont corrélés a la Formation
Tarapaya,qui affleure plus & I’Est dans le bassin de Potosi
avec des facieés gréseux non évaporitiques [Sempere, 1994].
La Formation Tarapaya appartient 2 la super-séquence
kimmeéridgien-albien (Fig. 6), et a été reconnue en sismi-
que au SE du Salar de Uyuni [Welsing et al., 1995]. Les
niveaux évaporitiques de la Formation Tarapaya consti-
tuent ici des diapirs au sein de nombreux centres anticli-
naux du bassin de Sevaruyo, et forment au sein de la série
mésozoique un niveau de décollement préférentiel.

2.2.1.c Unités paléocéne-oligocéne inférieur (Fig. 6)

A San Pedro et Andamarca, ainsi que dans le bassin de
Sevaruyo, les dépots crétacé-paléocéne sont recouverts par
un membre plus gréseux dénommé formation Cayara.
Epaisse d’une centaine de metres, cette formation montre
des alternances d’argiles et de grés a grain grossier. Au
Sud du lac Titicaca, & ’extrémité nord de la ceinture de
Tiahuanacu, elle est constituée par des termes gréseux a
grain grossier, feldspathiques, a stratifications grossiéres
et entrecroisées, avec quelques passées conglomératiques
a clastes de quartzites, et de grés paléozoiques. Les inter-
calations argileuses sont absentes. De nombreuses figu-
res d’instabilité sont présentes dans ces termes gréseux
(slumps). Quelques mesures, effectuées sur les bancs gré-
seux, ont montré des sens d’alimentation du NE vers le
SW. La formation Cayara surmonte sans discordance ap-
parente les argiles et lutites de la formation Santa Lucia
du Paléoceéne. La base de la formation Cayara a été datée
par magnétostratigraphie & 58 Ma [Sempere et al., 1997],
dans un bassin de la Cordillére Orientale, au Sud de Co-
chabamba, hors du domaine étudié ici.

Au dessus de la Formation Cayara, la succession se
poursuit (Fig. 6), sans discontinuité, par une puissante al-
ternance de gres et de niveaux argilo-pélitique, constituant
les formations Tiahuanacu, qui affleurent largement dans
la ceinture de Tiahuanacu, et Potoco, présente dans le bas-
sin de Sevaruyo. Le haut de la formation Tiahuanacu a été
daté€ dans la ceinture de Tiahuanacu & 29.2 + 0.6 Ma (Ta-
ble 1, n°71).

Dans le détail, les formations Potoco et Tiahuanacu
sont composées de gres feldspathiques a grain fin A trés
fin, & stratifications planes ou obliques, 4 ripple marks, et
montrant quelques chenalisations ; elles présentent de nom-
breuses traces de minéralisations cupriféres. Les niveaux
gréseux, qui contiennent parfois de petits clastes de gra-
nites rouges, sont intercalés avec des niveaux rouges a
rouge sombre, argilo-pélitiques, plus ou moins épais ; ces
intervalles s’épaississent vers le milieu de la formation.
De part et d’autre du Cerro Chilla, au Nord, de nombreux
plis décamétriques, dis a des décollements sur les inter-
faces argileux, soulignent cette partie médiane. Au méme
niveau stratigraphique, des termes gréso-calcaires ou fran-
chement calcaires, apparaissent au sein des bancs gréseux.
Vers le haut, les niveaux gréseux sont plus nombreux.

Il est & noter que la formation Potoco, présente au Sud,
montre en moyenne un faciés plus gréseux que la forma-
tion Tiahuanacu au Nord. Les alternances réguliéres argi-
les-grés, ainsi que la faible granulométrie, indiquent une
sédimentation fluviatile distale, localement lacustre. Dans
la ceinture de Tiahuanacu, et dans le bassin de Corocoro,
en avant du chevauchement le plus externe du systéme .
Coniri, les formations Cayara et Tiahuanacu forment un
ensemble de 2000 m d’épaisseur. Vers I'Est, les profils
sismiques indiquent clairement que la formation
Tiahuanacu s’interrompt contre une limite verticale (faille
Coniri) (Fig. 49). A partir de cette latitude, les dépbts pa-
léocene -oligocene inférieur ne sont plus présents au sein
des structures du systéme Coniri.

Au Sud, dans le bassin Poopo, les dépdts paléocene-
oligocéne sont aussi absents, probablement & la suite d’une
érosion. Un forage pétrolier implanté sur une structure du
systtme Coniri, sous le bassin Poopo, a rencontré le Ter-
tiaire supérieur en discordance directement sur le Silu-
rien. Cependant, la formation Potoco est connue sur la
bordure Ouest du bassin Poopo, a San Pedro et 2
Andamarca. Elle est en partie érodée et recouverte par
I"intermédiaire d’une surface d’érosion par le Tertiaire
supérieur. Ainsi, comme le Crétacé, les dépdts paléocene-
oligoceéne inférieur peuvent étre partiellement préservés
au centre de petits synclinaux individualisés au sein du
systéme compressif Coniri (Fig. 12/ coupe 7).

Dans le bassin de Sevaruyo, I’ensemble formation
Cayara-Potoco repose, sans discordance apparente, sur la
formation Santa Lucia. I est épais de 1500m.

2.2.2 Syn-orogénique (Fig. 6)

Les sédiments syn-orogéniques sont caractérisés dans le
bassin oriental par I’arrivée de matériel détritique grossier.
2.2.2.a Unités d’dge oligocéne-miocéne inférieur

Dans la ceinture plissée de Tiahuanacu, les termes su-
périeurs de la formation Tiahuanacu passent & des facies
gréso-conglomératiques (Fig. 13/col. 3), constituant la for-
mation Coniri [Martinez, 1980 ; Lavenu, 1986]. Celle-ci
a fourni un 4ge radiochronologique de 25,5 + 1,7 Ma
(Table 1, n°75). Des alternances d’argiles, de pélites rou-
ges et de grés 4 grain moyen a grossier & lentilles
conglomératiques et avec quelques stratifications entre-
croisées, constituent des séquences grano-décroissantes 2
la base de la formation. Les niveaux conglomératiques
sont constitués par des clastes de roches paléozoiques, qui
sont largement prédominants sur ceux de granites rouges
toujours présents. Les termes de base de la formation
Coniri, d’une épaisseur de 1’ordre de (200-300 m), mon-
trent un faci¢s nettement plus proximal que la formation
Tiahuanacu.La formation Coniri évolue vers le haut vers
des faciés purement conglomératiques (fig. 1.7/col. 3) dont
les clastes grossiers sont constitués de roches paléozoi-
ques. Ces niveaux, déposés dans des cones de dissection
(alluvial fan), recoupent en biseau les termes inférieurs de
la formation Coniri, ainsi que le sommet de la formation
Tiahuanacu, le long d’éventails sédimentaires, ouverts vers
1I’Ouest, bien représentés entre le Cerro Chilla et le front
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10 Km

Fia. 14— Discordances progressives au sein de la Formation Coniri (2 *™ Séquence).

du syst2me Coniri (fig. I.8). A I’échelle de I’affleurement,
ces discordances progressives montrent des dispositifs de
toplaps en éventail, surmontés de onlaps en éventail et/ou
de overlaps (fig. 1.9), en direction du syst¢me Coniri. Ce
type d’agencement sédimentaire s’observe également sur
les profils sismiques. Des overlaps se développent, vers
le haut, dans les niveaux conglomératiques supérieurs
(forte amplitude sismique), submergeant le front du sys-
teme Coniri (Fig. 49), et recouvrant directement le Paléo-
zoique déformé et érodé. Plus au Sud, le long de la méme
bordure (Fig. 16), les mémes niveaux, dessinent toujours
un éventail sédimentaire ouvert vers 1’ Ouest, et forment
des toplaps en éventail. Les faciés grossiers, bien déve-
loppés le long du front du systeme Coniri, passent vers
I’Ouest, en quelques kilométres, aux niveaux gréso-argi-
leux plus fins de la Formation Kollu Kollu (Fig. 13/ col.1
et 2). Celle-ci ne montre pas de discordances progressi-
ves. Elle a été datée 2 18.4 + 0.5 Ma (Tablel, n® 72).

Dans la partie ouest du bassin de Corocoro, les termes
conglomératiques de base de la Formation Coniri ont pra-
tiquement disparu, et la succession se compose de termes
argilo-pélitiques 2 intercalations de sel gemme, et de grés
argileux a grain fin, ol s’intercalent toutefois deux niveaux
gréso-conglomératiques a clastes, représentés a 90% par
des quartzites et grés du Paléozoique, et a 10% par des
calcaires et des granites rouges ; vers le haut, les niveaux
argilo-évaporitiques disparaissent (Fig. 13/ col.2). Ces ter-
mes sont cartés sous I’appellation F. Ballivian (189+2.4
Ma, Tablel, n°® 85) sur les cartes géologiques du service
géologique bolivien, et F. Coniri 1 & 5 par YPFB. Ils sont
surmontés par les grés argileux de la formation Kollu

Kollu. A I’inverse de ce qui s’oserve dans les zones si-
tuées en bordure du systéme Coniri, les terrains oligocéne
supérieur-miocéne inférieur montrent ici des discordan-
ces progressives seulement 2 la base de la succession. El-
les sont constituées de toplaps en éventail ouverts, relayés
vers |’Est par des offlaps, eux-mémes surmontés directe-
ment par des overlaps (Fig. 11 et 16).

La formation Coniri mesure 2000 m (Fig. 12/ coupe 4)
d’épaisseur dans les parties nord du bassin de Corocoro et
s’amincit vers le Sud, ol elle disparait sous une surface d’éro-
sion (Fig. 12/ coupe 5), qui se développe en avant de la faille.
L’analyse des profils sismiques indique que la formation
présente, sous la surface d’ érosion, un éventail sédimentaire
ouvert vers le NNW, composé de toplaps en éventail.

Dans le bassin Poopo, elle n’est pas reconnue, mais
pourrait étre localement préservée au sein du systéme
Coniri. En effet, dans un synclinal localisé sur la bordure
Est du bassin Poopo (Fig. 122/coupe 5), des sédiments
conglomératiques sont attribués, grice a la nature des
clastes, 2 I'intervalle 19-15 Ma [Soler et al., 1992; Hérail
et al., 1993]. Il caractérisent la formation Kollpana, dis-
cordante sur le Pal€ozoique, qui suit la faille de Eucalyp-
tus. Les facies sont ceux de cones alluviaux, passant vers
I’Ouest a des facies moins grossiers, de type fluviatile
proximal, et montrent des dispositifs de discordances pro-
gressives [Hérail et al., 1992].

Sur la bordure QOuest du bassin de Sevaruyo (Fig. 12/
coupe 9), le membre 1 de la formation Tambillo, d’une
épaisseur d’environ 500m, surmonte la Formation Potoco.
Un tuf prélevé a sa base a fourni un dge de 24.8 + 0.8 Ma
{Tablel, n® 59).
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Toplaps en éventails

Paléozoique

Fie. 15- Dispositifs de discordances progressives au sein de la Formation Coniri (2*** Séquence) au front du syst2me Coniri.
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Fic. 16— Relations géométriques entre les différentes formations tertiaires dans la partie sud du bassin de Corocoro.

Cette formation débute par un niveau conglomératique
a clastes de roches paléozoiques, de granites rouges et de
gneiss précambriens [Espinoza, 1995], et se poursuit par
des gres grossiers et des grés tufacés, alternant avec de
minces passées pélitiques rouges. A la différence de la
Formation Coniri qui contient surtout des clastes de
roches paléozoiques, la base de la formation Tambillo
montre une grande proportion de granites et de gneiss
précambriens. Le membre 1 contient de nombreux sills ba-
saltiques et andésitiques, datés entre 23 et 25 Ma [Espinoza,
1995 ; Espinoza et al., 1994 ; Fomari et al., 1996 ; Kennan
et al., 1995], regroupés sous | ’appellation Laves de Tambillo.

2.2.2.b. Unités du Miocéne moyen

Dans la partie centrale du bassin de Corocoro, la pre-
migre unité est constituée par la formation Caquiaviri. En
arriere de la faille de Corocoro, le long du Rio Putuni, elle
recouvre en concordance apparente les facies argilo-
évaporitiques de la formation Coniri 5. Cette formation
Caquiaviri (Fig. 13/ col. 2) est constituée de grés a grain
moyen, & passées conglomératiques rouges, intercalés dans
des niveaux pélitiques fins, et contenant de minces lits
évaporitiques. Les clastes des conglomérats sont 1égere-
ment émoussés, d’un diamétre moyen de I’ordre de 5 cm,
et composés de Paléozoique (80%) et de Précambrien
(20%). Les termes conglomératiques peuvent atteindre 3 m

de puissance a la base de la formation, mais leur épaisseur
diminue rapidement (d’ordre décimétrique) en méme
temps que les grés deviennent argileux. Plus haut encore
dans la série, les grés argileux & grain moyen évoluent
vers des alternances de pélites rouges & rosées et de gres
argileux a grain fin. Ces niveaux sont riches en passées
évaporitiques et en tufs. La formation Caquiaviri a une
épaisseur de 600 m. Elle indique un milieu de dépdt flu-
viatile distal qui évolue vers une sédimentation peu dyna-
mique probablement lacustre, comme le montrent les ni-
veaux d’évaporites présents dans le haut de la formation.

Dans le bassin de Corocoro, mais en avant de la faille
de Corocoro, la formation Caquiaviri forme le flanc est
de I’anticlinal de Mina Chacarilla. Elle est épaisse de 1300
m et débute par 250 m de pélites et de grés en lits grano-
et strato-croissants (Fig. 13/ col. 2).

Au centre de I’anticlinal de Chacarilla, elle est en par-
faite concordance avec les dépdts oligo-miocéne inférieur.
En revanche au pied de la faille de Corocoro, les niveaux
de base montrent un dispositif en onlap vers 1’Est sur une
surface d’érosion qui surmonte les terrains de la forma-
tion Ballivian déformés (Fig. 17). On note la présence de
failles normales synsédimentaires, actuellement retournées
comme |’ensemble de la Formation, par la faille de
Corocoro.

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n° 38
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Fie. 17— Discordance déformée
de la formation Caquiaviri dans le
bassin oriental (Corocoro).
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Fig. 18- Pointé sismique profondeur dans le bassin oriental suivant la coupe 5 (Fia. 12).
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Vers le haut, les bancs gréseux (Fig. 13/col 4) dimi-
nuent rapidement d’épaisseur et la série passe a un en-
semble de grés et d’argiles, épais de 800m et 1égérement
évaporitique. Il contient de nombreux niveaux tuffacés,
dont le tuf Ulloma qui a fourni ici un fge de 11.6 + 0.8Ma
(Tablel, n°93). Le tuf Ulloma constitue un niveau repere
sur I’ensemble de 1’ Altiplano, et a &té daté en de nom-
breux sites entre 10 et 11 Ma (Tablel, n° 10-48-49-51).

Les faciés fins du haut de la formation Caquiaviri sont
regroupes sous I’appellation Formation Rosapata; ils af-
fleurent plus au Sud, au pied des chevauchements de
Chuquichambi (annexe A) dans la région de Huayllamarca
(17°50’S). A cette latitude, 1’analyse sismique (fig. 18)
montre que I’ensemble Caquiaviri-Rosapata n’est &pais
que de 900 m et montre un dispositif progradant, avec des
onlaps réguliers vers I’Est, sur les sédiments éocéne-oli-
gocene supérieur légérement déformés et érodés en avant
du systeme Coniri (Fig. 12/ coupe 5).

Sur les bords est et ouest du bassin Poopo, I’ensemble
formation Caquiaviri-Rosapata est déformé par des struc-
tures compressives et érodé (Fig. 19 et 12/ coupe 7). Les
sédiments du Miocéne moyen ne sont pas connus plus 2
I’Est sur la bordure orientale du bassin Poopo.

A D'extrémité sud du bassin Poopo, sur sa bordure
ouest, les terrains cartographiés dans la formation Tambillo
(annexe A) constituent une bande étroite de terrains dé-
formés en avant de la faille de Pahua (Fi g. 20). Un corps
ignimbritique, dénommé Ignimbrite Larco, contenu dans
cette formation a €t€ daté A 16 + 2 Ma (K/Ar sur biotite)
[Leroy et Jimenez, 1996].

Sur la bordure Ouest du bassin de Sevaruyo, au coeur
du synclinal de Kapora le membre 2 de la formation
Tambillo est constitué par des termes conglomératiques
[Espinoza, 1995] riches en clastes de roches volcaniques,
de gneiss et granites rouges et de grés sous-jacents; il sur-
monte le membre 1 sans discordance apparente. Ce mem-
bre définit une unité d’une épaisseur de I’ordre de 1 km
qui a fourni un 4ge a 15,8 + 0,1 Ma [Kennan et al., 1995].

2.2.2.c. Unités miocéne supérieur-pliocéne

Sur I’ensemble du bassin oriental, les unités miocéne
supérieur-pliocéne sont marquées par I’arrivée d’un
détritisme qui a la particularité de provenir pour partie de
I’érosion des formations sédimentaires cénozoiques de
I’ Altiplano. Ces unités sont reconnues dans les bassins
Poopo et de Corocoro mais sont absentes dans la ceinture
de Comanche-Tiahuanacu et dans le bassin de Sevaruyo
(Fig. 7).

Dans le bassin de Corocoro, il s’agit de la formation
Umala; sa base surmonte en concordance les termes fins
formant le haut de la formation Caquiaviri au dos des
écailles de Corocoro. Elle montre des alternances (Fig.
13/col. 2) de niveaux gréso-limoneux 2 pélitiques indu-
rés, de teinte rosée, trés riches en niveaux de tufs rema-
niés et de niveaux conglomératiques  matrice limoneuse
dont les clastes peu émoussés sont constitués 2 80% par
des roches volcaniques et 2 20% par des roches paléozoi-
ques. Ces niveaux riches en volcanodétritique forment une
ensemble mal stratifié.
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Plus au Sud, le long de la route de Callapa Vituyo de
Umala, ces mémes niveaux gréso-conglomératiques ont
€€ cartés dans la Formation Caquiaviri. La datation d’un
niveau de tuf a fourni un 4ge 2 9.3 + 0.7Ma (Table 1, n°92).
Ces terrains sont pentés de 20° vers le NE au dos de
I’écaille la plus externe du bassin de Corocoro. Ils sont
recouverts en discordance angulaire par des gres
conglomératiques, cartographiés eux aussi sous le nom
formation Umala. Cet ensemble gréseux, riche en hori-
zons tuffacés, contient le tuf «Toba 76» qui constitue un
repére stratigraphique sur I’ensemble de 1’ Altiplano Nord
et a ét€ daté aux alentours de 5.4 Ma [Lavenu, 1986] (Ta-
ble 1, n°® 52-54-55).

La surface de discordance est définie par le sommet
de toplaps en éventail qui indiquent ’existence en pro-
fondeur d’un éventail sédimentaire ouvert vers I’Est. Ef-
fectivement, I'analyse d'une ligne sismique située au ni-
veau du synclinal de Topohoco (en arrigre des écailles de
Corocoro) indique que la base de la Formation Umala pré-
sente bien ce type d’agencement (Fig. 49).

Le haut de la Formation Umala est formé par des sa-
bles bleutés, trés riches en clastes de volcanites, alternant
avec des passées pélitiques finement laminées, de teinte
rose, parfois évaporitiques (Fig. 13/ col. 2).

A la latitude de Chacarilla, dans le bassin de Corocoro
mais en avant des écailles de Corocoro, la base de la forma-
tion Umala (Fig. 13/col. 5) est représentée par des grés en
bancs €pais, sablo-limoneux, 2 grains grossiers, de teinte
grise et contenant des lentille de conglomérats a galets
¢émoussés de Paléozoique ; leur diamétre moyen est infé-
rieur a3 cm ; cet ensemble forme un horizon caractéristique
€pais d’une dizaine de metres. Cette base de la formation
Umala recouvre ici en pseudoconcordance les termes fins
de la formation Caquiaviri plus récents que le tuf Ulloma
qui forment le flanc est de I’anticlinal de Chacarilla.

Vers le Sud, au pied des chevauchement de
Chuquichambi, les conglomérats sont plus épais (100 m)
(Fig. 13/col. 5) ; I’analyse des pendages montre qu’ils cons-
tituent un éventail sédimentaire ouvert vers 1’Est. Les bancs
conglomératiques les plus bas dans la série, sont concor-
dants sur les termes fins de la Formation Caquiaviri ; ils
sont recoupés en biseau vers le Nord par les bancs
conglomératiques situés plus haut dans la série. Cet éventail
sédimentaire forme une discordance cartographique (Fig.
21). En sismique, il est caractérisé par des toplaps surmonté
de onlaps en éventail (Fig. 11). L’éventail sédimentaire est
surmonté par des niveaux argileux et évaporitiques alter-
nant avec des passées de grés sableux, 2 grain fin, de teinte
bleutée, et présentant de nombreux niveaux tuffacés ; ceux-
ci ont donné un 4ge de 8.7 + 1.3 Ma (Table 1, n°94). Des
corrélations sismiques indiquent que ces niveaux ne sont
pas impliqués dans le dispositif de discordance progressive
sous-jacent, et qu’ils constituent des overlaps réguliers vers
I’Ouest et basculés vers 1’Est. Vers I’Est, ils progradent en
onlap sur une surface d'érosion (Fig. 11). Ils passent, vers le
haut, 2 des niveaux argilo-limoneux de teinte bordeaux, pré-
sentant quelques intercalations gréseuses fines, puis 2 des
limons fins contenant des lentilles de conglomérats & ma-
trice argileuse (Fig. 13/col. 4).

L’éventail sédimentaire qui se développe 2 la base de
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Fia. 19— Relations géométriques entre les formations tertiaires sur la bordure ouest du bassin Poopo (sismique réflexion
YPFB).

la formation Umala se suit, vers le Sud, a I’affleurement
au pied des chevauchements de Chuquichambi. A Estancia
Villa Nekketha, il surmonte les faciés fins de la formation
Rosapata et se développe dans les niveaux conglo-
mératiques. Quelques km plus au Sud, 2 la latitude de
Huyallamarca, cet éventail sédimentaire est recouvert, au
pied des chevauchements de Chuquichambi par des ni-
veaux plus récents appartenant toujours a la formation
Umala eux-mé&mes déformés (Fig. 18). Ils contiennent un
tuf repeére qui semble correspondre a un échan-tillon daté
a 5.65 Ma (Table 1, n°4), mais qui est mal localisable &
partir des données de la littérature [Everndeen et al., 1977].

En sismique, on observe un autre éventail qui se dé-
veloppe en avant d’une écaille a vergence est, localisée
entre la faille de Chuquichambi et le front du systéme
Coniri. Cette écaille est constituée par des terrains de I’Eo-
céne-Oligocene inférieur, surmontés en discordance par
des terrains du Mioc&ne moyen. Les niveaux, qui forment
cet éventail, se correlent en sismique aux discordances
progressives de la base de la formation Umala, telle qu’on
I’observe plus au Nord dans la région de Chacarilla. Ce-
pendant, dans le détail, les réflecteurs qui recouvrent le
haut de I’écaille érodée se prolongent au dessus des ni-
veaux en overlap, datés a 8.7 Ma dans la région de
Chacarilla, indiquant qu’ici, les réflecteurs 2 8.7 Ma par-
ticipent & I’éventail sédimentaire. En revanche, quelques
kilometres plus au Nord, ils forment en surface, au dos
del’écaille un anticlinal peu marqué qui affecte

le niveau tuffacé daté a 5.65 Ma, au pied de la faille de
Chuquichambi. Les niveaux constituant 1’éventail sédimen-
taire, ainsi que ceux qui le surmontent, montrent un dipositif
rétrogradant vers I’Est, avec des onlaps sur une surface d’éro-
sion (Fig. 18).

A la méme latitude, prés de Soledad, c’est 4 dire au
sein du systeme Coniri, des terrains volcano-sédimentaires
ontété datés 2 5.2 +0.3,4.6+0.2 et 5.0+ 0.7 (Table 1, n°
28)eta6.5+£0.2et 5.8+0.2Ma (Table 1,n° 76 et 77). s
surmontent directement, par I’intermédiaire d une surface
d’érosion, les terrains paléozoiques déformés (Fig. 18).

A la latitude de Corque, sur la marge Ouest du bassin
Poopo, il s’agit de la formation Remedios. Celle-ci est
constituée a sa base par des conglomérats mal lités, de
couleur verdétre [Lavenu, 1984], qui passent 2 des dépdts
lacustres de types sablo-argileux vers le centre du bassin.
Elle contient une faune pliocéne [Lavenu, 1984], et a été
datée & sa base 2 7.06 £ 0.16, 573 + 0.16 et 4.51 + 0.13
(Table 1, n°56) ; elle constitue ainsi un équivalent de la
formation Umala. Les conglomeérats de la base sont défor-
més au mur des chevauchements de Chuquichambi
[Lavenu, 1984].

En sismique la formation Remedios forme un corps
sédimentaire d’épaisseur réguliére, basculé de quelques
degrés vers I’Est jusqu’au centre du bassin Poopo (Fig.
12/ coupe 7). Dans la partie ouest du bassin, elle repose en
overlaps concordants sur une surface d’érosion qui se perd
vers ’Est dans un éventail sédimentaire. Dans le détail
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Fic. 21— Discordances
progressives 2 la base de la
formation Umala (Miocéne

sup. -Pliocéne inf).
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Bassin Corque

ce dernier est constitué de toplaps en éventail, relayés vers
le centre du bassin par des offlaps, et recouverts par des
onlaps en éventail (Fig. 19). Au centre du bassin, les ré-
flecteurs corrélables a la base de la formation Remedios
sont concordants sur les termes supérieurs de 1’éventail
sédimentaire (Fig. 12/ coupe 7).

Le long de la bordure est du bassin Poopo, ces réflec-
teurs surmontent & nouveau des éventails sédimentaires
ouverts vers I’Ouest. Ces derniers se localisent au front
de structures compressives a vergence ouest, qui défor-
ment la surface d’érosion sur laquelle reposent les sédi-
ments du Miocéne moyen. Les réflecteurs, corrélés a la
formation Remedios, progradent en onlap vers I’Est, sur
les structures plicatives érodées (Fig. 12/ coupe 7).

Dans le bassin de Sevaruyo, les unités miocene supé-
rieur et pliocéne ne sont pas représentées. En revanche, 2
I’extrémité sud du bassin Poopo, en avant de la faille de
Pahua, des terrains non déformés recouvrent en discor-
dance la formation Tambillo. Il s’agit de sédiments
volcanogenes, constitués de grés rouges argileux, présen-
tant des intercalations de tufs remaniés et de conglomé-
rats a éléments principalement volcaniques. Ils sont re-
groupés dans la formation Quehua. Plus au Sud, cette for-
mation Quehua contient une faune attribuée au Miocéne
supérieur [Marshall et Sempere, 1991]. En sismique (Fig.
20), la surface de discordance se perd vers le centre du
bassin Poopo, par I’intermédiaire d’un éventail sédimen-
taire ouvert vers I’Est. Celui-ci se développe au dessus
des réflecteurs qui constituent la formation Tambillo. Dans
le détail, il montre, pres de la faille de Pahua, des toplaps
réguliers recouverts par des onlaps en éventail et par des-

overlaps réguliers, qui constituent la discordance visible
sur le terrain. Dans la partie est du bassin, tous les réflec-
teurs qui forment cet éventail sédimentaire progradent en
onlap vers I’Est.

Sur la bordure est du bassin Poopo (Fig. 7), la forma-
tion Quehua est surmontée par la formation Los Frailes ;
celle-ci est constituée par une nappe ignimbritique, pentée
de 3° vers I’Ouest, recouvrant les reliefs de la bordure
ouest de la Cordillere orientale. Dans le détail, la forma-
tion Los Frailes est constituée de plusieurs unités
pyroclastiques qui ne sont pas parfaitement datées ; I’en-
semble dépasse 300 m d’épaisseur [Leroy et Jimenez,
1996]. Un échantillon prélevé a la base de la formation,
au dessus de la formation Quehua, a fourni un dge de 8.9
+ 0.4 Ma (Table 1, n°81) ; ceci est en contradiction appa-
rente avec I’opinion de Leroy et Jimenez [1996], qui in-
terprétent la formation Quehua comme synchrone, voire
postérieure, aux ignimbrites de Los Frailes. Or dans sa
partie orientale, la nappe ignimbritique a été datée 2 7.13
+0.3,6.8+0.23 et 11.9+ 0.6 dans sa partie basale (Table
1, n° 67, 68, 69). 1l semble donc qu'il y ait, & I’extrémité
sud-est du bassin oriental, interdigitation entre la forma-
tion Quehua et les coulées ignimbritiques qui provenaient
d’un point d’émission localisé sur la bordure ouest de la
Cordillére Orientale [Leroy et Jimenez, 1996].

Plus au Nord, une autre nappe ignimbritique (Fig. 20),
également cartographiée sous 1’appellation Formation Los
Frailes, a fourni des iges 26.3 +0.13 et 6.3 £ 0.11 (Table
1, n°78 et 79). Elle recouvre une surface d’érosion située
a une altitude de 4400 m et installée sur le Paléozoique
déformé de la bordure ouest de la Cordillere Orientale.
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Au Nord de 17°45’S (Fig. 12/coupe 2), il chevauche
vers I’Ouest le synclinal de Nazacara, le long de la faille
de Calacoto. Celle-ci n’apparait pas en surface, mais est
mise en évidence par la présence de structures plicatives
de faible longueur d’onde (Fig. 7), qui définissent une
bande déformée.

Le synclinal de Nazacara forme la partie occidentale
du bassin Corque, et il est lui aussi caractérisé par un bi-
seau général des séries tertiaires vers 1’Ouest (Fig. 12/
coupe 1 et Fig. 5). Son axe est parallele a la faille de
Calacoto dans sa partie sud, et montre une virgation vers
le NW, a la latitude de 17°S, correspondant 2 celle mar-
quée par la ceinture plissée de Comanche-Tiahuanacu. Ce
dispositif est bien illustré par les isobathes de la base des
sédiments tertiaires (Fig. 5).

Ce synclinal est chevauché par son flanc oriental le
long de la faille de Nazacara (Fig. 2 et 12/ coupe 1). Celle-
ci disparait au Sud, sous les écailles de Corocoro. Le flanc
occidental du synclinal est déformé par de modestes struc-
tures plicatives au dos de la faille de San Andres.

Le synclinal de Nazacara disparait 2 17°30’S, entre
les failles de Calacoto et de Turco.

Au Sud de 17°45’S, la faille de Calacoto est relayée
par celle de Turco (Fig. 2). Elle constitue un chevauche-
ment majeur vers 1’Ouest du flanc occidental du synclinal
de Corque. Au Nord, la faille de Turco s’amortit contre la
faille de San Andres.

Dans la région de Curahuara de Carangas, des structu-
res plicatives et cassantes de faible longueur d’onde (Fig.
7), restreintes & ’extrémité ouest du flanc occidental du
synclinal de Corque, matérialisent ’emplacement de la
faille de Turco.

Au Sud de 18°15’S, ces structures affectent le flanc
occidental sur I’ensemble de sa largeur, définissant ainsi
la bande plissée de Curahuara de Carangas [Lavenu, 1986].
Dans le détail, cette derniere montre des directions struc-
turales obliques (NW-SE) 4 la faille de Turco (NNW-SSE),
dans la région de Curahuara de Carangas, alors qu’au Nord
elles deviennent parallgles. Et de méme vers le Sud, les
structures qui forment la bande plissée de Curahuara s’in-
fléchissent dans la direction NNW-SSE, parallélement 2
Paxe du synclinal de Corque. A ces latitudes, la bande
plissée de Curahuara est composée essentiellement de
structures cassantes ; la faille de Turco apparait 4 I’ affleu-
rement, et correspond aussi 4 une anomalie gravimétrique
positive (Fig. 4).

Au Sud de 18°30’S, i la latitude de Andamarca, la
faille de Turco s’amortit contre la faille de Chuquichambi
et se parallélise & celle-ci, marquant ’extrémité sud du
synclinal de Corque Rosapata. L’ analyse de données
gravimétriques et sismiques permet de mettre en évidence
un domaine peu déformé, situé a 1I’Quest de la faille de
Turco (Fig. 3), ol le biseau des sédiments tertiaires se pro-
longe vers I’Ouest, jusqu’a la faille de Villa Flor-San
Andres, au dos de laquelle 1a série tertiaire est d’épaisseur
inférieure & 3000 m (Fig. 5).

Vers le Nord, ce domaine, qui constitue la partie occi-
dentale du bassin de Corque, n’est déformé que par la faille
verticale de Santa Lucia orientée NW-SE, et qui s’amortit
au Sud de 18°45’S; celle-ci se connecte au Nord 2 Ia faille

de San Andres. La faille de Santa Lucia correspond a une
forte anomalie positive. La partie occidentale du bassin
Corque se rétrécit a la latitude de 18°30’S, et disparait
dans la zone déformée située entre les failles de Turco et
de San Andres (Fig. 2).

Vers le Sud, ce domaine s’¢largit et se prolonge, entre

les failles de San Andres a 1’Ouest et de Chuquichambi a
I’Est, jusqu'au Salar de Uyuni. A cette latitude, les séries
tertiaires sont €paisses, le long de la bordure orientale du
bassin chevauché par le bassin de Sevaruyo, le long de la
prolongation sud de la faille de Chuquichambi (Fig. 12/ coupe
9). Ces séries s’amincissent sur la bordure occidentale qui
est déformée par une structure compressive a vergence Ouest,
le pli de Salinas (Fig. 12/ coupe 9), qui correspond 2 une
faible anomalie gravimétrique positive. Ce pli de Salinas se
prolonge, vers le Nord, selon une direction NNW-SSE, et
s’amortit contre la faille de Turco 2 la latitude de 19°S.

3.2. Unités sédimentaires

3.2.1. Anté-orogénique

3.2.1.a. Unités paléozoigues

Les unités paléozoiques ne sont pas connues 2 1’af-
fleurement dans le bassin Corque. Elles ont été reconnues
a la base d’un puits pétrolier implanté au dos de la faille
de Santa Lucia (18°408), sous forme de lutites noires (300
m) attribuées 2 1’Ordovicien [données YPFB non publiées],
et sont directement surmontées par des sédiments tertiai-
res (Fig. 9 et 10/col. 9). Dans la partie Nord de I’ Altiplano,
’analyse de profils sismiques (Fig. 12/coupe 1) montre
que la formation Chilla (Ordovicien), reconnue dans la
ceinture plissée de Comanche-Tiahuanacu, se prolonge
sous le bassin Corque. Epaisse de 200 m sous le flanc est
du synclinal de Nazacara, cette formation Chilla montre
une structure en biseau vers I’ Ouest, et n’est plus présente
sous les dépdts crétacés au niveau du puits de San Andres
(Fig. 9 et 10 /col. 6) [Lehmann, 1978].

3.2.1.b. Unités mésozoigues

Les unités mésozoiques ne sont pas davantage présen-
tes a I’affleurement dans ce domaine. Elles existent ce-
pendant en profondeur. Ainsi dans le puits de San Andres,
les formations El Molino, Santa Lucia et Torotoro for-
ment un ensemble de 300 m d’épaisseur avec des faciés
identiques 2 ceux observés dans la ceinture plissée de
Tiahuanacu (Fig. 9 et 10/col.5). Cette succession d’4ge
sénonien-paléocene est ici discordante directement sur le
Précambrien. L’analyse des profils sismiques et la corré-
lation des réflecteurs crétacés indiquent que, sur I’ensem-
ble du bassin Corque, les dépdts crétacés ont presque tou-
jours la méme épaisseur qu'a San Andres.

3.2.1.c Unités paléocéne-oligocéne inférieur (Fig. 6)

Les unités paléocene-oligocéne inférieur affleurent lar-
gement sur le flanc est du synclinal de Corque (Fig. 22/
col. 9). Dans la serrania de Chuquichambi, elles corres-
pondent & des lutites rosées intercalées avec des lits
évaporitiques verdatres a blanchétres (F. Chuquichambi).
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Cet ensemble, d’une épaisseur de 1’ordre de 500 m, cons-
titue la semelle des écailles de Chuquichambi, et montre
de nombreuses déformations plicatives mineures, asso-
ciées & un diapirisme local des passées évaporitiques. Vers
le haut, il passe en continuité aux grés sus-jacents de la
formation Tiahuanacu, constituant le substratum du flane
est du synclinal de Corque-Rosapata.

Ces terrains se retrouvent plus au Nord, le long de la
bordure est du bassin Corque, au niveau d’un diapir qui
traverse |’ensemble des séries tertiaires (Fig. 7). Au cen-
tre de I’anticlinal de Chacarilla, ils ont été dénommés F.
Chacarilla, et ont fourni un &ge 4 48,9 + 0,5 Ma (Table 1
n°95). Dans la région de Corocoro, ils sont définis sous le
nom de E Jalluma.

Les couches sus-jacentes (Fig. 22-23/ col. 9) sont
constitées par un ensemble de grés feldspathiques marron
rouge a violet, alternant avec des couches de lutites mar-
ron sombre (base F. Tiahuanacu). Les faciés de gres
chenalisés, friables, & grain grossier (formation Cayara)
connus dans les autres domaines ne sont pas présents ici.

La succession (formation Tiahuanacu) se poursuit par

-des grés massifs A grain fin, en bancs de 1m, de

teinte marron violet, intercalés avec des lutites de 03 &
0,5 m de puissance ;

-des gres feldspathiques et ferrugineux, en bancs
de 1 m, intercalés avec des lutites; quelques bancs de grés
présentent des stratifications entrecroisées ;

-des grés de couleur marron 2 rouge, trés com-
pacts, qui apparaissent bien dans le relief, qui sont suivis
par des gres plus clairs, intercalés avec des lutites ;

-des grés marron rouge, intercalés avec des bancs
de lutites marron clair 4 foncé, en couches de 0,22 0,4 m;
quelques niveaux de grés tufacés sont présents.

Malgré quelques variations dans la lithologie, la for-
mation Tiahuanacu présente un faciés de sédimentation
de type fluvial distal, peu dynamique, comme le sugge-
rent la présence de stratifications entrecroisées et les ba-
ses peu érosives des grés. L'extension des bancs de grés
indique un milieu de plaine d’inondation, avec de proba-
bles cours d’eau en tresse. La granulométrie est fine, seuls
quelques clastes de granites rouges (d max=1cm) sont
observables dans les bancs de grés les plus grossiers.

Comme dans le bassin oriental (cf § 2.2.1.c), le som-
met de la formation Tiahuanacu est, ici aussi, constitué de
facigs plus gréseux & nombreux clastes de granites rouges
(Fig. 22-23/ col. 9) ; les intervalles argilo-pélitiques se
réduisent au profit de bancs de grés & grain fin 2 moyen,
toujours quartzo-feldspathiques, mais présentant quelques
intercalations microconglomératiques, 2 clastes de roches
essentiellement pal€ozoiques.

La formation Turco (300 m), dont le sommet affleure
au dos de la faille de Turco sur le flanc ouest du synclinal
de Corque Rosapata, se corréle en sismique 2 la forma-
tion Tiahuanacu du flanc est du bassin (Fig. 12/ coupe 7).
Les faciés de 1a formation Turco (Fig. 22-23/col. 10) sont
légerement plus grossiers que ceux de la formation
Tiahuanacu. Ce sont des gres feldspathiques, 2 grain moyen
a grossier, en bancs pouvant atteindre 3 m d’épaisseur,
avec intercalations de niveaux argilo-pélitiques épais de
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0,20 a 1 m, de teinte rouge & marron. Vers le sommet, les
bancs gréseux se chargent en lentilles de conglomérats 2
clastes de granites rouges et de gneiss.

Au centre du synclinal de Corque, la formation
Tiahuanacu est épaisse de 3500 m. Elle diminue d’épais-
seur vers I’Ouest, ol (formation Turco) elle mesure moins
de 2000 m au dos de la faille de Turco.

Plus au Nord, 4 la latitude de San Andres, elle est épaisse
de 3000m au centre du synclinal de Nazacara, et de 2300 m
dans le forage pétrolier deSan Andres (Fig. 22/ col. 6).

En avant de la faille de Turco, au Sud de 18°S, les
réflecteurs corrélés a la E Turco disparaissent vers I’Quest
sous une surface d’érosion, et forment des toplaps con-
cordants (Fig. 23).

Ils ne sont pas reconnus dans un forage pétrolier, situé
audos de lafaille de Santa Lucia (18°308) ; 14 le Tertiaire
supérieur repose directement sur I’Ordovicien. En revan-
che, des réflecteurs formant un corps triangulaire appa-
raissent en avant de la faille de Santa Lucia, limités &
I’Est par cette faille; ils se corrélent 2 la formation Turco
(Fig. 23). Vers I’Ouest, ils disparaissent sous une surface
d’érosion par I’'intermédiaire de toplaps.

Dans le synclinal de Tambillo, 1’équivalent de la for-
mation Potoco mesure en sismique 3000 m (Fig. 12/ coupe
9). Au niveau du pli de Salinas, il ne présente plus que
2700m d’épaisseur.

3.2.2. Syn-orogénigue (Fig. 9)

3.2.2.a Unités d’dge oligocéne-miocéne inférieur

Sur le flanc est du synclinal de Corque-Rosapata, la
formation Coniri présente, comme dans le bassin orien-
tal, des facies de cones alluviaux conglomératiques gros-
siers contenant essentiellement des clastes de roches pa-
léozoiques (Fig. 22-23/ col.9). Elle surmonte sans discor-
dance la formation Tiahuanacu. Cependant, 4 1a différence
des zones situées en bordure du systtme Coniri dans le
bassin oriental, il n’y a pas d’éventails sédimentaires ni
de discordances intraformationnelles ; de plus les corps
conglomératiques sont moins développés. Un tuf situé 150
m au dessus de la base de la Formation Coniri, dans la
branche sud de la Serrania de Chuquichambi, a été daté a
23 + 0.8 Ma (Table 1, n°63). A cette méme latitude, un
horizon volcano-détritique, inclus dans les conglomérats
de base de la formation, contient de nombreux fragments
de de basaltes [Kennan et al., 1995] ; ils appartiennent au
méme épisode magmatique que les roches extrusives pré-
sentes sur la bordure ouest du bassin de Sevaruyo
[Espinoza, 1995] dans la formation Tambillo 1.

La formation Coniri forme un ensemble grano-décrois-
sant ; elle passe, vers le haut, au faciés alluvial distal (for-
mation Kollu-Kollu) qui forme le coeur de I’anticlinal
Chacarilla (Fig. 24/ col. 8 et 22-23/ col.9). A I’extrémité
sud du bassin de Corque, les terrains oligocéne supérieur-
mioceéne inférieur n’affleurent pas, mais la formation
Tambillo 1 a été rencontrée, sur une épaisseur de 1800
m, dans un forage pétrolier implanté sur I’anticlinal de
Salinas, a la bordure ouest du bassin (Fig. 12/ coupe 9).

Elle présente les mémes faciés que dans le bassin de
Sevaruyo (cf § 2.2.2.a), bien que plus épaisse (2400 m),
et I’horizon basaltique y est présent a 2000 m de profon-
deur. Des réflecteurs a forte amplitude sismique se
correlent avec cet horizon, et dessinent un biseau’ vers
I’Ouest (Fig. 12/ coupe 9), indiquant que I’épaisseur maxi-
male se situe au pied de la faille de Chuquichambi, préci- .
sément 13 o la formation Tambillo 1 repose en concor-
dance sur la formation Potoco (Eocene-Oligocgne infé-

. rieur).

Sur le flanc ouest du synclinal de Corque, au dos de la
faille de Turco, la formation Turco est surmontée en con-
cordance par la formation Azurita (Fig. 22-23/ col. 10).
En sismique, celle-ci apparait comme la continuité de la
formation Coniri du centre du synclinal (Fig. 12/ coupe 5
et 6). La formation Azurita forme un ensemble
granocroissant puis granodécroissant.

Elle est constituée a sa base par des grés 4 grain moyen,
contenant des clastes disséminés de grés quartzitiques, de
granites et de gneiss, lesquels ont été datés 2 647 Ma (Ta-
ble 1, n°15). Elle évolue rapidement vers des bancs
conglomératiques, gris & marrons, contenant de nombreux
clastes de granites rouges et de gneiss de type granulitique
; le diametre de ces clastes peut atteindre 60 cm. Des ga-
lets gréseux ont €té datés a 34.1 Ma (Table 1, n°74). Les
conglomérats montrent un mauvais classement, et la ma-
trice est gréseuse a grain grossier. Au milieu de la forma-
tion, des coulées andésitiques 2 basaltiques, de teinte vio-
lette & marron, en partie remaniées, envahissent la sédi-
mentation et constituent réellement la matrice des con-
glomérats.

Cet épisode est équivalent aux basaltes de la forma-
tion Tambillo 1 [Kennan et al., 1995]. Plus haut, la forma-
tion Azurita est essentiellement volcano-détritique. Les
corps conglomératiques deviennent moins épais vers le
haut, et les clastes volcaniques y ont un diametre moin-
dre (3 4 5cm maximum) ; ils sont intercalés avec des grés
a grain fin, volcano-détritiques, de teinte rougeétre. La
formation Azurita se termine par 100 m de pélites rouge
foncé, en couches de 3 m alternant avec des greés volcano-
détritiques en lits de 10 2 20 cm. Elle caractérise un mi-
lieu de sédimentation, d*abord alluvial distal, & la transi-
tion avec la formation Turco sous-jacente, qui évolue en-
suite vers une sédimentation proximale volcano-détritique.

La formation Azurita est surmontée par des termes
grauwackeux verditres, qui constituent la formation
Huyallapucara (Fig. 22/ col. 10). Celle-ci montre des grés
a grain moyen 2 grossier, volcano-détritiques, avec des
passées microconglomératiques ou conglomératiques con-
tenant de nombreux clastes de quartz. Le haut de la for-
mation présente de nombreuses passées argileuses rou-
ges, trés indurées, d’épaisseurs décimétriques (30 cm) dans
lesquelles s’intercalent des termes greywackeux & grain

-moyen. Un tuf a fourni des dges 4 18.9+ 0.5Ma (Table 1,

n°73). Lesdgesa 154 +0.9et 13.7 £2.9 (Table 1, n°65 et
66), attribués a la formation Huyallapucara [Kennan et
al., 1995], ne sont pas représentatifs de cette formation,
car ils proviennent de la formation sus-jacente (Fig. 25)
qui est discordante (cf § 3.2.2.b).
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A D’affleurement, la transition entre les formations
Azurita et Huyallapucara s’accompagne d’un changement
de pendage perceptible (Fig. 26) ; les couches de la base
de la formation Huayllapucara sont en effet moins pentées,
dessinant un éventail sédimentaire ouvert vers 1’Est, et
partiellement érodé (toplaps en éventail). Cette géométrie
est clairement imagée en sismique réflexion (Fig. 25), ot
1’on observe que les réflecteurs attribués a 1a F.
Huyallapucara montrent des géométries de types toplaps
en éventail (vers I’Ouest). Ces derniers définissent une
surface d’érosion, recouverte par des terrains miocéne
moyen ; en revanche, vers le centre du bassin, cette sur-
face n’est plus matérialisée ; les réflecteurs montrent un
dispositif en offlap.

Au centre du synclinal de Corque, les formations
Azurita et Huyallapucara mesurent entre 2500 et 2800m.

Entre les failles de Turco et de Santa Lucia, elles dis-
paraissent sous une surface d’érosion, marquée par la pré-
sence au sommet de toplaps en éventail (Fig. 24). En avant
de la faille de Santa Lucia, des réflecteurs, attribués par
corrélation sismique aux formations Azurita et
Huyallapucara, dessinent un éventail sédimentaire ouvert
vers I’Est (Fig. 24). Ils définissent un corps triangulaire,
dont le maximum d’épaisseur se situe au pied de la faille
de Santa Lucia. A la base, il y a concordance sur des ré-
flecteurs attribués a la formation Turco ; vers 1'Ouest en
revanche, ils forment un dispositif transgressif en onlaps
sur une surface d’érosion (Fig. 12/ coupe 7).

Au sommet, ils montrent, en direction de la faille de
Villa Flor-San Andres, une surface d’érosion caractérisée
grice a des toplaps en éventails, qui est remplacée par un
dispositif en offlaps en direction de la faille de Santa Lucia
(Fig. 24). L’épaisseur des formations Azurita et
Huyallapucara augmente du Nord au Sud, & I’Ouest de la
faille de Santa Lucia (Fig. 12/ coupe 7 et 8) ; elle peut
atteindre 2800 m.

Au Nord du 17°30’S, les terrains ohgooéne supérieur-
miocene inférieur (Fig. 22-23/col.6) (Formations Coniri et
San Andres 1 a 5) affleurent sur la bordure ouest du bassin
Corque, dans la Serrania de San Andres (Fig. 7). La forma-
tion Coniri y est constituée par des grés rouges, a grain moyen
a grossier, 4 matrice argileuse ; les lits gréseux montrent des
stratifications grossiéres et entrecroisées 2 lentilles
conglomératiques, contenant essentiellement des clastes de
granites rouges. Elle affleure au centre de la structure de
San Andres, et a été rencontrée dans un forage pétrolier, en
concordance sur la formation Tiahuanacu.

Elle est surmontée par les membres 1 et 2 de la forma-
tion San Andres (YPFB), qui est constituée par une alter-
nance de gres rouge sombre a lentilles conglomératiques,
contenant des clastes arrondis de roches volcaniques et
quelques €éléments de granites rouges (San Andres 1). Ils
sont surmontés par deux fines passées de laves basaltique
verdatres, intercalées dans des niveaux gréseux qui les re-
manient (San Andres 2).

Le membre San Andres 3 correspond a 150 m de grés
calcaréo-argileux et de calcaires rosés, 2 silicifications
noires intercalés avec des niveaux argileux rouges, épais
de 20 m, et qui montrent quelques passées de gypse.
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Les termes les plus grossiers contiennent des
microconglomérats volcano-détritiques et des gres tufacés
a grain grossier. Un niveau de tuf du membre San Andres
3 a fourni un dge 2 20,2 + 0,4 Ma Table 1, n°90).

Le membre San Andres 4 est constitué de passées
argilo-pélitiques et gréso-tufacées, qui different de ceux
du membre 3 par I’absence de couches calcaires et de ni-
veaux grossiers ; vers le haut il passe 2 200 m d’argiles et
de pélites rosées a rouges (San Andres 5), contenant des
lits évaporitiques épais de 1 m au maximum et de nom-
breuses lentilles de tufs remaniés.

Sur le flanc ouest du synclinal de Nazacara,au dos de
la faille de San Andres, les formations Coniri et San Andres
1 a5 mesurent 800 m d’épaisseur, et sont surmontées par
une surface d’érosion, peu marquée en surface, mais bien
mise en €vidence en sismique par la présence de toplaps.

3.2.2.b Unités du Miocéne moyen

Sur la bordure nord-est du bassin Corque, ces terrains
sont connus sous le nom de formation Pisaqueri. A 1’Ouest
du Cerro Chilla, ils reposent en discordance érosive sur
les formations oligo-miocene inférieur (Ballivian/Kollu
Kollu). Ils sont constitués d’épais niveaux de grés argilo-
sableux a passées conglomératiques, pouvant atteindre 3
m et qui contiennent des clastes émoussés de Paléozoique
(D<2 cm) et de roches pyroclastiques ou volcaniques, ainsi
que des €léments provenant du remaniement des dépdts
tertiaires sous-jacents (nombreux clastes d’argiles et gres
rouges). Des passées plus limoneuses sont riches en oxy-
des de fer. Certains niveaux conglomératiques montrent
des figures de haute énergie (type turbiditique) et des che-
naux a bases trés érosives.

La base de la formation est essentiellement représen-
tée par des corps conglomératiques ; plus haut ceux-ci se
réduisent a des crachées, voire a des galets trés épars, dans
une matrice sableuse (matrix supported). Cette formation
a fourni un 4ge a 15.6 + 0,6 Ma (Table 1, n° 97).

Dans la région de Corocoro, le long de la faille de
Chuquichambi, les mémes niveaux gréso-conglo-
mératiques définissent la base de la formation Caquiaviri
qui forme le flanc est du synclinal de Corque. Elle repose
en discordance angulaire sur la formation Ballivian (Fig..
27). La surface de discordance est marquée par la pré-
sence d’une cuirasse d’altération ferrique [trace d’un
paléosol, Lavenu, 1986]

.Les galets de volcanites et d’intrusifs, présents en trés
grand nombre dans les conglomérats de base, montrent
de grandes similitudes [Cherroni, 1974] avec les roches
constituant les stocks de Comanche et de Miriquiri tout
proches, qui sont datés 2 14.6 et 16.7 Ma (Table 1, n° 18).

Dans le détail, la surface de discordance disparait vers
I’Ouest au sein d’un éventail sédimentaire développé dans
les bancs gréseux ; au sein de cet éventail, s’observe le pas-
sage entre les couches verticalisées de la formation
Ballivianet les couches moins pentées vers 1’Ouest de la for-
mation Caquiaviri (Fig.27).
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15.4+0.9 Ma (annexe D n°65, synclinal de Corque-

Kennan et al., 1995)
13.7+2.9 Ma (annexe D n°66, Rosapata -

horizon basaltique Kennan et al., 1995)

(=23.5%1.3 Ma projeté
annexe D n°63, Kennan et al., 1995)
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Fic. 25— Eventail sédimentaire (progradation) au sein de la formation Huayllapucara et discordance de Ia
formation Caquiaviri sur le flanc ouest du syncinal de Corque-Rosapata (sismique réflexionY PFB).

Synclinal de Corqﬁe
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(23 5+1.3 Ma projeté; e oplaps en éve
annexe D n°63)

F. Huyallapue
'(S2)

o

Fig. 26— Discordance de la formation Mauri 6 (S 5) sur le flanc ouest du synclinal de Corque.

Les toplaps en éventail dans les terrains oligo-miocne témoignent de la progradation de la sédimentation vers le
centre du bassin Corque pendant § 2.
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Fig. 27- Discordances progressives au passgge_fonnation Ballivian (Oligocéne sup- Miocne inf.) et Caquiaviri (Miocéne moyen sur le flanc
d’un diapir d’évaporites le long de la faille de Chuquichambi,
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La formation Ballivian est déformée par un diapir
d’évaporites (F Jalluma, Eocene) au niveau de la faille de
Chuquichambi ; celui-ci est en partie recouvert par les
overlaps de la Formation Caquiaviri.

L’éventail sédimentaire observé 4 la base des unités mio-
ceéne inférieur n’est plus visible en sismique, sur le flanc est
du synclinal de Corque, ni en son centre (Fig.12/coupe 4).

Sur les hauteurs de la Serrania de Caquiaviri, 2 I’extré-
mité nord du synclinal de Corque, des faciés fins argilo-
pélitiques rouge sombre sont surmontés par les conglomé-
rats que |’on observe 2 la base de la Formation Caquiaviri &
Corocoro. L'ensemble a été regroupé sous le terme de for-
mation Caquiaviri. Les bancs de conglomérats passent rapi-
dement vers le haut a des faciés essentiellement gréseux
stratifications entrecroisées. Une étude cartographique dé-
taillée montre une variation de I’azimut et du pendage des
couches (Fig.28). Les conglomérats recoupent en biseau,
vers "'WSW, les niveaux fins, et sont  leur tour recoupés en
biseau dans la méme direction par les bancs de gres sus-
jacents. Bien que cet éventail sédimentaires soit difficile 2
mettre en €vidence, a cause du faible pendage des couches
vers le SW, il constitue la prolongation vers le Nord de celui
qui est présent entre les formation Ballivian et Caquiaviri 2
Corocoro. C’est pourquoi nous attribuons les termes fins
cartographiés comme formation Caquiaviri 2 la formation
Ballivian (Fig.28).

Vers le Sud, tout au long du flanc est du synclinal de
Corque, la base de la Formation Caquiaviri est concordante
sur la Formation Coniri ou sur la Formation Kollu Kollu
(Fig.12/coupe 42 6). Elle est marquée seulement par un brutal
changement de faciés (Fig. 23/col.8 et 22/ col.9), corres-
pondant & I’apparition de bancs de grés grossiers 2 stratifi-
cations entrecroisées et 2 lentilles de conglomérats (clasts
supported), riches en clastes de Paléozoique et de Tertiaire.
Ces niveaux indiquent une sédimentation fluviatile, proxi-
male a intermédiaire, de haute énergie.

Vers le haut, les passées conglomératiques disparais-
sent et cédent la place 2 des lits argilo-pélitiques, o les
bancs de gres argileux sont moins puissants et moins gros-
siers (Fig. 23/col.8 et 22/ col.9). La formation Caquiaviri
passe en continuit€ a la Formation Rosapata, constituée
de limons et argiles, localement évaporitiques. La forma-
tion Caquiaviri a été datée ici (2 mi-hauteur) 2 12.2 + 0,6
Ma (Table 1, n® 82 ) ; elle contient vers le haut, le tuf
repére Ulloma, daté dans le synclinal de Corque entre 10
et 11 Ma (Table 1, n°48 et 49). La formation Rosapata
correspond a une sédimentation de type fluviatile distal 2
lacustre. Elle est couronnée par le tuf Callapa, daté aux
alentours de 9 Ma (Table 1, n°7, 8 et 50), qui cependant
ne constitue pas le haut de la formation Rosapata, comme
on peut I’observer plus au Sud, ol il appartient 2 la for-
mation conglomératique sus-jacente (Fig.22/col. 9).

Les épaisseurs des formations Caquiaviri et Rosapata
sont constantes sur le flanc oriental (4500/5000 m) et au
centre du bassin de Corque ; en revanche elle diminuent
vers I’Ouest Fig.12/ coupeS5).

Sur le flanc OQuest du synclinal de Corque, dans la ré-
gion de Turco, la formation volcano-détritique

Huyallapucara est surmontée par la fon-natiqn terrigéne
Caquiaviri. Des alternances de pélites rouges (1.50 m) etde
gres gris (40 cm), & grain moyen & fin, avec de rares clastes
€pars de taille inférieure & 1 em (Fig. 22/col. 10), consti-
tuent la base de la formation Caquiaviri (carte Y PFB). Elles
recouvrent en pseudo-concordance les niveaux volcano-
détritiques du sommet de la formation Huyallapucara. Ces
niveaux correspondent a ceux datés plusauSuda 154 +
0,9 et 13,7 +2,9 Ma (table 1 n° 65 et 66). Sur les profils
sismiques, ils recouvrent en onlaps vers 1’Ouest une sur-
face d’érosion installée sur I’Oligo-Miocéne inférieur
(Huyallapucara) (Fig. 25).

Vers le haut, les gres disparaissent rapidement, laissant
place a des niveaux évaporitiques et tufacés en alternance
avec les passées argilo-pélitiques (formation Rosapata) (Fig.
22/col. 10), en partie érodés sous le Pliocene.

Dans la région de Curahuara de Carangas, les unités
miocéne moyen du flanc ouest du synclinal sont mieux
exposées ; elles mesurent 2500 m d’épaisseur. Les coeurs
des anticlinaux (Fig. 12/ coupe 5 et 6), formant la bande
déformée de Curahuara, laissent apparaitre la base de la
formation Caquiaviri qui présente un faciés moins détriti-
que, légerement évaporitique (Fig. 22/ col. 11). Dans le
haut de la formation Rosapata, au dessous du tuf Callapa,
apparaissent des bancs de grés a passées conglomératiques
volcano-détritiques (Fig. 22/ col. 11).

= = Faille de Nazacara 1km
IR _ Faille de

Chuquichambi
—_—

A Azimut et pendage des couches
Bl F. Chilla (Paléozoique inf.)
Evaporites (F. Jalluma/S1)

F.Bellivien S92

E=] Argilites

% Grés et conglomérats 3
Gres

Fia. 28~ Discordances progressives cartographiques
au passage F.Caquiaviri/ FE Ballivian
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Fig. 29~ Discordance de la formation San Andres 6 (S 3) sur la formation San Andres 1-5 (S 2) au dos de la structure de San
Andres (bordure W du bassin Corque, 17°S ; sismique réflexion YPFB).
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N
Toba Ulloma
(10,35Ma) .
Toba 76
(5,3Ma)
10 Km

Fia. 31~ Discordances progressives au sein de la formation Pomota (S4) : flanc est du synclinal de Corque, extrémité sud.
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En avant de la faille de Turco, au Sud de 18°S, les
réflecteurs corrélés aux formations Caquiaviri et Rosapata
forment un biseau vers I’Ouest (Fig. 24). Au pied de la
faille de Turco, ils recouvrent avec des géométries en
onlaps en éventail la surface d’érosion installée au som-
met des terrains oligo-miocéne inférieur Fig. 12/ coupes
3 a6)et, versI’Ouest, au revers de la faille de Santa Lucia,
des terrains plus anciens. En avant de la faille Santa Lucia,
I’ensemble formation Caquiaviri-Rosapata est plus épais
et forme un biseau sédimentaire également tourné vers
I’Ouest. Au mur de la faille, cet ensemble est concordant
sur les terrains oligocéne supérieur-miocéne inférieur (Fig.
12/ coupe 7 et Fig. 24).

Dans les parties nord ouest du bassin Corque, les uni-
tés miocéne moyen affleurent au revers de la faille de San
Andres (Fig. 7). Elles constituent le membre San Andres
6, volcano-détritique qui affleure largement au Sud de la
structure de San Andres ; il s’agit de 500 m de conglomé-
rats vert clair et de grés tufacés & grain grossier, contenant
des clastes arrondis de volcanites, dont le diamétre
maximun peut atteindre 30 cm. Les gres et conglomérats
mal triés altement avec de minces passées argilo-pélitiques
rosées (Fig. 23/ col. 6). Cet ensemble détritique est sur-
monté par un niveau repére d’argilite bordeaux foncé, puis
par des couches de sel gemme, pouvant atteindre 10 m
d’épaisseur, intercalées avec des argiles rosées & jauni-
tre‘s_ (San Andres 7).

Au Nord de la structure de San Andres, le membre
San Andres 6 est peu épais (<100 m) et moins grossier. I1
montre, au dessus des niveaux fins a évaporites du mem-
bre San Andres 5, des mames calcaires blanchétres conte-
nant de fins niveaux de grés sableux bleutés  grain fin et
de tuf remaniés. Ces tufs ont fourni un ige 2 16,7 + 0,8
Ma (Table 1, n°® 97).

Compte tenu de I’orientation des plis constituant la
structure de San Andres, le changement d’épaisseur du
membre San Andres 6 représente un biseau sédimentaire
vers le NW. Sur les profils sismiques du flanc ouest du
synclinal de Nazacara, la base du membre San Andres 6
est caractérisée par des onlaps vers 1’Ouest, au dessus d’une
surface d’érosion installée sur les terrains oligocéne su-
périeur-miocene inférieur (Fig. 29). i

A D'extrémité sud du bassin Corque, la formation
Tambillo 2 n’affleure que localement. En sismique elle
forme un corps sédimentaire trés épais au pied de la faille
de Chuquichambi (2500 m), et qui diminue d’épaisseur
vers I’Quest ; elle n’est plus que de 1500 m en avant du
pli de Salinas (Fig. 12/ coupe 9).

3.2.2.c. Unités miocéne supérieur

Ces unités sont connues sous des appellations variées
: formation Pomota et Quehua.

Sur le flanc est du synclinal de Corque, il s’agit de la
formation Pomota. Celle-ci est conglomératique ; la ma-
trice est sableuse 2 argileuse peu indurée (matrix
supported), et les galets sont essentiellement constitués
de Paléozoique (Fig. 23/ col.7 et 8 et 22/col. 9). Vers le
haut, apparaissent des galets de roches volcaniques.

Dans la partie nord du synclinal, la base de la forma-
tion Pomota se situe au dessus du tuf repere Callapa (9
Ma), et est en concordance sur la formation Rosapata (Fi g
23/ col.7et 8 ).

En revanche, vers le Sud, les faciés conglomératiques
de la formation Pomota apparaissent 2 des niveaux .
stratigraphiquement inférieurs au tuf Callapa (Fig. 22/
col.9), mais toujours supérieurs au tuf Ulloma (10 Ma).
De plus, a la latitude de Corque, les termes supérieurs de
la formation Pomota forment un biseau progressif sur les
formations Rosapata et Caquiaviri pentées vers 1'Ouest
(Fig. 30). En sismique, les discordances progressives, qui
forment cet éventail sédimentaire ouvert vers I’Ouest, sont
clairement illustrées (Fig. 31).

Dans le détail, I’agencement géométrique des niveaux
qui le composent montre de bas en haut des toplaps en
€ventail qui définissent a leur sommet une surface d’éro-
sion sur le flanc est du synclinal. Celle-ci disparait vers le
centre du synclinal, et le dispositif géométrique montre
des offlaps surmontés de onlaps en éventail qui recou-
vrent vers I’Est la surface d’érosion ; ils passent vers le
haut a des overlaps qui forment, plus 2 1’Est, un dispositif
transgressif fossilisant les toplaps concordants des cou-
ches supérieures du Miocéne moyen (formations
Caquiaviri-Rosapata).

Sur le flanc ouest du synclinal de Corque, la forma-
tion Pomota présente un faciés plus volcano-détritique.
Elle se compose de grés et conglomérats riches en clastes
de roches volcaniques et de granites rouges (Fig. 22/ col.
11). A lalatitude de Turco, la taille des galets volcaniques
et leur émoussé peu important indiquent un probable re-
maniement des formations volcano-détritiques sous-
Jacentes (Azurita et Huayllapucara) présentes a 1’affleu-
rement quelques km plus a I’Ouest au dos de la faille de
Turco.

Le dispositif en discordances progressives est partiel-
lement observable, tout au long de la bande plissée de
Curahuara, c’est a dire entre 17°45’S et 18°20’S, sur la
largeur du flanc ouest du synclinal de Corque ; en parti-
culier les toplaps en éventail développés dans les bancs
de gres et de conglomérats de la base de la formation
Pomota sont reconnaissables (Fig. 32).

En un seul site nous avons pu observer dans la forma-
tion Pomota des niveaux en toplaps en éventail recouverts
par d’autre niveaux en onlaps en éventail (Fig. 22/ col.
10). Ceux ci ont fourni un 4ge 2 7,0 + 0,2 Ma (Table ], n°
87) ; ils sont souvent en partie érodés et recouverts en
discordance par le Pliocéne.

En revanche, les niveaiix fins de la formation Rosapata
qui s’enrichissent en sédiments grossiers au dessus du tuf
repere Callapa (Fig. 22/ col. 11) ne sont jamais intégrés a
I’éventail sédimentaire et montrent toujours des
troncatures de type toplap concordant (Fig. 32).

Les niveaux en overlaps concordants n’appartiennent
Jjamais 2 la formation Pomota mais toujours au Pliocéne
inférieur ; ce qui explique que ces éventails sédimentaires
n’aient jusqu’ici jamais été reconnus [Lavenu et Mercier,
1991]. Ces dispositifs sont déformés et/ou replissés pos-
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Fic. 32— Discordances progressives au sein de la formation Pomota (S 4) et discordance de la formation Mauri 6 (S 5) ;
bordure ouest du synclinal de Corque.
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Overlaps concordants Toba 76 (5.3 Ma)

Fia. 33— Discordances progressives au sein de la F. Mauri 6 en avant de la faille de Turco (bordure ouest du bassin de Corque).

Fie. 34— Bordure ouest du bassin Mauri (nord de la plaine de Coipasa).
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térieurement & leur formation, le plus souvent gréice 4 des
glissements banc sur banc (Fig. 32).

Au Nord de 17°45’S et au Sud de 18°20’S, Ie flanc
ouest du synclinal de Corque est en fait un monoclinal ;
les déformations plicatives sont limitées aux abords im-
médiats de la faille de Turco, et le dispositif en discordan-
ces progressives de la formation Pomota n’apparait qu’a
la bordure ouest du synclinal (Fig. 24), ou il constitue des
éventails sédimentaires complets.

L’épaisseur de la formation Pomota varie de 400 m au
Nord & 800 m au Sud. Elle n’est pas connue au Nord du
17°30’S.

En avant de la faille de Turco et sur le flanc ouest de la
structure la plus occidentale de la bande plissée de
Curahuara, se développent des discordances progressives
dans des niveaux de sables et de grés bleutés volcano-
détritiques qui constituent des éventails ouverts vers
I’Quest (Fig. 33). Ils surmontent en concordance la for-
mation Rosapata, fortement pentée vers 1’Ouest, et cons-
tituent la base de la formation Mauri 6. La transition entre
formations Rosapata et Mauri 6 est caractérisée par une
augmentation progressive de la granulométrie au dessus
du tuf Ulloma (10 Ma). La position de ces discordances
progressives suggere que la base de la formation Mauri 6
esi peut étre un équivalent de la formation Pomota. Il est 2
noter que le faciés de la formation Mauri 6 est ici moins
grossier que celui de la formation Pomota, et en particu-
lier qu’il n’y a pas de gros galets de roches volcaniques.
Ceci s’explique par le fait que les formations Azurita et
Huayllapucara n’affleurent, la faille de Turco n’émergeant
pas.

Les discordances progressives, situées en avant de la
bande déformée de Curahuara et de la faille de Turco, sont
visibles en sismique (Fig. 24). Elles se matérialisent au
niveau de corps sédimentaire d’une épaisseur de 300 m
qui montrent des dispositifs de toplaps en éventail au mur
de la faille de Turco et d’onlaps en éventail vers
I’Ouest(Fig. 24). A I’aplomb de la faille de Santa Lucia,
leur épaisseur est moindre mais en avant de celle-ci, ils
décrivent & nouveau le méme type de dispositif que celui
imagé au mur de la faille de Turco (Fig. 24).

Dans le Nord Est du bassin Corque, les unités détriti-
ques miocéne supérieur ne sont pas connues ; toutefois, le
membre San Andres 5, apparait dans un petit anticlinal
localisé sur le flanc ouest du synclinal de Nazacara ; il est
recouvert en discordance par des sables beiges
conglomératiques volcano-détritiques pentés vers 1’Est 2
40°. Ceux-ci ne mesurent que quelques décimetres et con-
tiennent un niveau ignimbritique daté 2 9,1 + 0,4 Ma (Ta-
ble 1, n°® 53).

Dans la partie sud du bassin Corque, des réflecteurs
dessinent sur les profils sismiques des discordances pro-
gressives de part et d’autre de I’anticlinal de Salinas de
Garci Mendoza (Fig. 12/ coupe 9). A 1’Ouest, ils consti-
tuent un ensemble épais de 500 m, caractérisé par des
toplaps en éventail en avant du pli ; ils manquent au som-
met de I’anticlinal, dans le forage pétrolier de Salinas
(YPFB), ot la formation Tambillo est directement recou-
verte par du Pliocéne.

A I’Est, ils constituent un corps sédimentaire de 1000
m d’épaisseur, qui surmonte en onlaps en éventail une sur-
face d’érosion définie au sommet de toplaps concordants
de la formation Tambillo 2. La surface d’érosion disparait
vers le centre du synclinal de Salinas et passe 2 un dispo-
sitif en offlap (Fig. 12/ coupe 9). Vers le haut, au revers du
pli de Salinas, des toplaps en éventail marquent le som-
met de cet ensemble. Par comparaison avec les éventails
sédimentaires développés a la base de la formation Quehua
sur la bordure occidentale du bassin Poopo, 2 la méme
latitude, (cf § 2.2.c) nous attribuons, 2 cette formation,
les réflecteurs qui présentent ces éventails sédimentaires.

3.2.2.d. Unités pliocénes

Dans les parties nord du bassin de Corque, les terrains
pliocene inférieur appartiennent a la formation Mauri 6 ;
celle-ci n’existe qu’au Sud du 17°30’S (Fig. 7). Au Sud
du Rio Desaguadero, elle occupe le centre du synclinal de
Corque-Rosapata (Fig. 22/ coupe 4 4 7). Elle montre des
sédiments volcano-détritiques composés de gres sableux
marrons a gris, conglomératiques  la base, avec des pas-
sées terrigénes limoneuses rouges et de nombreux niveaux
de tufs remaniés (Fig. 23/ col. 7, 8 et 22/ col. 9, 10" et 11).
A sa base existe un épais niveau de tuf (Toba 76), daté aux
alentours de 5.4 Ma (table 1, n° 3, 5, 52, 54, 55, 64), qui
constitue un repere sur I’ensemble de 1’ Altiplano. Au centre
du synclinal de Corque, la base de la formation Mauri 6
est concordante sur la formation Pomota. Elle mesure en-
tre 400 et 600 m d’épaisseur. Elle recouvre en overlaps
concordants I’éventail sédimentaire développé dans la for-
mation Pomota (Fig. 30 et 31) et, plus A I’Est, la surface
d’érosion installée sur les sédiments éocénes 4 miocéne
moyen du flanc est du synclinal de Corque (Fig. 24).

Sur le flanc ouest du synclinal de Corque, elle est dis-
cordante sur les terrains déformés de la bande plissée de
Curahuara ; elle est elle-méme légérement déformée
[Lavenu et Mercier, 1991], et donc seulement partielle-
ment conservée (épaisseur <100 m). A lalatitude de Turco,
elle est Iégérement pentée vers 1’Est ; elle recouvre en
discordance les formations éocénes 2 miocne moyen plus -
fortement pentées (Fig. 26). A cette méme latitude, elle
forme un anticlinal a I’extrémité de la faille de Turco.

A lalatitude de Curahuara, elle est discordante sur les
structures anticlinales, ainsi qu’au centre des synclinaux,
od la formation Pomota (Miocgne supérieur) n’est jamais
préservée dans son intégralité (Fig. 22/ col. 10). Dans le
détail, les termes de base de la formation Mauri 6 forment
des overlaps concordants sur les toplaps en éventail de la
formation Pomota, ou sur les toplaps concordants des sé-
ries antérieures (Fig. 32).

A I’échelle de I’affleurement, nous avons parfois ob-
servé des dispositifs en onlaps concordants indiquant que
la formation Mauri 6 s’est installée sur une paléo-topo-
graphie locale, bien que toujours peu marquée. La forma-
tion Mauri 6 n’ est concordante sur les niveaux supérieurs
de I"éventail sédimentaire de la formation Pomota (Mio-
céne sup.) que sur la bordure ouest du centre du synclinal
de Corque (Fig. 24).
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En avant de la faille de Turco, I’éventail de base de la
Formation Mauri 6 est surmonté par le tuf «Toba 76» (Fig.
33). Au dessus de celui-ci les bancs sont parallles sans
variations d’épaisseur notable (overlaps concordants) et
montrent un faciés nettement moins grossier avec des pas-
sées carbonatées. Ces niveaux sont légérement déformés
et pentés vers 1’Ouest. Sur les profils sismiques, on ob-
serve un réflecteur a forte amplitude qui correspond au
premier niveau en overlap concordant : il montre claire-
ment une structure en antiforme, érodée au dos de la faille
de Turco (Fig. 24). En revanche, ces niveaux ne sont pas
déformés a I’aplomb de la faille de Santa Lucia, 2 partun
léger basculement au niveau du haut de San Andres en
direction duquel la formation Mauri 6 s’amincit (Fig. 24).

Au Sud du bassin Corque, ces terrains constituent la
formation Los Frailes ; celle-ci est discordante sur la for-
mation Tambillo qui constitue le haut de I’anticlinal de
Salinas érodé ; elle a été traversée sur 200 m par un forage
pétrolier (Fig. 12/ coupe 9). Elle montre des sédiments
grossiers surmontés par un corps ignimbritique daté en
surface 4 7.0 + 0.4 (Table 1, n°80). L’extension cartogra-
phique de ce corps ignimbritique indique qu’il est con-
temporain des coulées supérieures des ignimbrites Los
Frailes, présentes sur le rebord oriental du bassin oriental
(cf §22.2.c).

Les terrains pliocéne supérieur sont représentés parla
formation Perez ; elle correspond a une importante assise
volcanique d’une trentaine de métres d’épaisseur. Elle af-
fleure a I’Ouest de la faille de Turco, oi elle a fourni un
dge 22.8 +0.1 (Table 1, n°53) ; elle est toujours concor-
dante sur les dépdts du Pliocéne inférieur (Mauri 6) et peu
déformée. Dans la bande plissée de Curahuara et en géné-
ral 2 I’Est de la faille de Turco, elle n’est pas préservée
[Lavenu et Mercier, 1991]. Localement au Nord de
Curahuara, un corps ignimbritique recouvre en discordance
des plis constitués par les formations Caquiaviri et
Rosapata. Il est cartographié comme «ignimbrite Perez»
mais n’a pas été daté. Compte tenu des relations obser-
vées entre les formation Mauri 6 et Perez 2 I’Ouest de la
faille de Turco, nous corrélons ce corps au tuf Toba 76 : il
marque ici la base de la formation Mauri 6 partiellement
conservée,

3.2.2.e Unité pléistocéne

La formation lacustre Ulloma, épaisse de quelques
metres est datée du Pléistocéne moyen [Marshall et al.,
1992; Lavenu, 1995] ; elle affleure le long du cours actuel
du Rio Desaguadero. Elle est horizontale, non déformée,
et située 2 une altitude de 3860 m [Lavenu, 1995] ; elle
repose en discordance sur I’ensemble des formations ter-
tiaires plus anciennes. Elle représente le paléolac Ballivian
[Lavenu, 1995].

4.— BassiN MAURI

4.1. Caractéristiques structurales et géométrie du rem-
plissage sédimentaire.
Le bassin Mauri est situé dans la partie occidentale de
I"Altiplano en bordure de la Cordillére occidentale (fig. 2).
Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n° 38

1 affleure principalement dans la région de Berenguela,
ol il représente un demi-graben, montrant un biseau vers
I"Ouest de la série tertiaire (Fig. 3). Il correspond a une
anomalie gravimétrique négative bien marquée, orientée
NW, qui indique son axe de subsidence.

Sa bordure occidentale constitue un monoclinal penté
vers I’Est, permettant I’affleurement de I’ensemble des
s€ries tertiaires de nature volcano-détritique (Fi g 121/
coupe 1).

Sa limite ouest est constituée par le haut de Berenguela
; celui-ci correspond 2 une vaste structure anticlinale qui
domine & I'Ouest la plaine quaternaire de Charafia. Cette
structure, orientée NNW-SSE, disparait vers le Sud sous
les sédiments plio-quaternaire peu déformés du bassin
Mauri (Fig. 7).

La bordure orientale du bassin Mauri est déformée le
long de la faille de San Andres. Elle est en outre affectée
par un pli d’axe NNW-SSE (anticlinal de Achiri), identi-
fi€ en sismique, et qui se biseaute contre la faille de San
Andres a la latitude de 17°30°S. C’est dans cette partie
orientale du bassin Mauri, en avant de la faille San Andres,
que la série tertiaire est la plus épaisse (<7000 m) Fig. 5).

Au Sud du 17°30’S, le bassin Mauri est recouvert par
des dépdts volcano-détritiques peu déformés (Fi 2. 6). Ce-
pendant, I’analyse de profils sismiques confirme que, sous
ce remplissage, le bassin présente toujours une géométrie
typique de demi-graben Fig. 12/ coupe 3).

Il est difficile de préciser le devenir du haut de
Berenguela sous ces dép6ts volcano-détri tiques, ainsi que
sous la plaine de Coipasa ; cependant la découverte ré-
cente d’affleurements de niveaux structuraux profonds
(Précambrien) montre qu’il se prolonge au Sud dans la
région de Sacabaya, au SE du volcan Sajama (Fig. 2).

De méme, la faille de San Andres n’affleure pas au
Sud du 17°30°S ; mais les données de sismique réflexion
etde gravimétrie permettent de la mettre en évidence et d’ob-
server qu’elle présente deux zones de virgation (Fig. 2) :

- une premiére vers 18°S, latitude au Nord de
laquelle elle est orientée presque N-S et passe A NW-SE .

- une deuxiéme vers 18°30’S, ol elle retrouve
une direction N-S, en méme temps qu’elle correspond a
une forte anomalie gravimétrique positive (Fi g.4.

4.2. Unités sédimentaires
4.2.1. Ante-orogénique

4.2.1.a. Unités paléocéne-oligocéne inférieur

Les terrains les plus anciens, qui apparaissent sur le
haut de Berenguela (Fig. 7), correspondent 2 la formation
Berenguela. Sa base n’est pas connue, et seuls 300 métres
de cette formation affleurent (Fig. 35/ col. 12) ; il s’agit
de grés a grain grossier 2 moyen alternant avec des inter-
calations argileuses rouges peu épaisses (102 15 cm).La
matrice des grés est argileuse et peu cimentée : les strati-
fications sont parfois entrecroisées et toujours grossiéres
voire mal définies. Quelques lentilles de conglomérats
montrent des clastes de granites rouges (diamétre 3 4 10
cm) et de roches volcaniques.
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Le facies indique un milieu de sédimentation dynami-
que de type alluvial proximal. En sismique, la formation
Berenguela définit un corps sédimentaire (Fig. 12/ coupe
3 et 8) dont I’épaisseur maximale atteint 2000 m au pied
de la faille de San Andres, et qui diminue d’épaisseur vers
I’ Ouest sous une surface d’érosion.

4.2.2. Syn-orogénique

Les séries synorogéniques affleurent d’Ouest en Est,
le long du monoclinal de Berenguela. La formation
Berenguela y est surmontée par la formation Mauri, cons-
tituée de 6 membres en pseudo-concordance les uns sur
les autres.

4.2.2.a Unités d’age oligocéne-miocéne inférieur (Fig. 35/
col 12)

Les gres feldspathiques de la formation Berenguela
sont surmontés en concordance apparente par des bancs
grossiers de gres conglomératiques a stratifications entre-
croisées, riches en débris de roches volcaniques, et conte-
nant aussi des clastes de quartzites et de grés paléozoi-
ques. Ils sont surmontés par quelques metres de lutites de
teinte bordeaux. Cet ensemble constitue le membre 1 de
la formation Mauri, et témoigne d’un dynamisme sédi-
mentaire plus important que la formation Berenguela.

Le membre 2 de la Formation Mauri repose en con-
cordance sur le membre 1. Il montre une épaisse (150 m)
séquence de laves basaltiques vertes, datée 2 25.2 + 0.1
Ma (Table 1, n°20).

Le membre 3 montre & sa base 150 métres de gres
tufacés friables & matrice silteuse contenant 2 leur base
des lentilles conglomératiques ; les clastes sont principa-
lement issus de roches volcaniques et de granites précam-
briens ; leur diametre peut atteindre 20 ¢cm. De minces
coulées de laves noires sont intercalées dans cette succes-
sion gréseuse. Ce faciés alluvial de base du membre 3 té-
moigne d’un détritisme et d’un dynamisme sédimentaire
moins importants que dans le cas du membre 1.

Dans la partie supérieure du membre 3 (100 m), la
succession toujours gréseuse contient, des horizons
conglomératiques a clastes essentiellement volcaniques
mais avec toujours quelques €léments de granites et gneiss
précambriens ; le diametre moyen des clastes volcaniques
émoussés est de 3 cm.

Surmontant ces sédiments volcanodétritiques, le mem-
bre 4 est formé par 100 m de laves andésitiques basiques
noires et vertes, datées a 25.6 Ma (Table 1, n°14).

La base (30 m) du membre 5 est conglomératique. Les
galets, d’un diametre moyen de 10 cm, sont dispersés dans
une matrice gréso-tufacée de teinte bleutée et marron, pré-
sentant parfois des stratifications entrecroisées. Les clastes
sont formés de laves basaltique noires et de laves
andésitiques grises et rougedtres, ainsi que de quelque gra-
nites rouges et gneiss. Les galets de roches volcaniques
sont trés peu émoussés, ce qui témoigne d’un faible trans-
port.

Un corps ignimbritique, épais de15m, s’intercale dans
ces sédiments greywackeux. Dans la partie supérieure du
membre 5, les clastes de laves andésitiques atteignent un

diametre maximun de 20 cm ; ils sont associés & quelques
fragments de granites rouges trés émoussés, dispersés dans
une matrice marron constituée de laves faiblement rema-
niées. ' '

Dans la partie sud du bassin Mauri-Villa Flor, située
dans le prolongement du haut de Berenguela au pied du
volcan Sajama, s’observent des sédiments volcano-détri-
tiques pentés vers I’Est (Fig. 35). Ils sont recouverts en
discordance par I’ignimbrite Perez (Pliocéne). Il s’ agit de
conglomérats et gres grossiers greywackeux, de teinte
marron, montrant un faciés trés similaire au membre Mauri
5. Cet affleurement n’était pas distingué sur les cartes ;
des datations effectuées sur un corps ignimbritique inter-
calé dans ces sédiments ont fourni un dge de 21.2 + 0.6
Ma (Table 1, n°83).

L’analyse d’un profil sismique tiré au Sud du Rio
Mauri (Fig. 12/ coupe 3), montre des réflecteurs attribués
aux formation Mauri 1 2 5 en concordance sur la forma-
tion Berenguela au pied de la faille de San Andres, mais
formant vers I’Ouest un dispositif d’onlaps en éventail
sur une surface d’€érosion, définie par des toplaps concor-
dants au sommet de la formation Berenguela. Ce systéme
forme un ensemble sédimentaire présentant son épaisseur
maximale au pied de la faille de San Andres (Fig. 12/
coupe 7 et 8), jusque dans sa partie nord (Fig. 12/ coupe 1).

4.2.2.b. Unités du miocéne moyen-miocéne supérieur-plio-
céne (Fig. 35/ col 12)

Le membre Mauri 6 s. [. surmonte sans discordance
apparente le membre 5 sur le monoclinal de Berenguela.
I est constitué a la base par des termes gréseux volcano-
détritiques, dont la matrice tufacée provient du remanie-
ment de corps ignimbritiques ; leur épaisseur est en
moyenne de 10 m. IIs alternent avec des niveaux sablo-
conglomératiques métriques, a clastes décimétriques de
laves. Vers le haut, les passées ignimbritiques remaniées
diminuent d’épaisseur, les intercalations conglomératiques
disparaissent au profit de lits (1 m) de calcaires a cherts.

Ce changement de faci¢s est visible horizontalement
al’échelle de I’affleurement, od I’on observe que les bancs
de calcaires a cherts progradent vers 1’OQuest sur les ter-
mes détritiques sous-jacents.

La série se poursuit avec des bandes de pélites rosées,
épaisses de 8 a 10 m, intercalées avec de fins niveaux
gréso-sableux (1 2 2 m) toujours volcano-détritiques a
grain moyen et contenant des clastes de roches volcani-
ques d’un diamétre maximum de 20 cm. On y note en-
core quelques rares niveaux centimétriques de calcaires
argileux ou gréso-calcaires. Un corps ignimbritique, in-
tercal€ au sein de ces alternances, a été daté 3 10.45 +0.4
Ma (Table 1, n° 45) ; il correspond au tuf Ulloma.

En sismique, les réflecteurs attribués au membre Mauri
6 forment un biseau sédimentaire vers I’ Ouest ; ils recou-
vrent en onlap une surface d’érosion qui recoupe, dans les
parties les plus occidentales les terrains pré-tertiaire et, vers
I’Est les niveaux Mauri 1 2 5 (Fig. 12/ coupes 3 et 8).

Cette surface d’érosion disparait au pied de la faille
de San Andres, ol le membre Mauri 6 admet son maxi-
mum d’épaisseur (1800 m).
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Le membre Mauri 6 s’amincit ensuite, & I’aplomb de
la faille qu’il recouvre et se correle, dans le bassin Corque,
avec les réflecteurs de la formation Caquiavin-Rosapata
(Fig. 12/ coupes 3, 6,7 et 8).

Les facies fins du membre Mauri 6 deviennent de plus
en plus détritiques et évoluent vers des alternances de sa-
bles bleutés volcano-détritiques micro-conglomératiques,
contenant cependant toujours quelques passées pélitiques
rosées. Sur le flanc ouest du synclinal d’Achiri (Fig. 2),
ces niveaux grossiers érodent les niveaux plus fins sous-
jacents constituant des onlaps en éventail vers I’Ouest.
Sur le flanc est, ils forment un éventail sédimentaire com-
plet ouvert vers 1’Quest ; 12 ils contiennent un faune typi-
que du Mioceéne supérieur [Marshall et Sempere, 1991].
Ce type d’agencement en éventail est également visible
en sismique, a la méme latitude, sur le flanc oriental de
1’anticlinal d’ Achiri adjacent, ainsi qu’au pied de la faille
de San Andres (Fig. 36).

Au coeur du synclinal d’ Achiri, les termes les plus ré-
cents du membre Maun 6 sont horizontaux ; ils consti-
tuent le haut de 1’éventail sédimentaire (10 m) ; ils recou-
vrent en discordance les bords du synclinal. Ils corres-
pondent & des sables fins bleutés en lits de 1 2 2 m de
puissance, 2 stratifications entrecroisées, alternant avec
des niveaux pélitiques limoneux rosés, épais de 5 m, et
de minces niveaux calcaires. IlIs ne sont pas datés et ne
contiennent pas le tuf repére «Toba 76» (5.3 Ma). Ils sont
également reconnus a I’affleurement au pied de la faille
de San Andres, sur le flanc est du synclinal de San Andres
(Fig. 36). En sismique, ils recouvrent en onlaps en éven-
tail I’anticlinal d’Achiri.

Plus au Sud, les niveaux grossiers de la formation
Mauri 6 dessinent des éventails sédimentaires partielle-
ment observables dans 1’entaille du Rio Mauri, le long
des flancs de petits plis situés a I’aplomb de la faille de
San Andres. Dans cette région, les niveaux en overlaps
concordants sont limités & leur base par le tuf «Toba 76».

Plus au Sud, 1 ol le bassin Mauri est peu déformé, le
membre Mauri 6 apparait dans les entailles des rios sous
les dépdts volcaniques quaternaires ; il est horizontal. Il
est constitué d’une dizaine de metres de grés sableux bleu-
tés, surmontant le tuf «Toba 76» qui recouvre lui-méme
des sédiments miocénes horizontaux [Lavenu, 1986]. En
sismique, des éventails sédimentaires sont visibles a
I’avant de la faille de San Andres (Fig. 12/coupe 8) ; ils
sont surmontés par un corps régulier, qui correspond au
membre Mauri 6 épais de 200 2 300 m.

A Pextrémité nord-ouest du bassin Mauri, une forma-
tion, constituée par un corps ignimbritique daté & 5.7 Ma
+ 0.5 (Table 1, n°26), repose en discordance sur le flanc
occidental de ’anticlinal de Berenguela [Lavenu, 1986].
Elle est connue sous le nom de formation Cerke.

La formation Perez, datée dans ce domaine structural
43.3 £ 0.3 Ma [Lavenu et al, 1989], représente les dépots
tertiaires les plus récents du bassin Mauri. Dans le Nord,
elle repose en discordance sur la formation Mauri qui cons-
titue le monoclinal de Berenguela.

Elle surmonte une surface d’érosion basculée vers
1I’Est. De ce fait, elle manque vers 1’Ouest, sur le haut de
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Berenguela (Fig. 6), et n’est préservée que dans la partie
sud-est du bassin. En revanche, elle affleure largement au
Sud de 17°30/, la ol le bassin est peu déformé. Elle repose
en pseudo- concordance sur les sédiments volcano-détriti-
ques du membre Mauri 6. Cependant, a sa base, des indices
de paléosols s’oservent au sein de sédiments détritiques peu
épais (<10 m), témoignant de I’existence d’une surface
d’ablation [Lavenu, 1986]. La formation Perez est affectée
par des plis a grands rayons de courbure.

5.~ BASSINS CORDILLERAINS EN BORDURE DE L’ALTIPLANO

Outre les trois grands domaines structuraux qui cons-
tituent 1’ Altiplano, de petits bassins tertiaires et quater-
naires sont conservés dans les Cordilléres Orientale et
Occidentale ; ils ont enregistré |’évolution tectonique des
bordures de 1’ Altiplano. Nous y avons effectué un certain
nombre d’observations qui permettent de préciser les con-
textes géodynamiques de leur formation et de leur défor-
mation.

Les bassins de La Paz et de Luribay sont localisés au
sein de la ceinture de Huarina sur le versant occidental de
la Cordiliere Orientale. Celui de Charafia est situé 2 1’Ouest
du haut de Berenguela. Il montre un remplissage plio-qua-
ternaire [Lavenu, 1986], et correspond morphologique-
ment 4 la prolongation vers le Nord du bassin de Lauca
[Kott et al., 1995], qui s’étend au sein de la Cordillere
Occidentale entre les appareils volcaniques quaternaires
et la Précordillere au Chili.

5.1. Limites et structure

5.1.1 Le bassin de La Paz

Le bassin de la Paz (Fig. 2) est localisé au pied de la
Cordillere Real, qui constitue les reliefs les plus impor-
tants de la Cordillere Orientale. Il est entaillé sur prés de
1000 m de dénivelé par I’érosion régressive du Rio La Paz.

Les sédiments tertiaire supérieur et quaternaires
[Martinez, 1980 ; Lavenu, 1986] forment une bande de
direction NW-SE, s’étendant vers le Nord entre le lac Ti-
ticaca et la Cordillere Real [Lavenu et Mercier, 1991].

Le fond de ce bassin se situe actuellement 900 m plus
bas que la surface de I’ Altiplano, o affleurent des roches
paléozoiques. Les termes sommitaux du remplissage sont
présents sur I’ Altiplano, dans la région de Ayo Ayo, entre
les reliefs du systeéme Coniri (Fig. 2 et 7). Ils constituent
ainsi la partie altiplanique du bassin de La Paz. Discor-
dants sur un substratum formé de terrain paléozoiques
érodés, ils s’étendent vers le Sud en armriére de la faille de
Eucalyptus, qui les sépare des dépdts tertiaires du bassin
Poopo.

Le bassin de La Paz est déformé par une tectonique
compressive, illustrée par des plis associés a des failles
décrochantes WNW-ESE [Lavenu et Mercier, 1991]
comme la faille de Amachuma (Fig. 2). En outre, les ni-
veaux quaternaires sont affectés par des failles normales,
paralleles a la bordure de la cordillere orientale [Lavenu
et Mercier, 1991].
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5.1.2 Le bassin de Luribay

Le bassin de Luribay contient plus de 500 m de sédi-
ments oligo-miocéne continentaux [Mac Ray, 1990], dis-
cordants sur un substratum paléozoique et crétacé dé-
formé, Son niveau de base se situe 2 2500 m d’altitude et
affleure au niveau de I’entaille du Rio Luribay. Il pré-
sente (Fig. 2) la méme orientation (NNW-SSE) que les
structures de la ceinture de Huarina qui le limitent 2 1’Ouest
et 2 1’Est [Martinez, 1980]. Ce bassin est déformé par une
tectonique plicative, dont les axes se moulent sur ceux
des structures €rodées sous-jacentes, indiquant leur réac-
tivation.

Plus a I’Est, apparait le bassin de Yaco ; plus petit que
celui de Luribay, il présente le méme remplissage sédi-
mentaire. Sa limite orientale correspond a une faille
chevauchante a vergence Ouest, orientée NNW-SSE, qui
constitue la limite orientale de la ceinture plissée de
Huarina, caractérisée par des niveaux siluriens et ordovi-
ciens (Fig. 2 et 7). Cette limite majeure se prolonge vers
le Nord, et correspond a la limite ouest du bassin de La
Paz (Fig. 2).

5.1.3 Le bassin de Charaiia

Le bassin plio-quaternaire de Charafa (altitude 4500
m) est situé en contrebas de la serrania de Berenguela
(5000 m) ; il montre un relief tourmenté au sein desquels
affleurent des termes inférieurs de la série tertiaire (cf
§4.2.2.a). Sa bordure orientale forme le flanc ouest de
P’anticlinal de Berenguela (Fig. 7).

§.2. Unités sédimentaires

5.2.1. Anté-orogénique
5.2.1.a. Unités paléozoiques

Les terrains paléozoiques qui constituent les plis de la
ceinture de Huarina, et le substratum des bassins de La
Paz et de Luribay, montrent une série paléozoique plus
épaisse que celle qui affleure dans les structures externes
du systeme Coniri a 1’Ouest de la faille de Ayo Ayo (cf
§2.2.1.a). La succession est composée par les formations
suivantes (fig. I.6/col.3) :

- formations Uncia, Catavi, Villa Villa présen-
tant les mémes faciés que dans les structures externes du
systeme Coniri, et constituant un ensemble de plus de 3000
m d’épaisseur ;

- formation Belen, épaisse de 850 m ; elle n’est
pas érodée comme dans les structures externes du sys-
teme Conin ; elle passe vers le haut & des pélites mica-
cées sombres (formation Sica Sica épaisse de 700 m), sui-
vies par la formation Colpacucho (épaisse de 1500 m),
caractérisée par une alternance de grés compacts a grain
fin, parfois micacés, et de lutites sombres & verdatres bien
stratifiées. Un membre gréseux quatrzitique blanchatre a
gros grain, appelé Santari, constitue un niveau repére au
milieu de la formation Colpacucho ;

- 4 I’Est de la faille de Ayo Ayo, dans le syncli-
nal de Calamarca (Fig.10/ col.3), des diamictites d’4ge

carbonifere [Cherroni, 1968] (base de la formation
Cumana) surmontent en concordance les termes supérieurs
de la formation Colpacucho [Isaacson et Diaz, 1995] ;
elles passent, vers le haut, a des grés turbiditiques puis
la formation Kasa qui montre des grés grossiers blanchi-
tres & stratifications entrecroisées ; le Carbonifere supé-
rieur n’est pas représenté.

Sur la bordure orientale du bassin de Luribay (Fig.
10/col.2), on observe 4 nouveau une lacune du Dévonien
supérieur, et la formation Sica Sica, recoupée par une sur-
face d’érosion, est surmontée par des dépdts permo-car-
bonifere [Blanco Rojas, 1994]. Plus a I’Est, les terrains
du Paléozoique supérieur sont de plus en plus rares et le
niveau d’érosion, situé topographiquement plus haut, af-
fecte les formations siluriennes et ordoviciennes.

3.2.1.b. Unités mésozoigques

Elles n’existent pas dans les bassins de La Paz et de
Charafia. Seule la ceinture de Huarina montre de petits
affleurements épars de termes de la séquence sénonien-
paleocgne en discordance sur des terrains paléozoiques
déformés [Martinez, 1980]. Ils sont préservés au coeur
des synclinaux, et représentent les formations Torotoro,
El Molino, Santa Lucia [Martinez, 1980, Blanco Rojas,
1994] (Fig. 10/ col.2). Il est & noter que la base de la for-
mation El Molino montre parfois, comme a Yaco, un fa-
ciés conglomératique riche en clastes de basaltes [Blanco
Rojas, 1994].

5.2.1.c. Unités paléocéne-oligocéne inférieur

Ces unités ne sont représentées, ni dans I’ensemble
de la ceinture de Huarina (bassins de La Paz et de Luribay),
ni dans le bassin de Charafia.

5.2.2. Syn-orogéniques
5.2.2.a. Unités oligocéne supérieur-miocéne inférieur

Dans le bassin de Luribay, un conglomérat & galets de
quartzites et grés paléozoiques, discordant sur le Paléo-
zoique représente la formation Luribay (Fig. 37). Elle
passe vers le haut a la formation Salla (500 m), dont la
base est toujours constituée de conglomérats, & clastes
subarrondis de roches paléozoiques (diamétre moyen com-
pris entre 15-20 cm) [Mc Rae, 1990] ; ils forment une
séquence granodécroissante, qui passe vers le haut 4 des
gres, puis a des sédiments argilo-pélitiques riches en ni-
veaux tufacés. Ils représentent des dépdis de cones allu-
viaux [Mc Rae, 1990], qui cédent la place A des dépdts de
type fluviatile distal, puis lacustre [Mc Rae, 1990]. Ceux-
ci sont constitués par des alternances de grés a grain le
plus souvent fin, de sédiments argilo-pélitiques mal con-
solidés avec quelques niveaux de gypse et de calcaires
lacustres, formant des séquences grano-décroissantes ; des
tufs interstratifiés ont permis des datations a 24.93 + 0.5
et 24.79 + 0.27 (2d) [Kay et al., 1995] dans la partie
moyenne de la formation Salla.

L’age des premiers conglomérats a Luribay est sujet 2
discussion. Ainsi Mac Fadden et al. [1985] proposent, pour
la formation Salla, un 4ge entre 28 et 24 Ma. Sempere e?
al. [1990], argumentant sur une mauvaise corrélation avec
I’échelle magnéto-stratigraphique, proposent des
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Cordillére Orientale
W

Bassin de Luribay

Overlaps

Fig. 37- Discordance de la formation Luribay sur le Paléozoique.
Le dispositif en overlaps indique la surrection de la partie est au cours de la sédimentation de Ia base de la F. Luribay.

4ges plus récents pour la formation Salla et pour le début
des conglomérats de la Formation Luribay qu’ils estiment
a 25.5 Ma. Plus récemment, Kay et al [1995] ont obtenu
un 4ge a 27.8 Ma dans la partie inférieure de la formation
Salla, indiquant que les conglomérats de la formation
Luribay situés plus bas dans la série, auraient un 4ge de
’ordre de 28 Ma.

Nous avons réexaminé les relations géométriques des
passées conglomératiques de base. Celles-ci montrent une
géométrie présentant des onlaps en éventail et des overlaps
vers la bordure est du bassin, au dessus d’une surface d’éro-
sion limitant vers le haut les terrains paléozoiques (Fig.
37). Cet agencement indique clairement que les conglo-
mérats de bases sont synchrones de la surrection des bor-
dures du bassin, et donc de la déformation, et non posté-
rieurs [Sempere et al., 1990]. De plus, ces conglomérats
remplissent de petites paléotopographies indiquant qu’ils
se sont déposés sur un substratum soumis a I’érosion.

Sur le bord occidental du basin, les couches basales n’af-
fleurent pas, les termes supérieurs de la Formation Salla, re-
présentés par des niveaux fins, sont directement discordants
sur le Paléozoique. Ceci indique que la sédimentation a
progradé vers les bordures est et ouest et corrobore les inter-
prétations qui considérent que les formations Luribay et Salla
correspondent au remplissage endoréique de bassins trans-
portés «piggy back» [Marshall et Sempere, 1991].
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L’ensemble du remplissage est déformé par une tec-
tonique compressive et forme actuellement un vaste anti-
clinal parall¢le a la ceinture de Huarina. Localement le
long des bordures occidentales, et surtout orientales, le
Paléozoique chevauche légérement le Tertiaire.

Des terrains identiques aux formations Luribay et Salla
se retrouvent localement plus au Nord, le long du Rio la
Paz, en discordance sur le Paléozoique (Fig. 7). Ils sont
regroupés dans la formation Aranjuez, et forment un ali-
gnement de petits affleurements NNW-SSE, jusque dans
le bassin La Paz, ol ils sont présents sous les dépdts du
Tertiaire supérieur. Ils contiennent une faune identique &
celle trouvée dans les couches fossiliferes de la forma-
tion Salla [Martinez, 1980]. Au Nord de La Paz, ils cons-
tituent la formation Pena qui affleure au pied de la Cor-
dillere Orientale (Fig. 7) au Sud-Est du lac Titicaca, en
arriere des structures externes du systéme Coniri.

5.2.2.b. Unités miocéne moyen

Elles ne sont pas reconnues sur la bordure ouest de la
Cordillere Orientale. En revanche, elles forment le subs-
tratum de la bordure est du bassin de Charafia, le long de
la faille de Berenguela (Fig. 7). Elles définissent la for-
mation Abaroa, constituée de laves sombres intercalées
avec des grés sableux et conglomérats riches en clastes
de granites rouges et de roches précambrienne, typiques
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vers I'Ouest de la formation La Paz sur le Paléozoique déformé du systéme Conii.

Fig. 38~ Le bassin de La Paz : coupe schématique du bassin et profil de sismique réflexion (YPFB) montrant la
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d’un milieu fluviatile proximal [Lavenu, 1986]. Les laves
sont de nature dacitique et ont fourni des 4dges a 13.5 +
0.4,13.2+£03et 17.9+£0.7 Ma (Table 1, n°22, 23 et 24).

La Formation Abaroa est surmontée par des terrains
ayant le méme faciés que le membre Mauri 6 {Lavenu,
1986], situé quelques km plus a I’Ouest dans le bassin
Mauri ; ils sont rassemblés sous cette appellation. Les for-
mations Abaroa et Mauri 6 sont en pseudo-concordance.

Cependant Everndeen et al. [1977] ont interprété les
différences de facies, ainsi que la présence dans le mem-
bre Mauri 6 de clastes de granites rouges possiblement
remaniés de la formation Abaroa, comme la signature
d’une discontinuité majeure entre les deux formations.
Nous observons que les formations Abaroa et Mauri 6 sont
ici plissées ensemble, et forment le flanc ouest de I’anti-
clinal de Berenguela. Elles montrent des plis de faible lon-
gueur d’onde associés a des failles inverses.

5.2.2.c. Unités pliocéne-pleistocéne

Sur la ceinture de Huarina, les dépdts du Pliocéne in-
férieur ne sont connus que dans le bassin de La Paz ; ils
définissent la formation La Paz, dont la base correspond a
un horizon fin de sédiments lacustres, surmontés par un
niveau pyroclastique (Tuf Cota Cota) daté a 5.5 + 0.2
(Table 1, n® 35). Dans les parties orientales du bassin, en
bordure de la Cordillére, 1a Formation La Paz est repré-
sentée par des facies de cones alluviaux sur une épaisseur
de prés de 300 m [Lavenu, 1986].

Au centre du bassin, elle est entierement constituée de
sédiments lacustres limoneux a sableux, et contient, dans
son quart supérieur, un niveau de tuf repere, le tuf Chijini
(Fig. 38) qui a fourni des dges aux alentours de 2.6-2.8
Ma (Table 1, n°® 36, 42, 43, 44) ; il se rencontre au centre
du bassin a une altitude de 3800m Dans le Nord, le som-
met de la formation La Paz est conglomératique, riche en
graves, et correspond & des dépdis glaciaires [formation
Patapani, Lavenu, 1986]. Ils contiennent un horizon
pyroclastique de méme 4ge (Tuf Patapani, Table 1, n°38
et 39) que le tuf Chijini.

Sur I’ Altiplano, en arriére des structures les plus ex-
ternes du systtme Coniri, des dépbts fluvio-lacustres li-
moneux a sableux, épais d’une trentaine de metres, sont
observés le long de la faille de Ayo Ayo ; ils recouvrent du
Paléozoique déformé et érodé. Ils contiennent le tuf Ayo Ayo,
daté a 2.8 Ma (Table 1, n° 30, 57 et 58), qui constitue un
équivalent du tuf Chijini [Lavenu ef al., 1989], mais situé
ici & une altitude de 4050 m. Vers le Sud, ces niveaux
fluvio-lacustres se suivent jusque dans la région de Vila
Vila (Fig. 7) , en arriére des reliefs de la faille de Eucalyp-
tus. Ils recouvrent topographiquement le haut de la For-
mation Salla, déformée a I’extrémité sud du bassin de
Luribay. Ils sont eux-mémes affectés, dans la région de Ayo
Ayo, par une tectonique cassante de faible intensité, d’abord
compressive puis extensive [Lavenu et Mercier, 1991].

Sur le terrain, s’observe un dispositif en onlaps sur
’arriere des reliefs des structures externes du systéme
Coniri. Cette disposition est clairement imagée en sismi-
que (Fig. 49), et indique que ces niveaux correspondent
aux termes supérieurs de la formation La Paz qui ont dé-
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bordé du centre du bassin vers I’Ouest et le Sud-Ouest,
constituant ainsi la partie altiplanique du bassin de La Paz
s.l. (Fig. 38).

Les variations d’altitude du tuf Chijini soulignent clai-
rement la déformation de la bordure ouest du bassin de
La Paz s.s. aux abords de la faille Amachuma (Fig. 38).
Cette déformation est mise en évidence par la discordance
de sédiments fluvio-torrentiels grossiers (graves pré-
Calvario) sur la formation La Paz partiellement érodée
[Lavenu, 1995]. Ces sédiments grossiers, qui ne corres-
pondent pas a des dépots glaciaires, sont attribués au Plio-
cene terminal [Lavenu, 1986].

Dans le bassin de Charafia, le Pliocgne inférieur est
représenté par la formation Cerke, qui forme la base d’un
ensemble volcanique affleurant trés largement sur cette
bordure est de la Cordillere Occidentale (Fig. 7). Cette
formation Cerke correspond 4 un corps ignimbritique daté
4 5.7 £ 0.5 Ma (Table 1, n°® 26), et qui repose en discor-
dance sur le haut de Berenguela, et notamment sur les
formations Abaroa et Mauri 6 qui en constituent le flanc
Ouest.

La base de la formation Cerke pourrait correspondre
a une coulée andésitique [Lavenu et al, 1989] également
discordante sur la formation Abaroa, et datée 2 7.6 + 0.8
Ma (Table 1, n°® 25). La formation Cerke est recouverte
par I’Ignimbrite Perez, datée & 1’Ouest du haut de
Berenguelaa3.0et2.2 MaTable 1, n° 1 et 2). La forma-
tion Perez est, elle aussi, discordante sur la formation
Abaroa le long de la faille de Berenguela. Elle est 16gére-
ment déformée par une tectonique cassante compressive
[Lavenu, 1986] et se situe 2 une altitude de 4000 m dans
le bassin de Charafia alors qu’elle affleure 4 une altitude
de 4200 m sur le haut de Berenguela.

5.2.2.d. Unités piéistocénes

Dans le bassin de La Paz, les unités pléistocenes re-
présentent 4 stades glaciaires intercalés avec des stades
interglaciaires [Lavenu, 1995]. Elles représentent la gla-
ciation Calvario (moraines Calvario, 90m), la formation
interglaciaire Purapurani (250 m) datée 2 sa base 3 1.6
Ma (Table 1, n® 33), la glaciation Kaluyo (moraines
Milluni, 100 m) et la glaciation Sorata.

Tous ces dépdts glaciaires et interglaciaires reposent
les uns sur les autres par I’intermédiaire de surfaces d’éro-
sion qui localement peuvent étre responsables de I’abla-
tion partielle des dépdts glaciaires ou interglaciaires sous-
jacents [Lavenu, 1995). Les dépdts des deux dernigres
glaciations (Choqueyapu I, 0.04 Ma et Choqueyapu II,
0.017 Ma) sont installés dans des vallées incisé€es au sein
des dépbts des trois premitres glaciations pléistocenes ;
ils ne sont donc pas superposés A ceux-ci [Lavenu, 1995].

Sur I’ Altiplano, les sédiments corrélés au sommet de
la formation La Paz sont recoupés, dans la région de Ayo
Ayo, par une surface d’ablation et recouverts d’une for-
mation fluvio-lacustre pléistocéne [Lavenu, 1986] inter-
prétée comme la trace d’un lac interglaciaire. Cet agen-
cement se suit le long de la faille de Ayo Ayo, jusque dans
la région de La Paz, en arriére des structures externes du
systéme.
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Dans le bassin de Charafia, une formation épaisse d’une
centaine de meétres, contenant une faune pléistocéne
[Blanco, 1980] recouvre I'ignimbrite Perez par I’ intermé-
diaire d’une surface d’€rosion, et n’est pas déformée par
les déformations compressives cassantes qui affectent le
corps pyroclastique [Lavenu et Mercier, 1991].

Elle constitue la formation Charafia sub-horizontale
constituée de sédiments diatomiques lacustres avec des
graves 2 leur base et des calcaires a leur sommet. Elle
dénote des conditions climatiques froides [Blanco, 1980].

Nous avons réexaminé les relations géométriques de
la formation Charafia avec son substratum. Le long de la
bordure est du bassin, les termes supérieurs de la forma-
tion Charafia forment un dispositif en onlaps concordants
au dessus d’une surface d’érosion surmontant les terrains
déformés de la formation Abaroa, et plus généralement,
la bordure déformée située au long de la faille de
Berenguela. Le niveau de base de la formation Charaiia
(4100 m) reste inférieur au sommet du haut de Berenguela,
qui n’a pas été recouvert. La formation Charafia est dissé-
quée par trois surfaces d’ablation étagées entre 4100 et 4000
m [Blanco, 1980], et recouverte par trois terrasses alluvia-
les, étagées entre 4000 m et le niveau de base actuel, situé A
3980m [Lavenu, 1986]. Elle est affectée par de petites failles
normales a rejet mineur [Lavenu et Mercier, 1991].

6.— RECAPITULATION ET DISCUSSION CONCERNANT LES SE-
RIES PRE=-CENOZOIQUES

Afin de définir au mieux les volumes (surfaces) pris
en compte dans I’établissement des modeles géométriques
€quilibrés, et de metire en évidence le rdle joué par les
géométries des séries sédimentaires sur les déformations,
il est nécesaire de rappeler et discuter la répartition des
terrains pré-cénozoiques sur 1’ Altiplano. Cependant, les
données exposées dans les paragraphes ci-dessus ne cons-
tituent pas un échantillonnage suffisant et il est nécessaire
d’émettre des hypothéses, qui s’appuient sur les contex-
tes géodynamiques reconnus dans la littérature, pour con-
traindre de maniere satisfaisante la répartition des séries
pré-cénozoiques sur I’ Altiplano.

6.1 Hypothéses sur la répartition du Paléozoique infé-
rieur sous I’Altiplano centre et nord (Fig. 6).

Les terrains les plus anciens, affleurant dans les struc-
tures du systéme Coniri, appartiennent 2 la formation Uncia
d’dge wenlockien-ludlowien (Fig. 10). Des termes cam-
brien et ordovicien sont reconnus ponctuellement plus 4
I’Ouest (cf § 2.2.1.aet Fig. 10/ col. 5 et col. 9).

A Tintérieur de la Cordillere Orientale les séries ordo-
viciennes constituées de sédiments marins silicoclastiques
a grain fin affleurent trés largement. Les niveaux de décol-
lement andins se localisent particulirement dans les argiles
de I’Ordovicien inférieur et moyen [Sempere, 1995].

Au Sud du 20° S, les dépdts cambrien supérieur-
arenigien sont affectés par une déformation compressive
due a la phase ocloique bien caractérisée au Sud de la
Bolivie et en Argentine [Sempere, 1995] et marquée ici
par un anchi-métamorphisme [Kley et Rheinhart, 1994].

[ls sont surmontés par les black shales de la forma-
tion Tokochi et les diamictites de la formation Cancaniri
d’age ashgillien [Sempere, 1995]. Les termes llanvirniens
a caradociens ne sont pas présents. Les épaisseurs des for-
mations Tokochi et Cancaniri atteignent respectivement
200 et 1500 m au Sud de I’ Altiplano et diminuent rapide-
ment vers I’Est ; la sédimentation de ces formations a été °
controlée par un régime en extension [Sempere, 1995].
Dans Ia partie occidentale de la cordillere [Kley, 1995],
le Crétacé recouvre en discordance les terrains ashgilliens.

Au Nord du 20°8S, la succession affleurante comporte
a sa base une séquence silicoclastique (shallowing upward)
d’age llanvirien a caradocien, interprétée comme le rem-
plissage du bassin d’avant-pays contemporain de la dé-
formation ocloique (Sempere, 1995) (Fig. 3). Les termes
pré-llanvirnien n’affleurent pas. La série se poursuit par
les formations Tokochi et Cancaniri [Sempere, 1995).

A la latitude de notre étude (17°S, région de
Charapaya), la formation Tokochi est absente et les
diamictites de la formation Cancaniri ont une épaisseur
de 250 m. Elles sont surmontées par 50 m de gres
quartzitiques qui correspondent 2 la formation Llallagua
d’age llandoverien [Blancos Rojas, 1994] (Fig. 10/ col.
1). Celle-ci peut atteindre 1500 m dans la partie sud de
I’ Altiplano ; moins épaisse vers le Nord-Est, elle corres-
pond 2 une remontée générale du niveau marin et indique
€galement une activité tectonique en extension [Sempere,
1995].

Ainsi la distribution des terrains ordovicien et silu-
rien inférieur dans la Cordillére Orientale permet de con-
sidérer qu’ils sont présents sous la formation Uncia dans
la ceinture de Huarina et dans les structures externes du
systéme Coniri au Nord du 20°S. Nous sommes donc en
droit de considérer qu’existe une série compléte du Cam-
brien au Silurien inférieur, sans déformation, ni érosion
ocloique (Fig. 10). Nous leur affectons une épaisseur de
4000 m, comme dans la Cordillére Orientale au Nord du
20°S [Blancos Rojas, 1994].

6.2 Le biseau des séries paléozoiques sous le Crétacé

La succession paléozoique, qui correspond 2 des sé-
ries de plates-formes clastiques, sous les terrains crétacés
varie d’Ouest en Est sous I’ Altiplano et la bordure est de
la Cordillere Orientale (fig. 1.6).

Sur la bordure orientale du bassin de Luribay, le
Permo-Carbonifere repose sur le Dévonien inférieur. Au
centre de la Cordillére Orientale (synclinal de Morochota),
il repose sur 1"Ordovicien (Fig. 10/ col. 1).

Dans la ceinture de Huarina, entre la faille de Euca-
lyptus/ Ayo Ayo et la bordure est du bassin de Luribay, la
série pal€éozoique est complete du Silurien supérieur au
Carbonifere inférieur (cf § 5.2.1.a). L’ épaisseur totale des
sédiments paléozoiques est ici de 1’ordre de 10000 m. Au
Sud de 17°45’S, la ceinture de Huarina disparait et le Cré-
tacé repose directement sur le Silurien (Fig. 10/ col. 7).
La disparition de la ceinture de Huarina coincide avec la
jonction entre la faille de Eucalyptus et la prolongation
de la bordure orientale du bassin de Luribay (Fig. 2).
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AT'Ouest de la faille de Eucalyptus/Ayo Ayo, la succession
paléozoique change rapidement ; ainsi dans les structures du
systéme Coniri, le Dévonien inférieur est recouvert par le Car-
bonifére supérieuret le Permien (§ 2.2.1.aet Fig. 10/col. 4).Sous
I’ Altiplanole Paléozoique forme un biseau régulier vers I’ Ouest.
Sur la bordure occidentale du bassin de Corque, le Crétacé su-
périeur repose sur le Cambro-Ordovicien (Fig. 10/ col. 5), puis
directement sur le socle précambrien (Fig. 10/ col. 6). Les diffé-
rences d’épaisseur observées semblent en partie dues A des évé-
nements tectoniques d’dge carbonifere inférieur 2 moyen. En
effet, posiérieurement a la sédimentation ordovicien-silurien in-
férieur, la succession silurien-dévonien (Fig. 6) montre une sta-
bilité des aires de sédimentation sur le secteur étdié. Elle cor-
respond au remplissage d’un bassin d’avant-pays en relation
avec uneactivité tectonique transpressive opérant sur les parties
ouest et sud du bassin, et qui s’accompagne de la mise en place
de granites, reliés ala subduction, dans le Sud du Pérou [Sempere,
1995]. La période du Wendlockien-Lochkovien (formations
Uncia, Catavi et Vila Vila) correspond 2 une transgression ma-
rine suivie d’une progradation vers le NE de faciés moins pro-
fonds [Sempere, 1995]. Le Praguien-Famennien (formation
Belen-Colpacucho) montre 4 séquences débutant chacune par
des utites transgressives, et se terminant par des grés régressifs
[Sempere, 1995].

Le bassin siluro-dévonien était donc moins profond sur les
parties occidentales de 1’Altipano, ce qui explique en partie le
biseau régulier vers I’Ouest des terrains paléozoiques.En revan-
che, le Carbonifere inférieur (formation Cumana et Kasa) est
caractérisé par une sédimentation glacio-marine qui s’accom-
pagne d’un approfondissement rapide du bassin [Diaz, 1996],
en réponse 4 une tectonique transpressive et compressive qui
affecte vers I’Ouest la marge [Sempere, 1995]. Il correspond 2
un bassin résiduel sur la bordure ouest de la ceinture de Huarina
entre la faille de Eucalyptus/Ayo Ayo et la bordure orientale du
bassin de Luribay.
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Fic. 40 - Schéma paléogéographique au Sénonien-Danien
en Bolivie [Sempere, 1995].1 : axe de rift ; 2 bassin sous influence
marine au Maastrichtien-Danien ; 3 : zones en cours de déformation : 4
: arc magmatique ; 5 ; bassin flexural 3 sédimentation continentale - 6 ;
paléocourants au Maastrichtien.
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Fic. 39 — Schéma paléogéographique au Kimmerigien-
Turonien en Bolivie [Sempere, 1994].
Le principal domaine de sédimentation est constitué par le bassin de
Potosi. Les lignes sermées représentent le CPKT : les chiffres cerclés
correspondent au grabens de Tawajerreja-Thokori (1), de San Llorenzo-
Tupiza (2) et aux bassins de Sevaruyo (3) et «Norte del Lago» (4)
Kimmerigien-Hauterivien : 1 : faciés conglomératique ; 2 : faciés sa-
bleux ; 3 : coulées basaltiques ; 4 : paléocourants,
Barrémien-Albien : 5 : paléocourants; 6 : gypses dansla F Tarapaya.
Cenomanien-Turonien : 7 extension delaF. Miraflores ; 8 paléocourants
obtenus gréce A |'orientation des coquilles de Mollusques et aux ripple
marks.

Les modeles paléogéographiques indiquent que, pendant le Car-
bonifere inférieur, les autres aires de sédimentation sont restreinies
a la partie est de la Cordillere Orientale et 2 la Zone Subandine
[Sempere, 1995]. La partie centrale de la Cordillére Orientale
ainsi que les parties occidentales de 1" Altiplano correspondaient
ades zones érodées. Sur la bordure occidentale de la ceinture de
Huarina, la transition entre le compartiment est, o le Carboni-
fere inférieur est concordant sur le Dévonien, et le comparti-
ment ouest, ol le Carbonifére inférieur est absent, et ot 3000 m
de Dévonien sont érodés, s"effectue trés rapidement le long d”une
limite tectonique représentée actuellement en surface par1’em-
placement des failles de Eucalyptus et Ayo Ayo. La différence
d’épaisseur de 3000 m, observée sur une distance horizontale de
I"ordre de 1000 m, indique que les failles de Eucalyptus et Ayo
Ayo correspondaient a des failles profondes verticales (cf § 3.2.
Nous ne pouvons préciser le jeu tectonique de ces failles pen-
dant le Carbonifere inférieur, si ce n’est que le compartiment est
est remonté par rapport au compartiment ouest. A I’Ouest des
failles Eucalyptus/Ayo Ayo, le biseau régulier des séries paléo-
zoiques sous le Crétacé est probablement également dfl en par-
tie & I’érosion carbonifere inférieur et moyen.
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Fig. 41-Tableau corrélatif des formations tertiaires de I Altiplano Nord et Centre.
Seules les grandes tendances des variations de facis intra-formationnelles et des variations des aires de sédimentation sont représentées.
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11 indique que ces zones soumises a 1’érosion corres-
pondaient & un basculement régulier du socle vers I’Est,
jusqu'aux failles de Eucalyptus/Ayo Ayo, ol le substra-
tum était accidenté.

La sédimentation carbonifere supérieur-permien infé-
rieur (formation Yaurichambi et Copacabana) montre des
dépdts transgressifs qui remplissent une paléotopographie
générée pendant le Carbonifére inférieur et moyen [Isaacson
et Diaz, 1995] ; elle caractérise un bassin intracratonique,
sans grandes variations du niveau de la mer, marqué par un
orogéne de subduction vers I’Ouest [Isaacson et Diaz, 1995].
Le Permo-Carbonifere a progradé vers I’Est, sur la zone
axiale de la Cordillere Orientale soumise a 1’érosion pen-
dant le Carbonifere inférieur et moyen. En revanche, sur les
parties occidentales de 1’ Altiplano, il semble que les zones
mises a1’érosion pendant le Carbonifére inférieur et moyen,
n’aient pas €€ concernées par la transgression, puisque des
niveaux du Paléozoique inférieur sont recouverts directe-
ment par le Crétacé.

6.3. Répartition du Crétacé-Paléocéne sous I’Altiplano.

Dans le Nord de I’ Altiplano, il s’agit de terrains d’4ge
sénonien-a paléocene, alors qu’au Sud, dans le bassin de
Sevaruyo, la succession va du Kimméridgien au Paléo-
cene (Fig. 6).

Les dépdts de la séquence Jurassique-Albien se sont
mis en place dans un contexte extensif [Sempere, 1995]
qui s’atténue progressivement durant 1’ Albien. Ils sont res-
treints & des demi-graben, localisés actuellement sur la
partie ouest de la Cordillére Orientale au Sud du 18°S (Fig.
39). Le bassin de Sevaruyo correspond 2 la branche
altiplanique de ce rift mésozoique. La localisation des
dépots jurassique-albien au seul bassin de Sevaruyo (Fig.
10/ col. 11) semble indiquer que les limites bordigres ac-
tuelles (faille de Chuquichambi 4 I'Ouest et faille de Pahua
a I’Est) ont controlé la sédimentation synrift.

Le Sénonien-Paléoceéne (formations Torotoro-Santa
Lucia-El Molino) est d’épaisseur constante (500 m) dans
les parties centrales de I’ Altiplano, et la base de la sé-
quence est gréseuse (Fig. 10/ col. 5,6 et 8).

Le Sénonien-Paléocéne (formations Aroifilla-
Chaunaca-El Molino-Santa Lucia) est plus épais (1500
m) dans le bassin de Sevaruyo (Fig. 10/ col. 11 et 12) ol il
surmonte également des terrains cénomano-turonien (For-
mation Miraflores) qui correspondent 2 une transgres-
sion marine (cf § 2.2.1.b).

La distribution des dépdts de la méga-séquence
sénonien-paléocéne (Fig. 40), ainsi que les différences de
faciés des membres coniacien-campanien (Formation
Aroifilla-Chaunaca/Torotoro), montrent que la sédimen-
tation du Crétacé supérieur a débordé€ le rift crétacé infé-
rieur, méme si le maximum de subsidence coincide tou-
jours avec I’emplacement de ce rift [Sempere, 1994].

A partir de la fin du Campanien des conditions de type
bassin d’avant-pays régissent la sédimentation sur
I’Altiplano. L’absence de la base de la séquence (F.
Torotoro) vers 1’Est sur la bordure ouest de la Cordillere
orientale (au Nord du 18°S), oil le Campanien-Paléocéne
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(Santa Lucia-El Molino) est directement en discordance
sur le Paléozoique (cf § 5.2.1.b), indique que la sédimen-
tation progradait vers les zones externes plus orientales,
en réponse & 1’établissement de conditions compressives
sur la marge andine [Jaillard, 1994 ; Sempere, 1994].

Dans les parties ouest de I’ Altiplano, ainsi qu’au Chili
sur les écailles de Précambrien dans la région de Belen, le
Crétacé n’est pas reconnu. De méme, le Paléozoique infé-
rieur et le Précambrien sont respectivement recouverts en
discordance par des terrains miocénes (F. Caquiavin a
Santa Lucia) et oligoceéne supérieur [F. Lupica a Belen,
Garcia et al., 1996]. 11 est ainsi difficile de préciser I’ex-
tension vers 1’Ouest du Crétacé supérieur

Cependant ces régions, en position arriére-arc durant
le Crétacé supérieur, n’ont pas été€ affectées par les défor-
mations compressives, mais ont probablement subi un sou-
levement [Scheuber et al., 1994] pendant cette période.

En résumé, nous admettons pour le Crétacé-Paléocene
une épaisseur plus ou moins constante (300-500 m) dans
les parties nord de I’ Altiplano et une épaisseur plus grande
(Crétacé supérieur et Crétacé inférieur/Jurassique) pour
le seul bassin de Sevaruyo. Vers I’Ouest, nous considé-
rons que le Crétacé forme un biseau sous les séries tertiai-
res, cependant celui-ci n’apparait pas dans nos modéles
géométriques, car des érosions tertiaires postérieure sont
responsables de la mise a jour de niveaux structuraux en-
core plus profonds.

7.— LES SERIES TERTIAIRES : RECAPITULATION ET AGENCE-
MENT SEQUENTIEL

L’analyse des différentes formations tertiaires de
I’Altiplano, et de leurs relations en profondeur, permet
de les corréler et d’établir un découpage séquentiel (Fig.
41). Ceci présente I'avantage de permettre de définir les
états sucessifs au sein d’un méme domaine structural et
aussi, pour une méme époque, de caractériser les états des
différentes unités tectono-sédimentaires. Cela permet en
outre, et compte tenu des regles prises en compte lors de
son établissement, de discuter des contextes géodynami-
ques qui caractérisent chaque séquence.

7.1. Les discontinuités sédimentaires

Les &4ges, les durées ainsi que les extensions des sur-
faces d’érosion constituent des informations prépondéran-
tes dans la compréhension de I’évolution d’un bassin, ainsi
que des paramétres importants dans le découpage séquen-
tiel de la stratigraphie.

La mise en place de surfaces d’érosion dénote d’une
déstabilisation des systémes sédimentaires et d’une varia-
tion des aires de sédimentation. Il existe des relations tem-
porelles et dimensionnelles entre les aires de sédimenta-
tion et les zones soumises 2 1’érosion.

7.1.1. Différents types de surfaces d’érosion observés sur
PAltiplano
Deux types de surfaces d’érosion (Fig. 42) constituent

des discontinuités dans la sédimentation tertiaire sur
I’Altiplano :
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Surface d'érosion régionale

Bassin
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interformationnelle
Surfaces d'érosion locales
\ intraformationnelles
__82/3 "398 ™~ _
~ s2/2' g9' 82
i /— Formation D (Séq. 3)

Formation A&B: anté-tectonique = Séquence 1

Formation C: syntectonique = Séquence 2
Formation D: post-tectonique = Séquence 3

Discordances
progressives

Les surfaces d'érosion locales (intraformationnelles/séquentielles) correspondent aux
sommets des toplaps concordants et/ou en éventails). Elles sont recouvertes par des

onlaps en éventails et/ou des overlaps.

Les surfaces d'érosion régionales (inter-séquentielles) correspondent aux sommets de
toplaps concordants. Elles sont recouvertes par des overlaps concordants ou des onlaps

concordants.

Fia. 42— Types de surfaces d’ érosion présents sur I” Altiplano et découpage séquentiel.

- des surfaces d’ érosion locales, matérialisées par
des troncatures (toplaps en éventail ou concordants), im-
briquées dans des éventails sédimentaires et qui consti-
tuent des dispositifs de discordances progressives ; elles
se situent en bordure des zones déformées et montrent
I’érosion du relief au fur et 2 mesure de sa formation ; ces
surfaces d’ érosion sont intraformationnelles ; c’est & dire
qu’elles sont, en partie, installées et recouvertes par des
sédiments appartenant & une méme formation géologique,
et qui présentent donc les mémes caractéristiques
sédimentologiques quelle que soit leur situation ; I’ exis-
tence de ces surfaces d’érosion souligne une sédimenta-
tion syntectonique qui est illustrée par la disparition du
dispositif vers le centre du bassin (par I'intermédiaire
d’offlap) ; ces surfaces sont recouvertes de sédiments qui
présentent eux-mémes des variations d’épaisseur et des
troncatures, indiquant qu’ils sont encore synchrones de
mouvements verticaux importants conséquence d’une
déformation tectonique ; les pentes de ces surfaces sont
souvent fortes et indiquent qu’elles ont été elles-mémes

intéressées par la déformation et basculées ; la durée de
vie de ces surfaces d’érosion locales est faible, et elles
peuvent étre considérées comme des isochrones I’ échelle
de la durée du bassin. Les surfaces d’ érosion locales met-
tent en évidence I’existence de paléotopographies bien
marquées.

- des surfaces d’érosion d’extension régionale ;
elles sont interformationnelles ; cela signifie que, lorsqu’el-
les sont recouvertes de sédiments, elles mettent en con-
tact des dépOts appartenant A des formations géologiques
distinctes, marquant un changement de faciés brutal ; el-
les sont le plus souvent recouvertes en onlaps (ou overlaps)
concordants par une sédimentation peu perturbée qui in-
dique la stabilité du substratum sur lequel elles sont ins-
tallées ; ces surfaces sont diachrones et la durée qu’elles
représentent augmente lorsque 1'on s’éloigne du bassin ;
elles sont recouvertes par une sédimentation rétrogradante
en provenance du centre du bassin ; elles disparaissent en
bordure du bassin, le plus souvent au sommet de disposi-
tifs de discordances progressives.
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Les schémas de connexion sont variés et dépendent
des géométries des déformations, des taux de sédimenta-
tion et des taux de soulévement ; cependant, la régle gé-
nérale est que la durée d’une surface régionale est supé-
rieure aux durées cumulées des surfaces locales sur les-
quelles elle se branche (Fig. 42) ; la mise en place et le
maintien de surfaces d’érosion régionales constituent de
véritables coupures dans |’ histoire sédimentaire des bor-
dures de bassins ; la mise en place d’une surface d’éro-
sion régionale correspond a des changements de facigs
dans les centres des bassins. Les surfaces d’ érosion régio-
nales sont peu pentées et correspondent 4 des phénomée-
nes de type pénéplénation.

7.1.2. Ages des principales discontinuités sédimentaires

Sur ]’ Altiplano, les principales discontinuités sédimen-
taires correspondent a des changements de faciés relati-
vement brutaux dans les bassins et 2 la mise en place de
surfaces d’érosion régionales.

Ces caractéristiques s’ observent a la base des forma-
tions de I’Oligocene supérieur, du Miocéne moyen, du
Miocéne supérieur, du Plioceéne inférieur et du Pliocéne
supérieur, qui constituent autant de grandes coupures dans
I’ histoire sédimentaire de I’ Altiplano (Fig. 41).

7.1.3. Agencement séquentiel de la sédimentation ter-
tiaire et caractéristiques des séquences

A partir de I’étude lithostratigraphique des séries ter-
tiaires, des éléments de datations (cf §2.2.1;.3.2.1;3.2.2
;4.2.1 et 4.2.2), de la chronologie des principales discon-
tinuités sédimentaires, on peut proposer un agencement
en six séquences pour les formations tertiaires de
I’ Altiplano (Fig. 41 et 42).

-Séquence 1: Eocene-Oligocene inférieur.

-Séquence 2: Oligoceéne supérieur-Miocgne inférieur.

-Séquence 3: Miocéne moyen

-Séquence 4: Miocéne supérieur

-Séquence S5: Pliocéne inférieur.

-Séquence 6: Pliocéne supérieur-Pléistocene

On entend ici par séquence, une série de couches
génétiquement liées et limitées a la base et au sommet par
des surfaces de discordance dans les zones marginales du
bassin (Fig. 42), équivalentes a des surfaces de concor-
dance dans les zones profondes du méme bassin [Mitchum
etal., 1977].

Nous nous sommes fixés comme limites de séquen-
ces, les grandes discontinuités sédimentaires (cf. § 7.1.3).
Entre ces limites, soit les systémes sédimentaires sont sta-
bles (en termes de zones d’apport et de subsidence) soit
ils sont en cours de modification ; auquel cas lorsqu’ils
acquiérent un nouvel équilibre, celui-ci marque le début
d’une nouvelle séquence.

L'article «Analyse géométrique et modele
tectonosédimentaire de 1’ Altiplano Nord Bolivien»
(Rochat et al., 1998) résume les corrélations effectuées
entre les différentes formations définies sur I’ Altiplano.
Par la suite nous reprendrons plus en détail les caractéris-
tiques de chaque séquence.
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Le découpage séquentiel de la série stratigraphique
permet de mettre en place un diagramme chrono-
stratigraphique (Fig. 44) de la sédimentation tertiaire sur
I’ Altiplano et ses bordures. Ce type de document présente
I’avantage de mettre en évidence les variations des espa-
ces de sédimentation. Nous nous proposons dans un pre-
mier temps de rappeler les caractéristiques sédimentolo-
giques principales des différentes séquences sédimentaires.

7.2.1. Systéme de notation des surfaces d’érosion

A partir du découpage temporel adopté, il est possi-
ble, en vue de clarifier le probléme des surfaces d’ €érosion
diachrones, d’adopter le systéme de notation suivant
(Fig.42 et 45).

Chaque surface d’érosion porte les numéros des sé-
quences pendant lesquelles elle est soumise a I’ érosion.
Le chronomeétre s’arréte quand la surface est sédimentée
(fossilisée). 11 est remis a zéro quand la surface est 4 nou-
veau soumise a |’ érosion.

Ainsi, lorsque dans la méme séquence une surface est
sédimentée, puis & nouveau soumise 2 1’ érosion, elle porte
le numéro de la séquence index de la notation avec le sym-
bole ? ; si elle est 4 nouveau sédimentée et 4 nouveau sou-
mise & I’ érosion, elle est indexée sous la notation « ; etc....

L’inconvénient de ce systeme est qu’il dépend de la
précision du découpage temporel, ¢’ est a dire de la durée
des séquences sédimentaires. I’ avantage en revanche est
qu’il permet de mettre en évidence une ligne diachrone en
permettant de visualiser les variations longitudinales de
durée d’ une surface d’érosion, telle qu’elle peut apparai-
tre en sismique.

Sur I’ Altiplano, les discordances intra-séquentielles
portent un seul numéro (Fig.44), celui de la séquence pen-
dant laquelle elle se mettent en place, sont maintenues et
sont recouvertes. Les discordances inter-séquentielles por-
tent les n® des séquences pendant lesquelles elles se sont
formées, se sont maintenues et ont été sédimentées
(Fig.44).

7.2.2. Caractéristiques des séquences

Une caractéristique sédimentologique commune 2 tou-
tes les séquences tertiaires est de s’étre développées dans
un contexte de rhexistasie, c’est & dire en 1I’absence de
couvert végétal favorisant ainsi les phénomenes d’ érosion.

7.2.2.a Séquence 1 (Eocéne-Oligocéne inférieur)

La 1*~ séquence définie sur I’ Altiplano comprend les
terrains d’4ges Eocene-Oligocene inférieur (formations
Potoco, Tiahuanacu, Turco et Berenguela; Fig.41 et 43).

Au Nord et au Centre de I’ Altiplano, elle surmonte en
concordance les terrains crétacés par I’ intermédiaire de la
formation Cayara paléocene. Cette 1% séquence n’est pas
connue a 1’ Est de la faille de Eucalyptus, dans la ceinture
plissée de Huarina. Sur1’ensemble de I’ Altiplano, elle cor-
respond 2 une sédimentation fluviatile distale (plaine
d’inondation) de haute énergie. Quelques faciés lacustres
sont reconnus localement dans la formation Tiahuanacu.
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L’alimentation est bipolaire, comme 1'indiquent les
clastes de petites dimensions de granites rouges prove-
nant de 1’érosion du socle a 1’Ouest (plus abondants dans
les parties occidentales) et 1a nature quartzo-feldspathique
des niveaux gréseux, qui indique 1’érosion lente des ro-
ches paléozoiques de la cordillere orientale a I'Est.

Verticalement, la granulométrie est constante et indi-
que des conditions de sédimentation stables sur la durée
de la séquence, sauf le long de la bordure orientale du
bassin Corque, ol des faciés lacustres évaporitiques si-
tués a la base de la séquence (F. Chacarilla) passent rapi-
dement aux facigs fluviatiles distaux communs 4 1’ensem-
ble de la séquence. Dans les parties occidentales de
I’Altiplano, elle est plus grossiere comme 1’indiquent les
facies plus proximaux de la formation Berenguela dans le
bassin Mauri. De méme, vers le Sud, elle est légérement
plus gréseuse (formation Potoco). Cependant, malgré ces
variations de faciés horizontales, la granulométrie est tou-
jours relativement fine et indique que les surfaces régio-
nales s1, installées en bordure de I’ Altiplano, étaient sou-
mises 2 un faible gradient d’érosion et ne présentaient pas
de paléotopographies marquées. Au sommet, la séquence
1 est envahie rapidement par un détritisme grossier. Elle
passe ainsi A des faciés fluviatiles intermédiaires. Cette
transition est rapide. Sur les bordures (bassin Poopo, par-
tie ouest du bassin Corque et partie ouest du bassin Mauri),
cette 1¥* séquence est partiellement ou totalement érodée
; elle est recouverte par une surface d’érosion régionale
(S 2/3) (Fig.44), ou par des surfaces locales (S 2), mises
en évidence par des troncatures de type offlaps réguliers
(Fig.43). En résumé la 1** séquence est caractérisée par
un détritisme modéré sédimentaire, stable pendant 30 Ma.

7.2.2.b. Séquence 2 (Oligocéne supérieur-Miocéne
inférieur)

La 2" séquence rassemble les terrains d’4ge oligo-
ceéne supérieur-mioceéne inférieur (formations Coniri,
Coniri 1 & 5, Ballivian, Kollu Kollu, San Andres 1 4 5,
Azurita, Huyallapucara, Tambillo 1, Luribay, Salla et Pena;
Fig.41 et 43).

Sur le rebord occidental du bassin Mauri, ainsi que sur
celui du bassin Corque, 2 I’Quest de la faille de Santa
Lucia, la limite de séquence se situe au niveau de la sur-
face d’érosion S 2 (Fig.44). Les niveaux de base de la
séquence montrent un dispositif rétrogradant avec onlaps
en éventail.

Sur le reste de 1’Altiplano, la limite inférieure de la
2*= géquence correspond a I’arrivée des facies
conglomératiques, et les premiers niveaux sont concor-
dants sur la 1*™ séquence.

Dans la ceinture de Huarina (bassin de Luribay), la
base de la 2™ séquence correspond 2 la fois & un change-
ment de faciés et & la surface d’érosion S 1 (Fig.44). Sur
les bordures du bassin de Luribay, la limite de séquence
correspond a une surface S 1/2, et la 2*™ séquence montre
un dispositif progradant avec onlaps en éventail (et en
overlaps) vers les bordures du bassin.

Cette 2™ séquence est granodécroissante sur ’ensem-
ble de I’Altiplano, ainsi que sur ses bordures (Fig.43).

Dans le bassin Corocoro, la partie orientale du bassin
Corque (flanc est du synclinal de Corque), et le bassin de
Luribay, la base conglomératique est riche en clastes de-
grandes dimensions provenant de roches paléozoiques is-
sues de |’érosion de la Cordillere Orientale. 11 s’agit de
faciés de cones alluviaux (clast supported) qui passent vers
le haut & des faciés fluviatiles proximaux de haute énergie
a granulométrie beaucoup plus faible. Sur 1’Altiplano, la
granulométrie diminue rapidement vers 1’Ouest, caracté-
risant une sédimentation alluviale distale, localement la-
custre avec dépdt d’évaporites (fig. 1.41). Dans le bassin
de Luribay, les faciés fins s’étendent vers les deux bords
du bassin (fig. 1.41).

Sur la bordure ouest du bassin Corque, comme dans le
bassin Mauri, la 2™ séquence est toujours grossiére a sa
base, mais la nature de la sédimentation est différente. Dans
le centre du bassin Mauri (Fig.43 et 44), elle correspond
ades faci¢s fluviatiles proximaux a intermédiaires rema-
niant du matériel volcanique, qui signe le démantélement
d’un arc magmatique (stratovolcan) présent plus 2 I’Ouest.

Sur la bordure ouest du bassin Corque, a c6té€ du ma-
tériel volcano-détritique, on note la présence de clastes de
roches précambriennes qui marquent une source d’apport
proche située & 1’Ouest. Les faciés sont typiques de cOnes
alluviaux ; ils cédent la place vers le haut 4 des facies
alluviaux intermédiaires. Sur les bords occidentaux de ces
bassins, le haut de la 2" séquence est caractérisé par des
offlaps vers le centre des bassins et des toplaps en éven-
tail sur les bords (Fig.43). Ces derniers sont recoupés par
une surface d’érosion S 2/3, ol se situe la limite supérieure
de la 2% séquence. Au centre de ces bassins, la base de la
3 séquence est en concordance avec le haut de la 2%,

Dans les zones situées 21’Ouest de I’ Altiplano, cette 2™
séquence inclut les produits d’un magmatisme constitué de
basaltes alcalins a tendance shoshonitique (Fig.44). Ils for-
ment des corps importants au Sud et au centre, le long des
bordures est du bassin Corque et ouest du bassin Mauri.

Au sein du systéme Coniri (bassin Poopo) et a son front
(bassin Corocoro), la 2¥™ séguence montre des dispositifs
de discordances progressives, marquées par des surfaces
d’érosion intraséquentielles S 2, associées a des offlaps
vers le centre des bassins. Ces surfaces sont définies aux
sommets par des toplaps en éventail, et sont recouvertes
par des onlaps en éventail ou des overlaps des termes su-
périeurs (Fig.43). Dans le Nord du bassin de Corocoro,
les overlaps peuvent recouvrir les structures paléozoiques
€érodées. La limite supérieure de la 2*™ séquence corres-
pond 2 une surface d’érosion S 2/3 (Fig.44) qui recoupe
soit des terrains de la 2*™ séquence, soit directement la
1% séquence, soit encore des niveaux pré-cénozoiques.

La sédimentation pendant la 2*™ séquence enregistre
une déstabilisation des systémes sédimentaires. Par rap-
portala 1** séquence, les aires de sédimentation sont plus
réduites et segmentées.

7.2.2.c. Séquence 3 (Miocéne moyen)

La 3** s¢quence regroupe les formations Caquiaviri,
Rosapata, Pisaqueri, Tambillo 2, San Andres 67 et 8, base
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de Mauri 6, ainsi que la base des ignimbrites Los Frailes
(Fig.41 et 43). Elle n’est pas connue sur la bordure ouest
de la Cordillere Orientale.

La base de la 3*™ séquence n’est en continuité avec la
2% qu’au centre des bassins Corque et Mauri et au pied
de la faille de Santa Lucia (Fig.43). Dans le bassin orien-
tal, elle correspond 2 une sédimentation rétrogradante mar-
quée par des onlaps réguliers sur la surface d’érosion S 2/
3 qui en constitue la limite inférieure.

A la limite entre le bassin oriental et le bassin Corque
(faille de Chuquichambsi), un éventail sédimentaire composé
de toplaps irréguliers, puis d’onlaps, indique une déforma-
tion synsédimentaire, associée 4 la montée de diapirs de sel.

Au centre du bassin Corque, la 3tme séquence est con-
cordante sur la 2*™ (Fig.43) : elle est marquée par des
facies fluviatiles de haute énergie, proximaux 2 intermédiaires.
Les clastes sont issus de roches paléozoiques, mais aussi
de niveaux gréseux tertiaires. Vers 1’Ouest du bassin, les
facies sont de type fluviatile distal.

A la bordure ouest des bassins Corque et Mauri, la
limite inférieure de la 3*™ séquence est située au niveau
d’une surface d’érosion S 2/3 (Fig.43), recouverte en
onlaps vers I’QOuest (Fig.44) par des horizons supérieurs
de cette méme séquence.

Sur P’ensemble de I’Altiplano, 1’évolution
granulométrique de la 3*™ séquence est grano-décrois-
sante (Fig.43 et 44). Dans le bassin Corque, les facies flu-
viatiles passent vers le haut a des faciés lacustres caracté-
risés par la présence de niveaux évaporitiques (F. Rosapata,
San Andres 7). Dans le bassin Mauri, la nature de 1a sédi-
mentation (base F. Mauri 6 S 1.) est, comme celle de la
2'me géquence, volcano-détritique (Fig.43 et 44).Elle est
marquée par des faciés fluviatiles de haute énergie qui
surmontent les facies greywackeux de la 24 séquence.
Vers le haut, les faciés deviennent plus fins ; ils représen-
tent un environnement fluviatile distal, Jamais lacustre.

Au cours de la 3*™séquence, on assiste 2 un €largisse-
ment des aires de sédimentation en méme temps qu’a une
décroissance de la granulométrie.

7.2.2.d. Séquence 4 (Miocéne supérieur)

Sur I’ensemble de I’ Altiplano, la 4 séquence est ca-
ractérisée par une sédimentation perturbée soulignée par
les nombreuses discordances progressives observées dans
le membre 6 de la Formation Mauri S L., dans les forma-
tions Pomota, Quehua, ainsi qu’a la base de la formation
Umala (Fig.41 et 43). Elle est absente sur la bordure ouest
de la Cordillere Orientale (ceinture de Huarina).

La limite inférieure de la séquence correspond a une
arrivée rapide de faciés fluviatiles grossiers. Elle ne cor-
respond pas a une surface d’érosion, et ses termes de base
sont en concordance sur les termes sommitaux de la 3
séquence (Fig.44).

Les faciés sont grossiers et contiennent, sur le bassin
oriental et celui de Corque, un détritisme issu de I’éro-
sion, d’une part du Paléozoique de la Cordillre Orientale
a I’Est et d’autre part de roches tertiaire, La granulomé-
trie caractérise un transport faible, souli gnant la proximité
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des zones d’apport. Les faciés sont de types debris flow
ou mud flow, avec une matrice provenant principalement
de I’érosion de roches argileuses.

Dans le bassin Mauri, elle est toujours volcano-détri-
tique. La granulométrie ne montre pas de variations ver-
ticales, sauf au sommet de la séquence on elle décroit
trés rapidement, les faci®s devenant de type fluviatile
distal ou lacustre,

Une caractéristique de cette 4 séquence est la fré-
quence des discordances progressives, localisées sur les
bordures des différents bassins. Elle montre des surfaces
d’érosion locales (S 4) (Fig.44) qui indiquent I’existence
de reliefs proches et leur démant2lement. Les €ventails
sédimentaires montrent le plus souvent des toplaps en
éventail (qui définissent A leur sommet les surfaces d’éro-
sion locales) relayés vers les centres des bassins par des
offlaps (Fig.43). Ceux-ci sont recouverts par des onlaps
en éventail. Cependant, les niveaux supérieurs de cette
4™ séquence ne recouvrent pas entiérement les surfaces
d’érosion, sauf a I’extrémité sud du bassin de Corocoro,
sur sa bordure est, ainsi que sur la bordure est du bassin
Poopo. La limite supérieure de la séquence est alors
située au niveau de la surface s4/5 (fig. 1.41).

La 4*™ séquence indique une déstabilisation des Sys-
ttmes sédimentaires et la réduction et la fragmentation
des aires de sédimentation. Au sommet de la 4 séquence,
bien que la sédimentation soit toujours légérement pertur-
bée, on observe une tendance au débordement sur les zo-
nes précédemment soumises 2 1’érosion.

7.2.2.e. Séquence 5 (Pliocéne inférieur)

La 5% séquence regroupe les formations Mauri 6 5.8.,
Umala, Remedios, le haut de la Formation Quehua, La
Paz et les ignimbrites de Los Frailes (Fig.41 et 43). Elle
est concordante sur les niveaux supérieurs de la 4% s&-
quence ; lorsque ceux-ci manquent, elle recouvre en
overlaps concordants des surfaces d’érosion (S 4/5) si-
tuées aux limites des domaines tectono-sédimentaires
(Fig.44). Ainsi sur les bordures est du bassin oriental, la
limite de séquence est comprise dans des surfaces d’éro-
sion 8 4/5, S 2/3/4/5 ou S 1/2/3/4/5 qui sont recouvertes
en onlaps concordants par des niveaux supérieurs de la
5% séquence.

Les faciés représentatifs sont de type fluviatile distal,
peu énergique ou lacustre, avec dépdts locaux d’évaporites
(Fig.43) ; toutefois ils sont encore légérement grossiers a
la base. Dans le bassin Mauri et sur le bassin Corque, ils
sont volcano-détritiques (Fig.43). Il est important de sou-
ligner que c’est la premigre fois que la sédimentation est
volcano-détritique sur I’ensemble du bassin Corque.

La 5™ séquence est présente dans le bassin de La Paz,
sur la ceinture de Huarina o elle recouvre une surface
d’érosion ancienne S 2/3/4 installée au dos des structures
du systeme Coniri. Sur les bordures du bassin, sa limite
inférieure correspond a cette surface d’érosion dont la
durée est de plus en plus grande (S 2/3/4/5) vers I’exté-
rieur du bassin. Cette surface est recouverte par des onlaps
réguliers constitués par des niveaux supérieurs de la 5%
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séquence (Fig.44). Les faciés de base de séquence sontici beau-
coup plus grossiers que sur I’ensemble de I’ Altiplano.

La 5™ séquence indique un systéme sédimentaire stable
qui s’étend sur I’ensemble de I’ Altiplano, lissant les limites des
domaines structuraux (augmentation des airesde sédimentation/
S 4). Dans le bassin de La Paz en revanche, la base de cetie
séquence dénote de la mise en place d’un systéme sédimentaire
dynamique mais qui se stabilise rapidement.

7.2.2.f. Séquence 6 (Pliocéne terminal-Pléistocéne)

La 6" séquence comprend les formations Taraco,
Topohoco, Charana, Ayo Ayo et les dépdts glaciaires du
bassin de La Paz (Fig.41 et 43). )

Dans le bassin Corque et le bassin oriental, elle est représen-
tée par des niveaux trés grossiers témoignant d’un faible trans-
port. Sa limite inférieure est marquée par I’arrivée brutale d’une
sédimentation grossiére sur les termes fins du haut de [a 5%
séquence (Fig.44). La base de la séquence montre des discor-
dances progressives et des surfaces d’érosion locales S 6 instal--
1ées sur une paléotopographie, qui éstrecouverte par des niveaux
en onlaps. Cette séquence n’est pas reconnue, ni sur les bordures .
ouest du bassin Corque, ni dans le bassin Mauri,

Dans le bassin de Charafia, les termes inférieurs manquent ;
les niveaux fins de la formation Charafia surmontent le Pliocéne
per I'intermédiaire d’une surface d’érosion S 6 (Fig.44). La li-
mite de séquence correspond 2 cette surface d’érosion, et les
niveaux supérieurs remplissent une paléotopographie.

Temps

34"'-'

s4"/4™

s4" |

s1/2/3/4

s1/2/3

Distance

aires de sédimentation

l:_l aires soumises a 1'érosion

Fie. 45~ Méthode de numérotation des surfaces d érosion (milieu continental).

Sn/n+1 : aire sournise A 1"érosion au cours de la n*™ séquence et maintenue 2 Iérosion pendant une partie de la n+1%™ séquence.
Sn/n+1/n+2 : aire soumise A I’érosion au cours de la n*™ séquence et maintenue 2 I"érosion pendant toute la n+1"*™ séquence et une partie de la

n+2*= séquence.

Sn’; aire soumise & I"érosion au cours de la n*™ séquence , sédimentée pendant la n*™ séquence et resoumise 3] ’érosion au cours de la ™ séquence.
Sn’/n+1 : aire soumise 2 I"érosion au cours de la n*™ séquence , sédimentée pendant fa n*™ séquence, resoumnise 2 I’érosion au cours de la nitme
séquence et maintenue 2 'érosion pendant une partie de la n+1%m séquence.

Le compteur s’arréte chaque fois qu'une surface est sédimentée. Le compteur est remis & zéro chaque fois qu’une surface est

soumise (ou resoumise) i I’ érosion.
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Sur la ceinture de Huarina, la limite de séquence cor-
respond également a une surface d’érosion S 6 qui est re-
couverte par des niveaux fins (F Ayo Ayo). Les termes
grossiers de la base manquent également. En revanche ils
sont présents au centre du bassin de La Paz, et marquent
la limite avec les sédiments fins de la formation La Paz (S
5). Dans ce bassin, le sommet de ceite séquence est mar-
qué, par des facigs glaciaires et fluvio-glaciaires qui dé-
notent d’un refroidissement climatique affectant
I’Altiplano NE.

Cette 6*™ séquence correspond 2 une réduction des
aires de sédimentation ; elle montre une migration des dé-
pOt-centres vers 1’Est (bassin oriental).

8.— LE MAGMATISME CENOZOIQUE

Depuis I’Oligocene, et jusqu’a 1’actuel, le magmatisme
surl’Altiplano bolivien est caractérisé par la mise en place
de trois types de roches [Soler et al., 1992 ; Soler et
Jimenez, 1993]

* - des roches intrusives ou effusives acides,

- des roches alcalines,

STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L"ALTIPLANO NORD-BOLIVIEN

- des roches shoshonitiques a ultra-potassique volca-
niques ou sub-volcaniques.

Le premier groupe correspond A des intrusifs
granodioritiques ou granitiques mis en place dans la Cor-
dillere Orientale entre 28 et 23.5 Ma, a des roches
subvolcaniques et dacites mises en place sur les parties
estde I’ Altiplano et ouest de la Cordillere Orientale entre
17 et 11 Ma et a d’énormes volumes d’ignimbrites pro-
duits entre 10.5 et 2 Ma. Dans I’Est de I’ Altiplano, la dis-
tribution des intrusions magmatiques d’dge miocéne
moyen, toujours de volumes réduits, [Redwood et
Meclntyre, 1989] coincide remarquablement avec le tracé
des failles de Eucalyptus, Ayo Ayo et Coniri.

Le second groupe est constitué de roches alcalines
volcaniques mises en place entre 28 et 21 Ma dans les
parties ouest et centrale de I’ Altiplano (laves des forma-
tions Abaroa, Mauri 2 et 4, Azurita, Tambillo 1).

Le troisiéme groupe est formé par des roches volcani-
ques shoshonitiques et ultrapotassiques ; les épisodes les
plus récents (13-11 Ma, pliocene et quaternaire plus ré-
cent que 1 Ma) sont représentés par des émissions d’ex-
tension réduite sur la bordure est de 1’ Altiplano.

Consulter : RocHar Pr., HeralL G., Basy P, MascLe G. & ArRaNBAR O. (1998).— Analyse géométrique et modle
tectono-sédimentaire de 1’ Altiplano Nord-Bolivien. C.R. Ac. Sci. Paris, 327, 769-775.

TasLe. 1- Compilation des principales datations radiochronologiques (K/Ar et Ar/Ar) de roches tertiaires effectuées sur I’ Altiplano.

N° Ech. n° Localité Coordonnées Minéral  Age +/- 1s Unité lithologique
Everndeen et al. [1977] * recalculés par Marshall ef al. [1992]

1 IA*  NE Estancia Chinche (Charana) 17°248 69°24W K-spar 2,26 Ignimbrite Perez

2 IB* NE Estancia Chinche (Charana) 17°24S 69°24W Biotite 3,08 Ignimbrite Perez

3 IC* EUlloma, W Callapa,

rive N Rio Desaguadero 17°298 68°28W Biotite 5,44 Toba 76

4 ID*  EHuancanapi Cerro Khasca (Totora) 17°51S 68°00W Biotite 5,65 Toba 76

5 IE* Gloria Marca, 4 km SW

Curahuara de Carangas 17°528 68°28W Biotite 6,04 Toba 76

6 TIH* Jaccha Chullpa (San Andres de Mlachaga) 16° 578 69°02W K-spar 8,21 wif Callapa

7 1*  Estancia Telar Willki 17°508 68°02W Biotite 8,42 tuff Callapa Crucero F.
B IJ* 3 km NW Curahuara de Carangas 17°508 68°26W K-spar 9,34 tuff Callapa Crucero F.
9 IK* Cemo Yaretani 15 km NW Turco 18°083 68°20W K-spar 9,96 in Turco F. biotitic sill
10 IL* 500 m E Taypi Belen 5 km SW

Cerro Jakokkota (Achiri) 17° 118 69° 10 W Biotite 10,78 tff Ulloma

11 IV*  régiondeLaPaz Biotite 6, 16 tuff Chijni tuff Cota Cota?
12 IM Tihuanacu 16°41S 68°43 W Biotite 12,3 Stock Quimsa Chata
13 IN Tambo Tambillo 19°285 69° 14 W Plagio 22 Tambillo F. (basalte)
14 10 région de Berenguela 17° 148 69°08W Plagio 26 Mauri 4 F. (lave)

15 IR région de Turco 18°08S 68° 16 W K-spar 647 bloc dans Azurita F.
16 IS Mine Azurita 18°038 68° 10W Biotite 6,4 Rhyolite

17 IT Abaroa Station 17°328 69°20W Augite 14,6 Abaroa E. (lave)

18 U Comanche 17°055 68°35W Hornb 14,6 Stock Comanche

18 IU Comanche 17°058 68°35W Homb 16,7 Stock Comanche

19 Boliv Bolivian Superior Oil Cy,

San Andres well -2769 m 17°008 68°5TW 525 Granite
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N°® Ech.n® Localité Coordonnées Minéral Age +/- 1s Unité lithologique
Lavenu et al. [1989] .

20 BOG3 Est. Kusima 17°14'28 8 69° 14' 29 W R. totale 25,2+/-1,0 Maun 2 (c. bas.)

21 LASO-2 Est. Abaroa 17°33'14 8 659° 14' 18 W Plagioclase 20,8 +/-0,5 Abaroa (d. bas.),

22 PH43 Cerro Canasita 17°44' 29 8 69° 14' 18 W R totale 17,9+/0,7 Abaroa (c. dac.)

23 LASB0-6 Est. Kolkhe Uma 17°50'49 8 69" 13' 0T W Plagioclase 15,1+4/-0,6 Abaroa (c. and.)

23 LA80-6 Est. Kolkhe Uma 17°50'49 8§ 69° 13' 0T W R. totale 13,2 +4/-0,3 Abaroa (c. and.)

24  LAB(O4 Cerro Lupijcala 17°33'54 8 69° 13431 W R. totale 13,5+/-0,4 Abaroa (c. dac.)

25 LABO-5 Est. Kolkhe Umna 17°52'008 69°13'20 W Plagioclase 7.6 +/-0,8  Cerke (c. and.)

26 BO4 Est. Sacacani 17°25'058 69° 1B' 0T W Plagioclase 5,74/-0,5 Cerke (c. and)

27 LA81-14 Mine Azurita 18°05'258 68° 0% 00W Plagioclase 11,7+/-0,3 Turco

28 PH48 Soledad 17°41'058 67° 18'5TW Plagioclase 52+0,3 Umala (c. dac.)

28 PH48 Soledad 17°41'058 67° 18' 57T W Plagioclase 5,04+/0,7 Umala(c. dac.)

28 PH48 Soledad 17°41'05 8 67° 18' 5TW Biotite 4,6+/-0,2 Umala (c. dac.)

29 PHTS Villa Remedios 16°46' 13 8§ 68° 10'51' W Plagioclase 3.3+/0,2 Umala (t. Ayo Ayo)
29 PH75 Villa Remedios 16°46'13 § 68° 10' 51 W Plagioclase 3,2+/0,4  Umala (t. Ayo Ayo)
30 LAB2-2 Ayo Ayo 17°02'42 8 68° 59'00 W Plagioclase 2,8+4/0,4 Umala (t. Ayo Ayo)
31 BO7 Est. Tirata 17°53'04 8 68°36' 05 W Vitrophyre 3,3+4/-0,3 Ignimbrite Perez

32 LAS82-1 Chua 16°10'21 8 68°44'21' W Plagioclase T,6+/-0,7 Umala?

33 PHS53a Chugquiaguilio 16°27°058 68°05' 51 W Plagioclase 1,6+/-0,1  Patapatapani (t.Purpurani)
34 MBI158 Achacachi 16°08'20 S 68°38'00W K-spar 2,8+/0,1 La Paz (t. Chijini?)
35 MBIl61 Cota Cota 16°32'00 8 68°03'30 W Biotite 58+/-0,1 La Paz (. Cota Cota)
35 MBI6l Cota Cota 16°32'00 § 68°03'30 W Biotite 5,5+/-0,2 LaPaz (t. Cota Cota)
36 MBI15S LaPaz 16°27°40 § 69°09'20W K-spar 2,8+/-0,1 LaPaz F. (t. Chijini)
37 MBI160 La Paz 16°27°40 § 69°09'20W Biotite 12,1+4/-1,1 LaPazF (cin. rhyol.)
37 MEBI160 LaPaz 16°27°40 § 69°09' 20 W Biotite 11,6+/-1,3 LaPazF (cin. rhyol.)
38 MB154 Rio Kaluyo 16°25'48 S 68° 07' 50 W K-spar 2,8+/0,1 La Paz (t. Patapatani)
39 MBI153 Rio Kaluyo 16°25'48 8 68° 07" 50 W K-spar 2,7+/-0,1 LaPaz (& Patapatani)
40 PHM1 Cerro Tankha Tankha 18°06'358 66°43' 1TW Plagioclase 5,8+/-03 Morocola (c. dac.)
40 PHMI Cerro Tankha Tankha 18°06'358 66°43' 1TW R. totale 6,4+/-0,3  Morocola (c. dac.)
41 PHM2 Cerro Tankha Tankha 18°06'358 66°43' 1TW Plagioclase 6,3+/-0,3  Morocola (c. dac.)
41 PHM2 Cerro Tankha Tankha 18°06'358 66°43' 17TW R. totale 6,0+/-0,3  Morocola (c. dac.)

Marshall et al. [1992] * datation Ar/Ar sur un seul grain minéral avec erreur standard moyenne (SEM)

42 LGMO1 Chuquiaguillo 16°2703 8 68°05 03 W Verre 3,84+4/-1,8 LaPaz (t. Chijini)

42 LGMO1 Chugquiaguillo 16°2703 8 68° 05083 W Verre 4,65+/-0,2 LaPaz (t. Chijini)

42  LGMO1 Chugquiaguillo 16°27'03 8§ 68°05'03 W Verre 1,96 +/-0,8 LaPaz (t. Chijini)

42  LGMOI Chugquiaguillo 16°27'03 8 68° 05 03 W Verre 7,31+/-1,0 LaPaz (t. Chijini)

42 LGMO1 Chuquiaguillo 16°2703 8§ 68°05'03 W Verre 5,57+/0,7 LaPaz (t. Chijini)

42 LGMO1 Chuquiaguillo 16°27'03 8 68°05 13 W Verre 3,33+/-0,6 LaPaz (t. Chijini)

42 LGMO1 Chuquiaguillo 16°27'03 8 68° 053 W Biotite 1,64+/-0,2 LaPaz (t Chijini)

42 LGMO1A* Chuquiaguillo 16°2703 8 68°05'03 W Sanidine 2, 637 +/-0, 038 La Paz (t. Chijini)
42 LGMO1B* Chuquiaguillo 16°2703 8 68° 0503 W Sanidine 2, 660 +/-0, 036 La Paz (t. Chijini)
42  LGMO1B* Chugquiaguillo 16°27'03 § 68°05' 03 W Biotite 3, 0B2 +/-0, 072 La Paz (t. Chijini)
43  LGMO2 Chugquiaguillo 16°28'06 § 68° 07 I5W Biotite 7,70+/-0.4 LaPaz (t. Chijini)

43 LGMO2 Chuquiaguillo 16°28'06 § 68°07' I15W Verre 2,38+/-0,2  LaPaz (t Chijini}
44 LGMO3* Amachuma 16°38'13 § 68°08'07TW Sanidine 2,757 +/-0, 053 La Paz (t. Chijini)
45 LGMO5 Jankho Janke Alto 17°14'40 S 69°03'44W Bictite 10, 45 +/-0,4 Maud 6 (t. Ulloma)
45 LGMOS5 Jankho Janke Alto 17°14'40 8 69°03'44W Plagioclase 15,13 +/-0,8 Mauri 6 (t. Ulloma)
45 LGMO5* Jankho Janke Alto 17° 1440 8 69°03'44 W Sanidine 10, 255 +/-0, 112 Mauri 6 (t. Ulloma)
45 LGMOS* Jankho Janke Alto 17°14'40 8 69°(3'4W Hornblende 11, 463 +/-0, 472 Mauri 6 (t. Ulloma)
46 LGMOs* Cerro Jakokkota 17°08'48 8 69° 07 37TW Biotite 11, 421 +/-0, 222 Mauri 6 (t. Ulloma)
47 LGMI10 Est. Jankho Khalani 17°27478 68°22'44 W Biotite 8,79+/-0,4 tuff Callapa

47 LGMIO Est. Jankho Khalani 17°27478 68° 2244 W Biotite 8,98 +/-0,2 tuff Callapa

47 LGMI10 Est. Jankho Khalani 17°27 478 68°22'44 W Sanidine 8,808 +/-0,471 wff Callapa

47 LGMI10 Est. Jankho Khalani 17°27478 68° 22' 44 W Plagio 6,295 +/-0,763 tuff Callapa
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N°  Ech.n® Localité Coordonnées
48 LGMII Callapa 1728525
48  LGM1L Callapa 17°28'528
49 LGMI3 Ulloma 17°29'478
49 LGMI3 Ulloma 17°29'47 8
49 LGMI13* Ulloma 17°29'478
50 LGMI4* Cerro Tankhani 17°46'49 8
51 LGMI5* Cerro Chamaquiri 17°48'11 8
51  LGMI1S* Cerro Chamaquiri 17°48'118
52  LGMI17* Saca Chullpa 17°52'188
53 LGMI8* Curahuara de Carangas 17° 53'03 §
55 LGM23 Estancia WillaKkollu 18° 16'24 8
55 LGM23 Estancia Willa Kkollu  18°16'24 §
55 LGM23 Estancia WillaKkollu 18°16'24 8
56 LGM24 Huanca Vijnia 18°22'138
56 LGM24 Huanca Vijnia 18°22'13 8
56 LGM24 Huanca Vijnia 18°22'138
57 LGM25 Ayo Ayo 17°07'428
57 LGM25 Ayo Ayo 17°07"42 8
57 LGM25 Ayo Ayo 17°07'42 8
57 LGM2S5 Ayo Ayo 17°07'428
57 LGM25 Ayo Ayo 17°07428
57 LGM25 Ayo Ayo 17°07 428
57 LGM25 Ayo Ayo 17°07 428
58 LGM26* Villa Remedios 16°46' 13 §
58 LGM26* Villa Remedios 16°46'13 S
Kennan et al. [1995]

59 83 Cuchi Vilque FU 786 391
59 83 Cuchi Vilque FU 786 391
60 Rod-91 Rodeo FU 834393
61  Chiar-Kollu Chiar-Kollu FU 697 503
62 TAM-E Tambo Tambillo FU 743 516
63 COR10 Corque FV 714381
63 CORI10 Corque FV 714381
64 COR22 Choquecota FV 152961
64 COR22 Choquecota FV 152961
65 COR28 Opoqueri FV 167 506
66 COR26 Opoqueri FV 172 513
67 LFIRLE Confor Nasa Meseta

68 LFIRSL Confor Nasa Meseta

68 LFIRSL Confor Nasa Meseta

69 LFPUR SE central Los Frailes massif

70 TeP Tinguipaya

70 TepP Tinguipaya

Swanson et al. [1987]

71 Région de Tiahuanacu

71 Région de Tiahuanacu

72 Région de Tiahuanacu ?

72 Région de Tiahuanacu ?

73 Région de Turco

73 Région de Turco

74 Région de Turco
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68° 2025 W
68°20'25W
68° 28' 48 W
68°28'48 W
68° 28'4BW
68°25'29W
68°25'39W
68°25'39W
68° 25'39 W
68°22' 0B W
67° 56'34 W
67° 56'34 W
67° 56'34 W
67°37' 50 W
67° 37 50W
67°37 50 W
67° 59'00 W
67°59'00W
67° 59' 00 W
67° 5900 W
67° 59'00 W
67° 59' 00 W
67° 59'00W
68° 10'51' W
68° 10' 51 W

Minéral

Sanidine
Plagio
Biotite
Biotite
Biotite
Sanidine
Sanidine
Plagio
Sanidine
Sanidine
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite

STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L’ALTIPLANO NORD-BOLIVIEN

Age +/- 1s Unité lithologique

10, 746 +/-0, 047 wiT Ulloma
11, 000 +/-0, 168 tuff Ulloma
11,70 +-0, 2 twff Ulloma
11,68 +/-0,4 tuff Ulloma
10,379 +/-0, 261 wif Ulloma
9,075 +/-0, 097 tuff Callapa
10, 375 +/-0, 207 wff Ulloma
10, 189 +/-0, 279 tuff Ulloma
5,348 +/-0, 005 Toba 76
2,815+4/0,011 Ignimbrite Perez
9,71 +/-0,4 Toba 76
5,97 +/-0,4 Toba 76
9,79+/0,5 Toba 76
573 +/-0,2 Remedios
4,41 +/-0, 1 Remedios
7,06 +/-0,2 Remedios
4,71 +/-0, 1 Umala (t. Ayo Ayo)

Plagioclase 4,87 +/-0,2 Urmala (1. Ayo Ayo)
Plagioclase 5,41 +/-0,3 Umala (t. Ayo Ayo)

Sanidine
Sanidine
Sanidine
Sanidine
Sanidine
Biotite

Biotite
Biotite
R. tot.
R. tot.
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite
Biotite

Biotite
Plagio
Biotite

2,84+/0,06 Umala (t. Ayo Ayo)
3,52+/-0,04  Umala (t. Ayo Ayo)
2,896 +/-0,053 Umala (t. Ayo Ayo)
2,921 +/- 0, 052 Umala (t. Ayo Ayo)
2,889 +/-0,011 Umala (t. Ayo Ayo)
2,889 +/-0, 577 Umala (t. Ayo Ayo)

24,8 +/-0,8 Tambillo (t. riche en Bt}
24,4 +/-0,9 Tambillo (t. riche en Bt)
23, 1 +/-1, 2 «basalte» Tambillo (and. b)
25,2+/-0,9 Sill Chiar Kollu
15,8 +/-0,5 Tambillo (1. et ponce aBt)
29,9 +/-1,3 Huayllamarca (tuff)
23 +/0,8 Huayllamarca (tuff)
8, 35 +/-1, 49 Mauri 6 (Toba 76)
4,77 +/-1, 84 Mauri 6 (Toba 76)
15, 4 +/-0, 9 Huayllapucara ? (grés tufacé)
13,7+/-2,9 Huayllapucara ? (tuff)
7,13 +/-0,3 Los Frailes (ignimbrite)
6,8+/-0,23 Los Frailes (ignimbrite)
7,4+/-0,6  Los Frailes (ignimbrite)
11,9+4/-0,6  Los Frailes (ignimbrite)
19,7+/-0,8 Mondragon (Ashflow)
19,0+/-0,7 Mondragon (Ashflow)

29, 2 4/-0, 8 Tiahuanacu (grés volc.)
29, 6 +/-0, 8 Tiahuanacu (grés volc.)
18, 4 +/-0, 5 Kollu Kollu (t. proche base)

Sanidine 16, 6 +/-0, 4 Kollu Kollu (t. proche base)
Sanidine 18, 9 +/-0, 5 Huayllapucara (t. au dessus
San. cont? 24,5 +/-0,6 id. conglomérat Azurita)

34,1 Clastes de Azurita



P. ROCHAT
N° Ech.n® Localité Coordonnées
Sempere et al. [1990]
75 Est. Région de Conini R. tot.
Redwood [1989]
76 SRS503 Chillcani Pampa FA 793 318 Biotite
77 SR504 Chillcani Pampa FA 793 318 Biotite
Grant et al. [1979]
78 Gl1 San Pablo-Morococala Biotite
78 Gl San Pablo-Morococala Biotite
79 G2 San Pablo-Morococala Biotite
Baker et Francis [1978]
80 B26 Estancia OpaKkollu  19°29'S 67° 21' 30 W Biotite
81 B35 Région de Coroma 19°35'S 66°45 W Biotite
Roperch et al. [1996]
82 EA 577-8057 Biotite
Ce travail
83 RP55 26 km SW Tambo Quemado EV 515-7967 Biotite
84 RP37 FA 601-8001 Biotite
85 RPI9 EB 5478130 Biotite
8 RP20 EB 5368127 Biotite
87 RP27 EA 596-8001 Biotite
88 RPI6 Région de Belen FA 623-8011 Biotite
89 RP38 28 km NW Curahuara de Carangas EA 546-8044 Biotite
90 RP17 Région de San Andres de Machaca EB 504-8124 Biotite
91 RP53 22 km Ede Calacoto  EA 517-8092 Biotite
92 RPA7 24 km W de Umala EA 581-8077 Biotite
93  RP50 10 km NW de San Pedro de Curahuara EA 590-8053 Biotite
94 RP52 San Pedro de Curahuara FA 601-8047 Biotite
95 RPA3 Mina Chacarilla EA 589-8053 Biotite
Geobol
96 Région de San Andres EB 508-8123
97 Région de Rio Grande EB 545-8129

Minéral Age +/-1s

25,5+/-1,7

6,5+/0,2
5,8+4/-0,2

6.3+/0,11
6.2+/0, 13
6,4+/-0, 13

7.0+-0,4
8,9+/-0,4

12,2 +/-0, 6

21,2+/-0,6
9,1+-0,5
18,9+/-1,2
18,9+/-2,1
7,0+/-0,2
18,9 +/-0,3
5,6+/-0,6
20,2+/0,4
9,1+/-0,4
9,7+/-0,7
11,6 +/-0,8
8,7+/-0,6
52,94/-1,9

16,7 +/-0,8
15,6 +/-0,6

79

Unité lithologique

Coniri (tuff)

wff Soledad (matrice agglomérat)
tuff Soledad (clastes agglomérat)

Los Frailes (ignimbrite)
Los Frailes (ignimbrite)
Los Frailes (ignimbrite)

Los Frailes (ignimbrite)
Los Frailes (ignimbrite}

Caquiavin F. (tuff)

Ignimbrite (Mauri 5 7)
Rosapata F. (tuff)
Ballivian E.

Ballivian F. (tuff)
Pomota E (tufl)
Coniri F (tuff)

Mauri 6 (Toba 76)
San A. 3 (YPFB) SanA. 1 (GEOBOL)
tuff

Caquiavir F. (tuff)
Caquiaviri F. (tuff)
Umala F. (tuuf)
Chacarilla F. (tuff)

San A. 3 (Geobol) San A. 6 (YPFB)
Caquiavin F.
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Fic. 46— Schéma structural de I’ Altiplano Nord et Centre Bolivien.

1: Faille Coniri ; 2 : Systéme de Coniri ; 3 : Faille Ayo Ayo ;4 : Faille de Eucalyptus ; 5 : Faille Topohoco ; 6 : Faille Corocoro ; 7 : Faille Umala
18 Cerro Chilla ; 9 : Faille de Jesus de Machaca ; 10 : Faille Pahua ; 11 : Faille Sevaruyo ; 13 : Faille et chevauchements de Chuquichambi ; 14 :
Anticlinal de Chacarilla ; 15: Synclinal de Corque-Rosapata ; 16 : Faille de Nazacara ; 17 : Synclinal de Nazacara ; 18 ; Faille Calacoto ; 19 ; Faille
de Turco ; 20 : Bande plissée de Curahuara ; 21 : Faille de Salinas ; 22 : Faille Santa Lucia ; 23 : Faille SanAndres-Villaflor ; 24 : Anticlinal &’ Achiri
; 25 Faille de Berenguela ; 26 : faille Amachuma ; 27 : Ceinture de Huarina.
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CHAPITRE 3 STYLES TECTONIQUES ET GEOMETRIES DES DEFORMATIONS

L’objectif de ce chapitre est de caractériser, en fonc-
tion des données de terrains et de subsurface, les styles
tectoniques des différents domaines structuraux ainsi que
les modes de déformation qui constituent des contraintes
primordiales régissant la construction de modeles géomé-
triques et cinématiques de 1’ Altiplano.

1.~ SysTEME CONIRI-CEINTURE PLISSEE DE HUARINA

Le syst¢me Coniri et la Ceinture plissée de Huarina
(cf. § 2.1.1) se caractérisent par des structures plissées
associées a des chevauchements (Fig. 46 et 47) ainsi que
par la présence de deux limites tectoniques importantes
(Fig. 46 et 47) :

- Le front du systeme Coniri ;

- Les failles de Ayo Ayo et de Eucalyptus dans
les parties plus internes.

A D’affleurement, les plis sont relativement cylindri-
ques et ne montrent pas d’indices de cisaillement tel que
des axes sigmoides et/ou des agencements en échelon (mis
a part aux abords de la faille d’Eucalyptus). Il n’y a pas de
forts rejets verticaux le long des chevauchements et le socle
n’est pas reconnu dans ces déformations (Fig. 47).

On observe, par rapport 2 leur taille et & leur longueur
d’onde, deux catégories de structures (Fig. 47) :

- Les structures de longueurs d’onde déca-kilo-
métriques représentées par des synclinaux au sein desquels
la quasi totalité des terrains pal€ozoiques sont présents
(ex. synclinal de Calamarca). Le niveau de décollement
de ces structures correspond aux lutites de la base du Si-
lurien qui affleurent parfois au centre des anticlinaux éro-
dés, notamment le long de la structure frontale du sys-
teme Conri, et qui constituent la semelle des chevauche-
ments.

- Les structures de longueurs d’onde kilométri-
ques (de 1’ordre de 3 km ou inférieur) montrent quant 2
elles un niveau de décollement plus superficiel correspon-
dant a la base du Dévonien. Elles interférent avec le train
de plis décakilométriques.

Al’affleurement les chevauchements ont des pendages
supérieurs a2 40° et sont presque toujours pentés vers I’Est
; quelques petits rétrochevauchements ont été observés
localement et sont le plus souvent localisés au niveau du
flanc avant des plis.

I1 est & noter, qu’on observe parfois a |’affleurement
une absence de chevauchement entre deux structures an-
ticlinales pourtant bien individualisées.

Les flancs occidentaux (50°) des plis sont presque tou-
jours plus pentés que les flancs orientaux et sont parfois
déversés a absents. IlIs présentent parfois une déforma-
tion interne, localisée et de faible intensité, sous forme
de plans de cisaillements inverses et obliques 2 la strati-
fication. Ces déformations ne modifient pas la géométrie
d’ensemble des plis. Les valeurs angulaires moyennes des
charniéres sont inférieures a 90° ; elles sont nombreuses
dans la classe 80-70°.

La pluspart des plis sont isopaques. Une étude atten-
tive aux limites de bancs compétents met en évidence de
trés nombreux indices de glissements couches sur cou-
ches qui dénotent de I’accommodation d’un cisaillement
parall¢le aux couches («flexural slip»). De méme, la pré-
sence d’une schistosité sigmoide développée dans les ho-
rizons argileux indique que les mouvements de cisaille-
ments paralleles aux couches sont accommodés ici par une
déformation pénétrative («flexural flow») issue d’un ré-
gime de cisaillement simple («simple shear») affectant
I’ensemble des bancs peu compétents. Les caractéristiques
rhéologiques du matériel paléozoique (alternances grés-
argiles des séries de plates-formes clastiques, cf. 5.2.1.a)
contrblent I’expression des mouvements de cisaillements
parallgles aux couches induits par un mode de plissement
par flexion.

1.1. L’inversion tectonique du synclinal de Calamarca

Les structures plissées décakilométiques ne sont con-
nues qu’a I’Est de la faille de Ayo Ayo (Fig. 47). A1’Ouest,
les structures sont de plus faible longueur d’onde et plus
serrées, ce qui implique un niveau de décollement princi-
pal (base silurien) moins profond. Si I’on considere le cen-
tre des synclinaux comme des points reperes non défor-
més mais juste translatés, il est possible d’estimer les pro-
fondeurs de ce niveau de décollement (Fig. 47). On ob-
serve une différence de I’ordre de 4 km de part et d’autre
de la faille de Ayo Ayo. En effet, au mur de la faille, la
série siluro-carbonifére est de 1’ordre de 6000 m d’épais-
seur alors qu’au toit elle est de 10 000 m (cf. § 2.6.2).
Cette variation brutale nous amene 2 interpréter le syncli-
nal de Calamarca comme I’inversion tectonique d’une
bordure de bassin paléozoique. Compte tenu de la trans-
lation de 1’ensemble de 1a ceinture de Huarina vers 1’Ouest,
il est possible d’ores et déja d’estimer en profondeur1’em-
placement de cette bordure. Celle-ci se situe 6 km & 1’'Ouest
de sa position connue en surface et semble correspondre &
une limite profonde verticale ou trés pentée.

Vers le Sud, la faille de Ayo Ayo se prolonge par la
faille de Eucalyptus qui est légérement oblique 4 1a chaine
(NW-SE) (Fig. 47). On y retrouve le méme dispositif
paléogéographique et une inversion tectonique. Au toit de
la faille, les axes des plis sont paralitles a la faille alors
qu’au mur ils sont disposés en échelon gauche (Fig. 48 et
76) avec des axes légerement sigmoides se paralléllisant
2 la faille aux abords immédiats de celle-ci.

1.2. Evolution latérale du front du systéme Coniri.

Au Nord de 17°15°S, le front du systéme Coniri corres-
pond 2 un pli de propagation dont le flanc ouest est ci-
saillé par une faille inverse (Fig. 47). Le flanc ouest de
I’anticlinal est recouvert par des sédiments tertiaires ap-
partenant 2 la 2i¢me séquence (Fm. Coniri) et n’affleure
que localement. Les observations de surface montrent que
les argiles de la base du Silurien constituent la semelle de
la Faille Coniri.
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(cf Fig. 1.1)
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A 17°15’S, le front du systeéme Coniri disparait sous
les sédiments tertiaires.

LUinterprétation d’un profil sismique indique (Fig. 49),
qu’au dessous de la structure frontale, les terrains paléo-
zoiques s’interrompent brutalement contre une limite ver-
ticale (Faille Coniri s.s.) qui les sépare du Tertiaire (1*®
séquence). La déformation se localise sur cette faille ver-
ticale qui est en partie décapitée, déformée et transportée
vers 1’Ouest sur le Tertiaire inférieur par le chevauche-
ment frontal du systeéme Coniri.

Au Sud de 17°15’S, la trace de la structure frontale du
syste¢me Coniri s’infléchit parallélement 2 1a faille de Euca-
lyptus avant de se réorienter NNW-SSE et de s’amortir &
18°S au contact de la faille de Chuquichambi (Fig.46 et
48). Le front de déformation du systéme Coniri corres-
pond alors au prolongement vers le Sud d’une structure
plus interne qui s’amortit 2 son tour vers le Sud. A la lati-
tude de 19°30’S, le front du systéme Coniri se localise en
avant du bassin de Sevaruyo sous la partie est du bassin
Oriental (Fig.12/ coupe 9) ; c’est a dire plus & I’Est par
rapport 4 sa position au Nord de 17°15’S (Fig.46). En car-
tographie, le systéme Coniri dessine, sous le bassin Orien-
tal, un ensemble de plis, qui s’amortissent vers le Sud, en
échelon gauche dans une bande N140 (Fig.46).

Entre 17°15°S et 17°30’S, la sismique montre (Fig.12),
prés de la surface, la faille verticale qui limite, a I’Est, le
Paléozoique déformé du Tertiaire inf., 2 1’Ouest, selon un
dispositif structural semblable 2 celui déja observé en sis-
mique plus au Nord (Fig.49). En profondeur, on voit que
cette faille verticale est ici aussi décapitée et transportée
vers I’Quest sur le chevauchement frontal impliquant le
Paléozoique.

A la latitude de 18°S, le front du systéme Coniri évo-
lue en zone triangulaire (Fig.12). En effet, le Paléozoique
forme un coin tectonique sous le Tertiaire (1% séquence).
Le chevauchement frontal n’émerge pas sous le Tertiaire
et la faille verticale, séparant le Paléozoique du Tertiaire
inf., n’est plus visible, car elle est érodée au dos des re-
liefs de la structure frontale du systéme Coniri.

2.— FAILLE DE CHUQUICHAMBI

La faille de Chuquichambi forme, au sens large, la li-
mite orientale du bassin de Corque.

Les dispositifs structuraux, mis en évidence par 1’ana-
lyse de nombreuses sections sismiques et par les études
structurales de terrain, différent du Nord au Sud (Fig. 12).

2.1. Les chevauchements de Chuquichambi

Dans la branche nord du coude de Chuquichambi
(Fig.46), un chevauchement unique penté de 50° vers
I’Ouest, amene la série tertiaire épaisse du flanc est du
synclinal de Corque sur I’ensemble de la série tertiaire
réduite du bassin Oriental (Fig.12).

Le niveau de décollement général correspond aux ni-
veaux évaporitiques (F. Chugquichambi) qui forment la
base de la 1¢re séquence et qui affleurent largement entre
18° et 18°30’S (Fig.7). En sismique le décollement se

situe, au centre du synclinal de Corque, a 10 000 m de
profondeur (Fig.12).

Lanalyse de profil sismique (Fig.50) montre que la sur-
face de chevauchement découpe les réflecteurs paléozoiques
a tertiaires présents sur la bordure ouest du bassin Oriental.

En profondeur (8000-10 000 m), sous la surface de
chevauchement, une limite verticale sépare :

- a1’Ouest un ensemble de réflecteurs horizontaux
a forte amplitude sismique (base du Tertiaire/Crétacé),

- a I’Est un ensemble de réflecteurs 2 faible am-
plitude (Paléozoique).
Cette limite verticale constitue une paléostructure que
nous appellerons faille de Chuquichambi s.s..

En avant du chevauchement de Chuquichambi, le bas-
sin Oriental est peu déformé.

A I’affleurement, sous la surface de chevauchement,
les sédiments tertiaires (notamment ceux appartenant a la
3i*me séquence) sont déformés par des plis décimétriques a
métriques agencés en échelons a droite.

Ces structures localisées forment globalement une zone
de cisaillement au mur du chevauchement, caractérisée
en sismique (Fig.50) par des réflecteurs perturbés qui se
redressent au contact du chevauchement et dessinent un
synforme peu marqué, dont le flanc ouest est épaissi.

Ce type de déformation témoigne des conditions de
cisaillement qui opérent dans une zone triangulaire
(Trishear zone) située a I’extrémité d’un chevauchement
qui se propage [Erslev, 1991]. Ces zones sont caractéri-
sées par un excés de matiére au mur du chevauchement et
par un épaississement tectonique (dans le cas de matériel
fragile), mis en évidence ici par les structures plissées de
faibles amplitudes.

En sismique, dans le détail, ces déformations internes,
qui illustrent un épaississement local vers le plan de faille,
semblent n’affecter que la S 3 (Fig.51). En effet, les séries
sous-jacentes (S 1 et Crétac€) ne montrent pas ce genre de
figure ; quelques réflecteurs perturbés indiquent que les
conditions cisaillantes au contact de la faille étaient de
moindre intensité.

Ces observations mettent en évidence que la faille s’est
propagée a travers les termes de la S 3 du bassin Oriental
[selon un modele de Trishear ; Erslev, 1991] alors que la
discontinuité, au contact des niveaux crétacésetdela S 1,
existait avant que le mouvement inverse n’ait lieu. Dans
un tel cas, le mouvement est libre sur cette portion de faille
et les conditions cisaillantes sont peu importantes.

Au Sudde 17°50’S, le flanc est du synclinal de Corque
est déformé au dos de deux chevauchements distincts (Fig.
7). Les deux écailles s’enracinent sous le Quaternaire au
Sud de Corque.

L’analyse de lignes sismiques montre que 1’écaille la
plus externe, constituée essentiellement par la 1% sé-
quence, forme une zone triangulaire aveugle sous le Ter-
tiaire supérieur (S 4/S 5) du bassin Oriental (Fig. 52). Le
chevauchement associé, penté de 50° vers 1'Ouest sous le
bassin Corque, s’ horizontalise au sommet de la 3 gé-
quence sur le bassin Oriental.
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A: Cerro Chilla

Vo Ceinture plissée de Comanche-Tihuanacu

B
C: Ecailles de Corocoro
D: Systéme Coniri

o\, E: Bassin Corque

JESUS de M

20 km

Fio. 50— Carte structurale de la ceinture de Comanche-Tiahuanacu et des écailles de Corocoro.
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Cette écaille s’amortit au Nord du coude de
Chuquichambi, ol elle forme |'anticlinal de Chuquichambi
(Fig.12/coupe 6 ; Fig.48). A cette latitude, le bassin Oriental
est déformé par un chevauchement a vergence est (Fig,12
et 18). Le niveau de décollement correspond i la base de
la série tertiaire (base S1). Le chevauchement s’amortit
contre I’écaille la plus externe de Chuquichambi 2 18°S
(Fig. 48).

2.2. L’évolution septentrionale de la Faille de
Chuquichambi

Au Nord de 17°45’8, les niveaux tertiaires qui affleu-
rent au toit du chevauchement de Chuquichambi sont
stratigraphiquement plus jeunes vers le Nord (Fig. 7). A
la latitude de Chacarilla, le chevauchement de
Chuquichambi n’est plus marqué en surface ; il disparait
sous I’anticlinal de Chacarilla composé en surface par des
terrains de la 2*™séquence (Fig. 48).

Dans le détail, le flanc oriental de I’anticlinal (2
pendage vertical) est chevauché par le flanc occidental
(Fig. 12). La charniére du pli n’existe plus et correspond 2
une zone intrudée par des niveaux évaporitiques similai-
res 4 ceux de la F. Chuquichambi. Cependant, 1’analyse
de profil sismique indique que le chevauchement de
Chuquichambi est toujours présent en profondeur et li-
mite, & sa base, la structure anticlinale de Chacarilla (Fig.
12).

La bordure ouest du bassin Oriental (Corocoro) cor-
respond en sismique a une zone de flexion importante
(Fig. 12), bien mise en évidence par les isobathes de la
base du Tertiaire (Fig. 5). L'interface Crétacé-Paléozoi-
que et ’ensemble des terrains sus-jacents sont basculés
vers I’Est en avant du chevauchement de Chuquichambi.

Des réflecteurs plus profonds, attribués au Paléozoi-
que, sont en revanche décalés, et indiquent I’existence de
failles inverses aveugles a vergence est, qui se branchent
sur la faille de Chuquichambi (Fig. 12). Ces chevauche-
ments profonds se branchent, vers I’Est, a la base du Cré-
tacé qui correspond au niveau de décollement principal
de structures plissées localisées a 1'avant du front du sys-
teme Coniri (Fig. 12). Les chevauchements a vergence
ouest, associés i ces structures plissées, correspondent aux
prolongations sud des écailles de Corocoro (Fig. 48).

A lalatitude de Umala, la terminaison périclinale Nord
de I’anticlinal de Chacarilla disparait sous les écailles du
bassin de Corocoro.

A Ia latitude de Corocoro, I’analyse de profils sismi-
ques met en évidence un dispositif structural similaire,
mais plus compliqué encore ; le chevauchement de Chuqui-
chambi ne ressort pas 2 la surface, mais se branche sur
I'interface §1-S2 du bassin de Corocoro (Fig. 12/coupe 2;
Fig. 48 et 49). 11 recoupe le Crétacé et les terrains de la 1**
séquence tertiaire de la bordure ouest de ce bassin, qui
constituent a son toit, un coin tectonique aveugle. Le coin
tectonique chevauche vers I’Estla 1** séquence et déforme
a son toit le reste de la série tertiaire (S 2/5) du bassin de
Corocoro qui est décollée le long de I'interface S 1/S 2
(Fig. 53) et qui forme les écailles de Corocoro.

En profondeur, la paléostructure (faille de
Chuquichambi) est encore bien illustrée et limite des ré-
flecteurs attribués 2 la base du Tertiaire du bassin Corque
de réflecteurs représentant les terrains paléozoiques du
bassin de Corocoro (Fig. 49). Elle est tronquée, et décalée
vers le haut, par le chevauchement de Chuquichambi moins
penté. Elle forme lalimite arriere du coin tectonique etest
soulignée par un diapirisme évaporitique.
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Sur la bordure est du bassin de Corocoro, en ava?z
dela faille de Chuquichambi, I'interface Crétacé-P?léozo;.
que dessine un antiforme et le su{‘)stralum paléozoique est
déformé (Fig. 49 et 53). Des decal_agf;s des réflecteurs,
attribués aux terrains paléozoiques, indiquent Ia présence
d’une faille inverse peu pentée qui se branche vers I’Est &
la base du Crétacé.

Dans la partie orientale du bassin Corocoro, des che-
vauchements & vergence ouest découpent le Crétacé et la
1% séquence en avant de la structure frontale du systéme
Coniri (Fig. 49). Iis sont associés 4 des structures plissées
et s’enracinent a la base du Crétacé A 1’Est ; vers ’Ouest,
ot ils délimitent les écailles de Corocoro, ils se branchent
sur les interfaces S1-S2 ou sur des niveaux de décolle-
ments intra S2. Ces structures affleurent en avant du front
du syst¢éme Coniri dans la ceinture de Tiahuanacu-
Comanche au nord de 17°50".

Vers le Nord, les écailles de Corocoro se prolongent
et s’amortissent dans la ceinture plissée de Tiahuanacu-
Comanche (Fig. 46), o seul les terrains de Ja 1%~ et se-
conde séquence tertiaire affleurent (Fi 8- 50). La Ceinture
plissée de Comanche-Tiahuanacu est caractérisée par une
virgation des structures vers le Nord (NI70-N10) et la
présence de plis de couverture de faibles amplitudes, in-
diquant un niveau de décollement peu profond.

AuNord de Comanche, les plis sont agenceés en éche-
lon droit dans une bande NO-N10°, et I’écaille la plus ex-
terne de Corocoro se branche sur cette bande plissée, par
I’intermédiaire d’un décro-chevauchement dextre de
méme direction (Fig. 50).

STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE ’ALTIPLANO NORD-BOLI VIEN

La ceinture plissée de Comanche Tiahuanacu se pro-
longe au Nord avec le Cerro Chilla (Fig. 50). Le Cerro
Chilla forme une structure 2 double vergence (Fig. 12/
coupe 1). Les bonnes conditions d’affleurement permet-
tent d’observer que le Paléozoique inférieur (F. Chilla)
peu épais est solidaire de la couverture crétacé-tertiaire,
et forme avec elle des plis de faibles amplitudes. Ceci in-
dique la présence d’un niveau de découplement impor-
tant au sommet du socle. La faille inverse de Jesus, a ver-
gence ouest, porte & son dos un anticlinal dont [e coeur est
constitué par la formation Chilla : elle limite a1’Ouest le
Cerro Chilla.

La faible épaisseur de I’ensemble Paléozoique-Ter-
tiaire du Cerro Chilla, ainsi que la topographie importante
(+800 m), montre que le substratum précambrien parti-
cipe aIacquisition du relief. L'existence d’écailles de socle
sous le Cerro Chilla est corroborée par I'importance de
"anomalie gravimétrique positive (Fig. 4).

A lalatitude de Caquiaviri (Fig. 50), la bordure orien-
tale du bassin Corque ne constitue plus un monoclinal
régulier mais un systéme de plis kilométriques NW-SE
affectés par des failles inverses a faible rejet de chevau-
chements (principalement a vergence Ouest) et de plis.
Les surfaces de chevauchements sont soulignées par la
présence d’évaporites. L'analyse sismique indique, que
ces niveaux évapori tiques de la base de la série tertiaire,
se situent en position stratigraphique 2 4000 m de profon-
deur (Fig. 12/ coupe 1 et Fig. 5). Les structures anticlina-
les de la couverture tertiaire semblent contrdlées en pro-
fondeur par des accumulations d "évaporites de type diapir
(Fig. 12/ coupe 1).
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Vers 1'Ouest, la bordure orientale du bassin Corque
chevauche les synclinaux de Corque et de Nazacara au
toit de la faille de Nazacara (Fig. 46 et Fig. 12/ coupe 1).
En sismique, ce chevauchement 2 vergence Quest s’enra-
cine sous des réflecteurs attribués au substratum du bas-
sin Corque (F. Chilla : Ordovicien). En avant de la sur-
face de chevauchement, la base de la série tertiaire (Fi g
12/ coupe 1 et Fig. 7) et son substratum Crétacé-Paléo-
zoique inférieur sont & 8000 m de profondeur et forment
le flanc est du synclinal de Nazacara.

2.3. L’évolution méridionale de la Faille de
Chuquichambi

Au Sud de Corque, une grande limite verticale sépare
I’épaisse série tertiaire du synclinal de Corque du socle
acoustique du bassin Poopo (Fig. 54). En surface, 2 San
Pedro et Andamarca, elle met en contact du Paléozoique
(Dévonien inf.) avec du Tertiaire (Fig. 7).

Cette limite verticale correspond 2 1a prolongation sud
de la paléostructure (Faille de Chuquichambi), mise en
évidence plus au Nord sous les chevauchements de
Chuquichambi. Le flanc oriental du synclinal de Corque
est ici peu marqué, et les chevauchements 2 vergence est
ne sont plus présents (Fig. 12/coupe 7). Toutefois, en pro-
fondeur, le substratum pré-tertiaire est penté vers |’Ouest
au pied de la faille de Chuquichambi. Des décalages de
réflecteurs indiquent que cette flexion s’effectue au dos
de petites failles inverses a vergence ouest.

L’analyse de profils sismique permet de mettre en évi-
dence la présence de trois failles inverses a vergence est
qui déforment le substratum du bassin Poopo le long de
sa bordure occidentale (Fig. 12/coupe 7 et Fig. 54):

-La plus profonde se situe 2 la zone d’inflexion
des réflecteurs paléozoiques, en dessous de la structure la
plus externe du systéme Coniri.

- Un chevauchement intermédiaire (Faille de
Sevaruyo ; Fig. 46) est mis en évidence par un décalage
des réflecteurs les plus hauts, attribués au Paléozoique.
Sa prolongation en profondeur coincide avec une zone ot
la partie supérieure de la faille de Chuquichambi est dé-
calé vers I’Est. Vers le Sud, il se branche sur la faille Pahua.

- Le chevauchement le plus superficiel délimite
a son toit une structure en «pop up» limitée 2 I’Ouest par
le sommet de la faille de Chuquichambi, qui est légere-
ment fléchie vers le bassin Corque.

Ces chevauchements sont obliques 2 la faille de
Chuquichambi. Ils contrdlent la géométrie des isobathes
(Fig. 4) et des anomalies gravimétriques (Fig. 5) le long
de la bordure Ouest du bassin Poopo. Cependant sous le
bassin Oriental, ils délimitent des structures aveugles (Fig.
12/coupe 7) qui déforment sur leur dos le remplissage ter-
tiaire mais ne le recoupent pas.

A la latitude de Tambo Tambillo, la faille de
Chuquichambi est toujours bien marquée en sismique ;
elle limite a I’Est le socle acoustique du bassin de Sevaruyo
(Fig. 12/ coupe 9) et a I’Ouest 1’épaisse série tertiaire de
Iextrémité sud du bassin Corque. Sa partie supérieure
montre une torsion vers 1’Ouest et limite 2 son toit un an-

ticlinal (situé en avant du synclinal de Kapora, Fig. 55)
développé au sein des 1*™ et 2™ séquences tertiaires.

En avant de la faille de Chuquichambi, un chevauche-
ment mineur & vergence Ouest affecte le Tertiaire supé-
rieur du bassin Corque (Fig. 12/ coupe 9). 11 se branche en
profondeur sur la faille de Chuquichambi.

3.— BASSIN DE SEVARUYO

Le bassin de Sevaruyo correspond 2 un dépdt centre
des séries mésozoiques, et notamment du Crétacé inf.-Ju-
rassique, dont la distribution est limitée au Nord-Est (cf. §
2.6.3) par la faille de Pahua qui est oblique 2 la faille de
Chuquichambi. Le bassin de Sevaruyo est affecté par une
déformation plicative interne importante (Fi g- 7 et 55).

Les structures plissées ont une longueur d’onde de 3 2
5 km. A I'affleurement, la plupart des structures ne sont
pas recoupées par des chevauchements. En effet, au pas-
sage d’une structure synclinale & une structure anticlinale,
’ensemble de la série crétacé supérieur est régulierement
€rodé et ne montre pas de décalage significatif.

Le niveau de décollement général est constitué par les
évaporites de la formation Tarapaya (Jurassique-Crétacé
inf.). Elles affleurent en diapir au centre des anticlinaux.
La base des évaporites a €té rencontrée  plus de 4000 m
de profondeur dans un forage pétrolier, soit quasiment 2
la profondeur du toit du Paléozoique (Fig. 55) observé en
sismique. L'épaisseur importante d’évaporites forme un
véritable niveau de découplement entre le Mésozoique et
le Paléozoique. Ceci est bien visible en sismique ot le toit
du Paléozoique ne reproduit pas la géométrie des structu-
res développées dans le Crétacé sup (Fig. 55).

Dans la partie ouest du bassin, les synclinaux conser-
vent des termes du Tertiaire, alors que dans la partie est
ils ne montrent que des terrains crétacés (Fig. 7 et 55).

Ces différences de niveaux structuraux atteints par
I’érosion indiquent que la base de la série mésozoique a
€té plus soulevée dans la partie Est du bassin que dans la
partie Ouest (o, de plus, elle est moins épaisse). Ces ob-
servations corroborent I’hypothese de la présence de struc-
tures aveugles sous le Crétacé, et qui ont participé 2 1’ac-
quisition des reliefs et 2 la déformation du bassin crétacé
de Sevaruyo. Au Sud-Est, la limite orientale du bassin de
Sevaruyo se branche (Fig. 88) a la Nappe de Calazaya
[Baby et al., 1992] dont la semelle est constituée par un
ensemble de duplex développés dans le Paléozoique infé-
rieur et transportant sur leur dos les niveaux crétacés. Ici,
les profils sismiques (Fig. 55) ne permettent pas de préci-
ser le style tectonique des déformations affectant le Pa-
léozoique ; seule la géométrie du réflecteur du toit du Pa-
1éozoique, et les zones d’inflexion qu’il décrit, permet-
tent de positionner les structures aveugles.

De méme, la faille Pahua apparait fortement pentée
vers 1’Ouest (Fig. 55) et constitue une limite trés
verticalisée affectant le substratum et ne permettant pas
au bassin de Sevaruyo de chevaucher ici largement vers
I’Est. En avant de cette faille, la bordure occidentale du
bassin Poopo est peu déformée (Fig. 12/coupe 9). Dans le
détail, les séries tertiaires sont seulement légérement
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pentées vers I’Est. Sur certaines lignes, des réflecteurs
perturbés de la S 3, localisés au pied de la faille, définis-
sent le flanc ouest de petits synclinaux dont 1’épaisseur
semble Etre supérieure a |’épaisseur stratigraphique. I1 est
possible que, comme le long de la faille de Chuquichambi,.
ces dispositifs illustrent la propagation de la faille 2 tra-
vers la 8 3 [modele en trishear ; Erslev, 1991]. 11 est diffi-
cile de reconnaitre ce type de géométrie dans les niveaux
sous-jacent & la S 3 ; ceci tend & montrer que la disconti-
nuité recoupait déja ces niveaux avant ’activation des
mouvements inverses.

4.~ FLANC OUEST DU SYNCLINAL DE CORQUE (FAILLE DE
Turco, FAILLE DE CALACOTO, BANDE PLISSEE DE
CURAHUARA)

Les déformations localisées sur le flanc ouest du syn-
clinal de Corque caractérisent une tectonique tégumentaire.
L’étude de la sismique réflexion montre que les chevau-
chements de Turco et de Calacoto se branchent en profon-
deur sur un niveau de décollement constitué par la base
des sédiments tertiaires (Fig. 56 et Fig. 12/ coupes 2, 4, 5
6,7,9).

Cependant, les géométries des déformations varient
longitudinalement le long de ces grandes limites
chevauchantes 2 vergence ouest.

Au Sud de 18°S, 1a faille de Turco affleure. Elle améne
en surface la 1™ séquence tertiaire qui forme un anticli-
nal peu marqué au toit du chevauchement (Fig. 56 a).
L’analyse de profisl sismiques montre que la 1 séquence
est peu €paisse au mur du chevauchement. A 19°S, elle
s’amortit contre la faille de Chuquichambi et celle de Santa
Lucia.

Plus au Nord, la faille de Turco est également locali-
sée (Fig. 56 b) au niveau du biseau de la série tertiaire
vers 1’Ouest (formé notamment par la disparition des sé-
quence S1 et S 2 sous les surfaces d’érosion S 2/3). La
géométrie des isobathes du Tertiaire confirme que la faille
de Turco est influencée par la répartition des sédiments
tertiaires le long de la bordure ouest du bassin Corque
(Fig. 5), c’est a dire le long des failles de San Andres et de
Santa Lucia.

Vers le Nord, seuls des terrains du Tertiaire moyen et
supérieur (S 3/4/5) affleurent au sein des structures plis-
sées de la bande de Curahuara : la faille de Turco n'af-
fleure pas.

L’analyse de profils sismiques montre, qu’en profon-
deur, elle s’amortit au niveau d'un anticlinal de rampe (Fig.
56). Sur le flanc occidental de I’anticlinal, 1’interface S 2/
S 3 n’est pas recoupé par le chevauchement, alors que la
limite S 1/S 2 est décalée le long de la faille inverse.

Vers 1’Ouest, le chevauchement se branche sur un ni-
veau de décollement situé & ’interface S 2-S 3. Au dessus
de cet horizon, la S 3 forme de petits plis associés a des
failles inverses mineures 2 vergence ouest.

Vers I’Est, au dos de la faille de Turco, les structures
plissées mineures de la bande de Curahuara sont associées
a des chevauchements vers 1’Ouest, qui affectent les 3™,
4*m et 5= séquences tertiaires. L'interface S 2/S 3
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constitue le niveau de décollement de ces structures hec-
tométriques a kilométriques qui montrent un agencement
en échelon a gauche.

En sismique, la faille de Calacoto s’amortit au sein
d’un anticlinal majeur formé de Tertiaire inférieur (Fig.
12/coupe 2). Le Tertiaire supérieur est décollé au dos de
cet anticlinal et déformé par des plis de moindre amplitu-
des sur ’interface S 2-S 3. Ces structures mineures sont
agencées en échelon a droite (Fig. 46), mais les axes des
plis sont peu obliques a la direction générale de la faille
de Calacoto en profondeur.

5.— FAILLE DE SAN ANDRES ET DE Santa Lucia

5.1. Dispositif structural dans la partie septentrionale
de la faille de San Andres

Au Nord de 17°30’S, la faille de San Andres n’est ja-
mais visible en surface, mais est soulignée par I’existence
du haut de San Andres.

Elle n’apparait qu’en sismique, limitant 2 I’Est le so-
cle du bassin Corque, situé 2 2500 m de profondeur. A
I’Ouest, le substratum du bassin Mauri est situé 2 7000 m
de profondeur, sous les dépbts tertiaires (Fig. 5).

Dans le détail, le haut de San Andres constitue un dis-
positif structural compliqué :

- La partie inférieure de la faille de San Andres

forme une limite verticale qui juxtapose le Précambrien 2

I’Est contre la 1** séquence tertiaire 2 I’Ouest (Fig. 12/c 1).

- Un chevauchement de socle & vergence ouest
recoupe la faille de San Andres et la 1*® séquence tertiaire
du bassin Mauri (Fig. 57). Vers I’Ouest, le chevauchement
de socle se branche sur un niveau de décollement consti-
tué par I’interface S1-S 2, puis il recoupe la série tertiaire
du bassin Mauri, mais n’émerge pas en surface. Il déli-
mite a son toit le synclinal et I’anticlinal d’Achiri. Le flanc
oriental du synclinal d’Achiri est fortement penté en avant
de la structure de San Andres.

- Le chevauchement de socle aveugle est
subparalléle 2 Ia faille de San Andres et s’amortit rapide-
ment vers le Sud et vers Ie Nord, coincidant ainsi avec |’at-
ténuation de I’anomalie gravimétrique de la structure de San
Andres (Fig. 4). De plus, les niveaux stratigraphiques at-
teints par I’érosion sont plus vieux (Fig. 57) au centre de
I’anomalie gravimétrique que vers le Nord et le Sud. Ceci
indique que le relief maximal de la structure de San Andres
se localisait au dos du chevauchement de socle.

La couverture sédimentaire (Crétacé-Tertiaire S1) de
la bordure occidentale du bassin Corque forme un coin
tectonique décoll€ et transporté vers 1’Ouest. Ce disposi-
tif en poingon (Fig. 57) montre que la partie supérieure de
la faille de San Andres est décapitée au niveau du décolle-
ment. Dans la partie nord du haut de San Andres, elle cons-
titue un véritable rétrochevauchement vers 1’Est du Ter-
tiaire supérieur du bassin Mauri, qui montre de nombreux
indices de mouvements bancs sur bancs inverses, ainsi
que des structures plissées de faibles longueurs d’onde.

En arriére de la faille de San Andres, la 1= séquence du
bassin Corque forme un anticlinal sur un chevauchement

a vergence ouest qui s’enracine vers ’Est 2 la base des
séries sédimentaires crétacées et tertiaires. En surface, ce
chevauchement n’émerge pas. En revanche, des structu-
res plissées mineures sont associées a de petits cheyau-
chements a vergence ouest, qui se branchent sur des ni-
veaux de décollement correspondant principalement 2 la
base des 2iéme ou 3*™ séquences. Dans le détail, ces plis
sont agencés en €chelon droit par rapport  la direction
générale de la faille de San Andres. Ce dispositif structu-
ral est de méme nature que les déformations du flanc ouest
du synclinal de Corque (Faille de Turco) sur lequel il se
branche plus au Sud (Fig. 46)

5.2. Caractéristiques structurales de la partie méridio-
nale de la faille de San Andres et de Ia faille de Santa
Lucia

Au Sud de 17°30’S, Ia faille de San Andres apparait
en sismique fortement pentée vers 1'Ouest, et n’est prati-
quement pas déformée. Elle limite 2 I’Est le demi graben
du bassin Mauri. La couverture sédimentaire de la bor-
dure occidentale du bassin Corque est peu déformée et
reste solidaire de son substratum.

Cependant, Ia base de la 3™ séquence dessine claire-
ment un pli forcé au dessus de la faille de San Andres
(Fig. 12/coupe 3). Le synclinal forcé indique une simple
flexion de la limite de séquence en réponse 2 un abaisse-
ment du compartiment ouest par rapport au compartiment
est. Les variations d’épaisseur de la série tertiaire de part
et d’autre de la faille, ainsi que le décalage en jeu normal
apparent de la base du Tertiaire, confirment une tectoni-
que extensive.

Plus au Sud, la base de la 3*™ séquence est décalée
par la faille de San Andres. Les surfaces d’érosion, ainsi
que le socle acoustique précambrien, imagent clairement
une structure en bloc basculé (Fig. 12/ coupe 8). La faille
de Santa Lucia présente les mémes caractéristiques (Fig.
12/ coupe 7). Les rejets normaux sont plus importants que
vers le Nord.

L’analyse sismique permet également de mettre en évi-
dence la présence de déformations compressives mineu-
res le long des failles de San Andres et Santa Lucia. Ce
sont des petits plis qui affectent le haut de la série tertiaire
(S 4-S 5). Ils sont partiellement érodés et associés a une
torsion des parties supérieures des plans de failles de San
Andres et de Santa Lucia Fig. 12/ coupe 7).

En surface, ces plis peu marqués affleurent le long de
la faille de San Andres [Lavenu, 1986].

6.— FAILLE DE BERENGUELA

La faille de Berenguela n’est pas imagée en sismique.
Seules les analyses structurales et morphologiques de ter-
rain permettent de la metire en évidence.

A 17°15’S (Fig. 7), I’anticlinal de Berenguela forme
la limite entre le bassin Mauri et le bassin Charafia.

Les flancs de cette structure sont peu pentés et mon-
trent a I’affleurement la premigre séquence tertiaire. Le
coeur de 1anticlinal est intrudé par des plutons. Au Sud-
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Fic. 58— Plis en chevrons 4 la base de la F Tiahuanacu (semelle du chevauchement de Chugichambi).

Des horizons moins gréseux sont utilisés en niveaux de décollement qui fragmentent la série en compartiments de 5 2 10 m d’épaisseur. Chaque
compartiment est déformé individuellement par un train de plis de décollement dont lalongueur d"onde ne coincidepas avec celle des compartiments

adjacents.

Les mouvements de cisaillement paralléle aux couches sont fréquents aux limites des bancs gréseux et affectent les lits argileux sur toute leur

épaisseur.

Au Sud-Est de Berenguela, la sismique montre que le
socle acoustique, qui constitue le substratum de la bor-
dure ouest du bassin Mauri, forme une surface plane ré-
guliérement pentée vers I'Est (Fig. 12/coupe3). Au des-
sus, la couverture sédimentaire n’est pas déformée, et il
n'y a ni redoublement tectonique ni trace de plan chevau-
chement. Ceci indique que I’ anticlinal de Berenguela est
probablement un anticlinal de socle, qui forme une ano-
malie positive importante en gravimétrie (Fig. 4). La cou-
verture sédimentaire (1** séquence) s’adapte sur ce
bombement par une simple flexion des couches.

En avant de I’anticlinal de Berenguela, les formations
Abaroa et Mauri 6 (S 2-S 3) du bassin de Charafia sont
topographiquement plus basses que le centre de I anticlinal.
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Elles sont faiblement plissées [Lavenu, 1986] et il
n’existe pas de grandes limites chevauchantes ou de re-
doublement important de couverture. Compte tenu de
I’ épaisseur estimée de la premiére séquence sur le haut de
Berenguela, on peut estimer que le socle précambrien dans
le bassin de Charaifia est 2000 m plus bas.

Ce rejet vertical apparent important associé a un rac-
courcissement horizontal faible met en évidence la pré-
sence d’une faille de socle (faille de Berenguela), asso-
ciée a I’anticlinal de Berenguela.

Cette grande limite se prolonge vers le Sud, contro-
lant la géométrie des isobathes de la base du Tertiaire sur
la bordure ouest du basin Mauri (cf. Fig. 5).
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A 18°30’S, la prolongation sud de la faille de
Berenguela est matérialisée par un affleurement de socle
précambrien [Troeng, 1994], au dos duquel les séries ter-
tiaires sont réguliérement pentées de 50° vers I’ Est (Fig.
35). En sismique, elle forment la prolongation du biseau
sédimentaire régulier vers I’ Ouest du bassin Mauri. Ici, le
haut de Berenguela ne constitue pas de bombement mais
juste le haut d’un bloc basculé. A1’ Ouestau Chili, en avant
de la faille de Berenguela, les séries tertiaires du bassin de
Laucaet de la Précordillére [Garcia et al., 1996 ; Riquelme
et Hérail, 1997] sont beaucoup plus épaisses.

7.— DISCUSSION SUR LES MECANISMES DE DEFORMATION

Les géométries des structures tectoniques présentées
ci-dessus permettent de préciser et de caractériser les mé-
canismes de déformation. Ceux-ci ont des caractéristiques
cinématiques qui seront prises en compte, et testées, dans
I’ établissement des modeles équilibrés.

7.1. Structures plissées

Les analyses géométriques des plis observés sur
I’ Altiplano et ses bordures caractérisent différents méca-
nismes de déformations. Nous présentons ci-dessous la
nomenclature des principaux mécanismes de déformation
reconnus ainsi que leur caractéristiques cinématiques:

Plis de détachement [Detachment folds ; Jamison, 1987
; Mitra et Namson, 1989 ; Hardly et Poblet, 1994].

Les plis de détachement se forment par un mécanisme
de flambage au dessus d’une surface de décollement ba-
sale qui constitue le plus souvent la base d’une couche
plastique fluant vers les coeurs des plis. La surface de
décollement basale qui permet la formation de ces plis
constitue un chevauchement paralléle 2 la stratification.

Les plis de détachement sont bien représentés dans le
bassin de Sevaruyo ; les niveaux plastiques sont représen-
tés en profondeur par les couches évaporitiques du Méso-
zoique. En surface, les niveaux compétents du Crétacé
supérieur ne sont pas affectés par des chevauchements
majeurs et ont accommodé le raccourcissement par une
seule flexion.

Cette catégorie de plis illustre également la déforma-
tion interne de niveaux tertiaires au dos du chevauche-
ment de Chuquichambi (Fig. 58), ainsi que dans la cein-
ture plissée de Tiahuanacu-Comanche ; les intervalles trés
argileux sont utilisés en niveaux de décollement qui seg-
mentent la série en compartiments verticaux de 54 10 m
d’ épaisseur. Les alternances lithologiques plus gréseuses
de chaque compartiment forment des plis en chevrons is-
sus d’un plissement par flexion. Les longueurs d’ ondes
des trains de plis ne coincident pas d’un compartiment &
I’autre ; ceci indique que les passées argileuses consti-
tuent de véritables niveaux de découplement. Les niveaux
argileux fins montrent une forte schistosité sigmoide in-
dicatrice d’ un cisaillement simple, qui a accommodé les
mouvements parallgles aux couches entre deux bancs de
gres. Ce type de déformation interne n’a affecté que des
terrains appartenant a la 1** séquence tertiaire. Ils témoi-
gnent des intenses conditions cisaillantes, et corroborent

Fig. 59— Faille normale syn-sédimentaire décalée par le mou-
vement banc sur banc dil au cisaillement parallle aux couches
dans la série tertiaire située au dos de la structure de San Andres.

Le matériel est constitué par les pélites et grés fins de la E San
Andres 5 (S 2).

la présence d’un niveau de décollement régional a la base
de la série tertiaire.

Plis faillés [Break thrust fold ; Butler, 1992; Morley,
1994].

Certains plis du bassin de Sevaruyo montrent des flancs
trés 1égerement décalés par des failles inverses ; ils cor-
respondent probablement a des plis faillés «break thrust
fold». Les plis faillés se créent également par un méca-
nisme de flambage [Woodmark, 1997]. Les géométries
de ces plis de décollement évolués sont indépendantes des
géométries des chevauchements qui sont postérieurs a leurs
formations.

Plis de propagation [Fault-propagation fold; Suppe et
Medwedeff, 1990 ; Jamison, 1987 ; Mitra , 1990] et plis
passif de rampe [Fault-bend fault ; Suppe, 1983 ; Mitra,
1990].

Les plis passifs de rampes et les plis de propagation se
forment par flexuration des couches par glissement paral-
l¢le aux couches [Dalstrom, 1969 ; Suppe, 1983], au pas-
sage sur une faille oblique 2 la stratification. Leur géomé-
trie dépend de la géométrie des failles auxquelles ils sont
associés.
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La création des failles préceéde la formation de plis
passifs de rampes [Suppe, 1983], alors que les plis de pro-
pagations se développent en méme temps que la faille se
propage, accommaodant ainsi les mouvements sur la rampe
(Jamison, 1987).

L’ ensemble des caractéristiques géométriques des plis
de la ceinture de Huarina et du systéme Coniri (cf. §3.1),
notamment les relations angulaires entre d’une part les
chevauchements et les flancs et d’autre part entre les flancs
avant/arriére et les charniéres des plis, indiquent qu’ils
sont majoritairement des plis de propagation dont les che-
vauchements associés émergent ou non a la surface.

Les niveaux tertiaires se sont également déformés se-
lon un mode de plis de propagation sur des niveaux de
décollement formés par la base du Tertiaire, ou par des
interfaces interséquentiels (S 1/S 2 et S 2/S 3). La
flexuration est accommodée essentiellement par des mou-
vements banc sur banc (flexural slip), systématiquement
présents dans le matériel cénozoique plissé (Fig. 59).

Ces structures sont préservées aux terminaisons des
bandes déformées, c’est a dire aux extrémité des écailles
de Corocoro (Fig. 53), ainsi que le long de la bande plis-
sée de Curahuara (Fig. 56). Elles sont caractérisées par
des variations de rejet apparent entre les différents mar-
queurs structuraux (limites de s€quence). Les niveaux ter-
tiaires supérieurs accommodent le déplacement en pro-
fondeur et le raccourcissement :

-soit par une simple flexion (Fig. 53) a I’image
des extrémités des écailles de Corocoro,

-soit par d’autres plis de propagation de plus fai-
bles amplitudes (Fig. 56) sur un niveau de décollement in-
termédiaire (base S 3 ou 8 4), comme le long du flanc ouest
du synclinal de Corque. Il est a noter que ces structures ré-
sultent également des mouvements de cisaillement couche
sur couche a I’intrados du grand synclinal de Corque.

Les géoméiries des éventails syntectoniques en avant
des plis qui affectent les niveaux tertiaires corroborent I’ hy-
pothése de plis de propagation. En effet, les dispositifs en
toplaps en éventails et onlaps en éventails (ou overlaps)
indiquent clairement une rotation graduelle du flanc avant,
et les premiers sédiments syntectoniques sont rarement
chevauchés, indiquant une simple flexion des couches le
long de I’anticlinal.

De méme, les anticlinaux préservés aux extrémités sud
et nord des chevauchements de Chuquichambi (I’ anticli-
nal de Chacarilla et de Chuquichambi), appartiennent géo-
métriquement aux plis de propagation. Les déformations
en zone de treashear en avant des chevauchements de
Chuquichambi témoignent également de la propagation
de la déformation le long des ces limites [Erslev, 1991] ;
c’est a dire de la présence a |'initiation du plissement de
synclinaux frontaux plus ou moins bien exprimés et che-
vauchés par la suite.

La géométrie des plis de propagation peut étre altérée
quand ils sont passivement transportés sur une surface de
glissement parallele a la stratification (plat) [Mitra, 1990
; Mercier, 1992] ou bien sur de nouvelles failles se propa-
geant a travers la structure sans provoquer de nouveau

plissement [Mitra, 1990 ; Suppe et Medwedeff, 1990].

Les analyses géométriques des plis du Paléozoique
de la ceinture de Huarina et du systeme Coniri illustrent
ces types de structures (Fig. 60), caractérisées par de nom-
breux chevauchements, mais aussi par des anticlinaux géo-
métriquement encore simples et bien conservés, L'exis- .
tence de petites structures et de variations de pendage de
trés faibles longueurs d’onde permet de reconstituer la géo-
métrie de la faille en profondeur (Fig. 60).

Ce type d’évolution est également bien imagé dans
les niveaux tertiaires a I’exemple du bassin de Corocoro
ol les flancs avant des plis de propagation (qui consti-
tuent les extrémités des écailles a vergence ouest) dispa-
raissent complétement vers le Nord.

Le chevauchement s’est propagé jusqu’en surface 2
travers le flanc avant du pli [high angle breakthrough ;
Suppe et Medwedeff, 1990] qui a été étiré et cisaillé. Au
toit de ce chevauchement, I’ensemble de I’anticlinal a été
transport€ et est maintenant érodé€, constituant ainsi une
véritable nappe.

Sur le flanc ouest du synclinal de Corque, on retrouve
le méme dispositif le long de la faille de Turco. Le pli de
propagation majeur de la bande plissée de Curahuara est
largement tranporté au dos de la faille de Turco plus au
Sud. Sous ce chevauchement, de petits synclinaux rési-
duels témoignent de la présence du flanc avant du pli a
I’initiation de la déformation avant la propagation du che-
vauchement jusqu’a la surface.

L anticlinal de Chuquichambi, a I’extrémité sud des
chevauchements de Chuquichambi, correspond & un pli
de propagation transporté vers I’Est sur I'interface S 3/S
4 du bassin oriental. Plus au Nord (Fig. 12/coupe 5), il est
érodé et la présence du seul flanc arriere (flanc est du syn-
clinal de Corque), indique que I’anticlinal a été transporté
au dos du chevauchement qui s’est propagé jusqu’en sur-
face [propagation through axial plane of syncline ; Mitra,
1990/ syncline breakthrough ; Suppe et Medwedeff, 1990].
Les premiers sédiments syntectoniques sur la bordure ouest
du bassin oriental sont basculés et eux-mémes chevau-
chés par la faille inverse majeure (Fig. 18). Ici le pli de
propagation n’a pas été transporté sur un plat.

En revanche, la géométrie des plis de propagation peut
étre plus compliquée, si elle résulte de la propagation d’une
nouvelle faille (ou x failles) qui occasionne un nouveau
plissement générant la création d’un pli de propagation
de second (ou xieéme) ordre [Al Saffar, 1992]. Aucun exem-
ple de ce type n’a ét€ rencontré sur I’ Altiplano.

Les plis de propagation peuvent constituer un systéme
imbriqué, dans lequel chaque pli est déformé par la créa-
tion de structures plissées en avant ou en dessous [Mitra,
1986]. Les géométries de tels systeémes en duplexes sont
variées et dépendent des séquences d’activation, des quan-
tités de mouvements accommodées par chaque structure
et des espacements entre les différents plis de rampes
[Boyer et Elliott, 1982 ; Mitra, 1986].

Sur I’ Altiplano ce type de systéme caractérise la cein-
ture de Huarina et le systeme Coniri (cf § 3.1 ; Fig. 61/
coupe 2, 4, 5).
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Fi6. 61— Coupes sériées de I’ Altiplano.
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Fic. 61— Coupes sériées de |" Altuplano (suite)
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Les structures décakilométriques correspondent a des
plis de propagation (Fig. 60), qui se branchent sur la base
du Silurien (niveau de décollement principal). Ces plis
sont en partie transportés sur un niveau de décollement
intermédiaire (Silurien sup.). Les niveaux structuraux su-
péricurs accommodent le raccourcissement par des plis
de propagation de plus faible longueur d’onde. Ils sont la
conséquences de cisaillements paraliéles aux couches, opé-
rant sur I’ensemble de la série paléozoique, conséquences
des variations de mode de déformation entre les niveaux
structuraux.

Sous le bassin Oriental, le systéme Coniri est recou-
vert par le Tertiaire moyen (Fig. 12/coupe 7, Fig. 48 et
Fig. 61/coupe 5). Les termes du Tertiaire inf. et /ou du
Crétacé sont préservés dans de nombreux petits syncli-
naux qui ne sont pas chevauchés par les structures anticli-
nales. La série paléozoique forme ici un systeme aveugle
de plis de propagation imbriqués sous 1’interface Pal¢o-
zoique-Crétacé/Tertiaire.

Sous le bassin de Sevaruyo, le Paléozoique forme un
systemes d’écailles aveugles (cf. § 3.3.2). Compte tenu
de la valeur du raccourcissement dans ce bassin (18 km ;
Fig. 61/coupe 9), il semble que ce systéme corresponde
plutot a des duplex de plis passifs de rampe se chevau-
chant largement et délimitant a leur toit une surface de
décollement continue (passive roof thrust), qui constitue
le décollement basal des séries mésozoiques (Fig. 61/
coupe 9).

7.2. Inversion Teetonique de bordures de bassins

La mise en évidence de paléostructures nous améne a
discuter de leur role dans la propagation de la déforma-
tion. Ces paléostructures sub-verticales ont constitué les
limites des différents bassins. Elles sont soit restées inac-
tives pendant les tectoniques compressives, soit ont €té
déformées par une tectonique tangentielle de socle, soit
encore ont été réactivées. En vue de clarifier ces diffé-
rents phénoménes, nous proposons une classification de
ces mécanismes d’inversion tectonique. Cette classifica-
tion présente également d’autres exemples théoriques non
présents sur I’ Altiplano.

7.2.1. Les inversions de types «short cut»

Les études structurales décrites ci-dessus illustrent la
présence de nombreux «short cut» [Mac Clay et
Buchanam, 1992] qui expliquent en profondeur la défor-
mation des paléofailles et I’expulsion partielle des séries
sédimentaires. Ils illustrent un transport tectonique (Fig.
62) d’un compartiment inférieur (série sédimentaire la plus
épaisse) vers un compartiment supérieur (série sédimen-
taire la moins épaisse).

7.2.1.a. Short cut supérieurs, intermédiaires et avortés

Une construction équilibrée de la Ceinture de Huarina
et du systéme Coniri (Fig. 60) permet d’imager le méca-
nisme d’inversion du bassin Paléozoique supérieur du
synclinal de Calamarca Les données de terrain montrent
(cf. § 3.1.1) que le synclinal de Calamarcaa é1é transporté

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n® 38

vers 1’Ouest sans subir de soulévement notable par rap-
port au synclinal de Colquencha, et que la faille verticale
de Ayo Ayo n’a pas 6té réactivée mais transportée au dos
d'un chevauchement. Plus précisément, nous appellerons
ce type de structure un «short cut» intermédiaire (Fig. 62),
c’est a dire un chevauchement moins penté que la faille
profonde qui décapite celle-ci et se branche sur le niveau
de décollement principal du compartiment inférieur.

Dans le cas de la ceinture de Huarina, le short cut in-
termédiaire forme un plat au sommet du substratum du
compartiment supérieur sur lequel le pli de propagation
affectant la série sédimentaire du compartiment inférieur
a 616 transporté. La paléofaille de Ayo Ayo est cisaillée et
incorporée au plissement de la couverture dans sa partie
supérieure.

Dans la région de Corocoro jusqu’au Nord de 17°30S,
le chevauchement responsable de I’expulsion partielle du
bassin de Corque (cf. § 3.2.2) forme un dispositif simi-
laire en short cut intermédiaire, qui se branche a la base
des niveaux tertiaires au centre du synclinal de Corque. I
recoupe la paléofaille de Chuquichambi et forme un plat
(Fig. 53) au sommet de la 1** séquence du compartiment
supérieur (bassin de Corocoro). La partie supérieure de la
pacofaille est passivement transportée vers I"Est.

Les séries sédimentaires (S 2/S 3/8 4/S 5) du compar-
timent supérieur, qui ne sont pas incorporées dans le coin
tectonique aveugle (limité 4 1’Ouest par la partie décapi-
tée de la paléofaille, cf. § 3.2.2), sont décollées en rétro-
chevauchement au dos de celui-ci (Fig. 63). Elles consti-
tuent les écailles de Corocoro. Ce dispositif de short cut
intermédiaire, associé au rétrochevauchement de la cou-
verture sédimentaire (Fig. 63/8.) du compartiment supé-
rieur, forme une zone triangulaire (Fig. 63), qui explique
d’un point de vue mécanique les écailles de Corocoro.

Vers le Sud, les variations structurales le long de la
bordure de Chuguichambi (cf § 3.2I) s’expliquent par
"existence de short cuts de différentes natures :

- Au Sud de 17°30’8, la branche nord du coude
de Chuquichambi n’est constituée que d’une seule écaille,
et le compartiment supérieur est peu déformé (cf. § 3.2 et
3.8.1), indiquant I’absence de short cut intermédiaire. Le
chevauchement majeur, bien individualisé sous le com-
partiment inférieur (bassin de Corque ; cf. § 3.22), se bran-
che sur la partie supérieure de la paléofaille de
Chuquichambi. Ce dispositif, que nous appellerons un
short cut avorté, montre la réactivation de la partie supé-
rieure de la paléofaille (Fig. 62/1 et Fig. 63/5 et 6). Le
pendage plus faible de la portion active de la paléofaille (par
rapport au segment inactif) indique qu’elle a subi une rota-
tion (Fig. 50) sous I’effet du plissement des séries sédimen-
taire du compartiment inférieur (anticlinal de Chacarilla).
Ceci est corroboré par le cisaillement d’ensemble de 1a bor-
dure du compartiment supérieur ( cf. § 3.2.1).

- A I’extrémité sud des chevauchement de
Chuquichambi, 1’écaille la plus externe forme un anticli-
nal de propagation, transporté (cf. § 3.2 et 3.8.1) au dos
du chevauchement majeur, formant un plat au sommet de
la 3 ™ séquence tertiaire du compartiment sup€rieur (Bas-
sin Oriental)
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Plis de propagation

Plis de propagation transporté

passivement avec altération de la géométrie initiale

par accomodation d'un cisaillement supplémentaire au passage du
changement de pendage de la surface de chevauchement

/ Ve
N Portion de Faille active
4 \(\I\J
ALY
’ C s LA O ]
aille passive (T \In AN
\\\\\\\\\\\\\.\\\\\

Plis de propagation transporté passivement avec altération de la
géométrie initiale par accomodation d'un cisaillement supplémentaire
au passage du changement de pendage de la surface de chevauchement
et transporté sur une rampe en avant,création d'une structure résiduelle
et épaississement du flanc avant

" t "

Plis de propagation transporté
Coin transporté sur le plat passivement

type Plis passif de rampe

Faille passive transportée NN VNAHLIROS, 8
et déformée par cisaillement du coin avants z7y/s W’\"
au passage du plat Y AN NN, Ao Faille passive
AL N AN A
RAATLAT ARSI VIR

Fia. 62- Différentes géométries en «short cuts lors de I'inversion tectonique d’un bassin limité par une faille verticale (suite).
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Ce dispositif différe d’un short cut intermédiaire, car
le plan de chevauchement ne recoupe pas la paléofaille de
Chuquichambi en profondeur (Fig. 52). Nous |'appelle-
rons un short cut supérieur (Fig. 62/1 et 2). Dans le cas de
Chuguichambi, les séries sédimentaires du compartiment
supérieur, qui ne sont pas affectées par la paléolimite, sont
décollées au dessus de la structure aveugle qui forme une
zone triangulaire au dos du short cut supérieur (Fig. 52).

7.2.1.b. Short cut inférieurs

L équilibrage de la Ceinture de Huarina (Fig. 60) im-
pose la présence d’une écaille de socle individualisée au
dos d’un chevauchement qui s’enracine sur le niveau de
décollement principal du compartiment inférieur, Ce che-
vauchement de faible rejet décapite la paléofaille au ni-
veau du substratum du compartiment supérieur & I’'image
d’un short cut inférieur (Fig. 62/1). Cette tectonique tan-
gentielle de socle permet le transport et la déformation de
Pensemble de la bordure du bassin (Fig. 62/3 et.4).

Le long de la bordure de Chuquichambi, au niveau de
Corocoro, un dispositif similaire déforme le bord du bas-
sin de Corocoro (Fig. 61/ coupe 4). Le short cut inférieur
individualise un coin tectonique (constitué de Paléozoi-
que et de socle du bassin de Corocoro), qui chevauche le
bassin Corocoro au sommet des séries paléozoiques. L’ en-
semble de la série Crétacé-Tertiaire est solidaire de ce coin
tectonique et transporté vers I'Est. Le rétrochevauchement,
qui est associ€ a un anticlinal localisé en avant du front du
systeéme Coniri, accommode le déplacement de la couver-
ture. Ce rétrochevauchement se branche sur le niveau de
décollement localisé au sommet de S1, puis recoupe le
reste de la série tertiaire, participant a la formation des
€cailles les plus internes de Corocoro.

Le dispositif, lié aux short cuts inférieurs, constitue
ici une seconde zone triangulaire (Fig. 53), 4 un niveau
structural plus profond que celle liée aux short cuts inter-
médiaires. Les écailles de Corocoro résultent mécanique-
ment de I’accommodation de la couverture du comparti-
ment supérieur aux short cut inférieur et intermédiaires.
Elles disparaissent d’ ailleurs vers le Sud (Fig. 12/ coupe 5
et Fig. 48), ol n’existe pas de coin tectonique (amortisse-
ment des short cut inférieurs et intermédiaires) au niveau
de la faille de Chuquichambi.

Vers le Nord, les écailles de Corocoro externes s’amor-
tissent dans la ceinture de Comanche-Taihuanacu. Il n’ya
plus de décollement majeur intermédiaire au sein de la
couverture du compartiment supérieur, ce qui indique
I’amortissement en profondeur du short cut intermédiaire.
En revanche, le short cut inférieur se prolonge sous le Cerro
Chilla, ot I’équilibrage met en évidence qu’il limite 4 la
base les écailles de socles responsables de la topographie
(Fig. 61/coupe 1).

A la différence de Corocoro, le coin tectonique est ici
compliqué. La couverture sédimentaire du compartiment
supérieur (cf § 3.2.2.) englobe ici les minces niveaux pa-
léozoiques (solidaires des séries crétacé-tertiaire). Elle
n’est plus simplement décollée en rétrochevauchement en
avant du coin tectonique, mais intensément plissée et ci-
saillée au dos des écailles de socle. Ceci indique :
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- que le short cut inférieur se branche sur le com-
partiment supérieur a la base des niveaux paléozoiques
(formation Chilla) ;

- que le coin tectonique n’a pas largement che-
vauché le compartiment supérieur ;

- que le transport vers 1’Est de la bordure orien-
tale du compartiment inférieur (Bassin de Corque) est '
accomodé par les rétrochevauchements de socles, qui dé-
finissent un systéme en duplex (Fig. 61/coupe 1) sous la
couverture sédimentaire.

Ce dispositif implique qu’a la latitude du Cerro Chilla,
la prolongation nord de la paléofaille de Chuquichambi,
mise en €évidence par les alignements de diapirs (Fig, 50),
est recoupée et transportée en profondeur par le short cut
inférieur. Sa partie supérieure, cisaillée par les mouvements
vers I’Ouest de la couverture tertiaire, forme le
rétrochevauchement de Jesus (Fig. 61/coupe 1).

La variation de style structural entre les écailles de
Corocoro et le Cerro Chilla coincide avec I’emplacement
de la Ceinture plissée de Comanche-Tiahuanacu. Les axes
structuraux de cette unité (plis en échelons et
décrochevauchements N10-30 ; cf §3.2.2 ; Fig. 50) ainsi
que la transition structurale brutale qu’elle marque (entre
short cuts inférieurs essentiellement formés de Paléozoi-
que au Sud et short cuts inférieurs constitués de socle et
principalement rétrochevauchants), semblent indiquer
qu’en profondeur la faille de Chuquichambi forme un seg-
ment N10-N30.

Le long de la partie méridionale de la faille de
Chuquichambi, d’autres short cuts inférieurs déforment
le bord du bassin Poopo. La faille de Chuquichambi est
passivement transportée vers 1’Est, et le bord oriental du
bassin de Corque garde sa géométrie initiale (Fig. 61/
coupe 5).

L’analyse de profils sismiques (cf. § 3.2.3) indique
I’existence de deux short cuts inférieurs qui se branchent
au Sud sur la faille de Pahua (Fig. 64). Le moins profond
recoupe la faille de Chuquichambi 2 la base des séries
sédimentaires du compartiment inférieur (bassin Corque).
Le second déforme le substratum du bassin Corque. Ces
short cuts inférieurs n’émergent pas dans les séries ter-
tiaires du bassin Poopo. Il limitent des coins tectoniques
aveugles, en avant desquels des rétrochevauchements dé-
forment la couverture paléozoique et tertiaire du bassin
Poopo (cf. § 3.2.3 et Fig. 61/coupe 5).

7.2.2. Les inversions de types «top thrust»

Sur I’ Altiplano, les bordures de bassin sont parfois dé-
formées par des structures chevauchantes présentant des
vergences opposées aux short cuts.

Nous appellerons ces failles inverses des «top
thruts». Elles illustrent un sens de transport tectonique
du compartiment supérieur vers le compartiment infé-
rieur (Fig. 63).

Ces structures constituent une inversion partielle des
bordures de bassin, puisqu’elles recoupent et déforment
les paléolimites subverticales.
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Le long du front du systéme Coniri au Nord de 17°30°S,
les analyses de sismique et de terrain ont montré que
la paléofaille Coniri n’est pas décapitée, mais cisaillée
sous I’effet du pli de propagation frontal (cf. 3.1.2; Fig.
49 et 60).

Le chevauchement frontal ne recoupe pas la paléofaille
Coniri, et s’enracine sur le compartiment supérieur a la
base du Silurien, en avant de la faille de Ayo Ayo. Nous
appellerons ce type de dispositif un top thrust supérieur
(Fig. 63)

Plus au Sud, la structure frontale du systéme Coniri
chevauche plus amplement le bassin Oriental et la faille
Coniri est transportée vers 1’Est, au dos d’un chevauche-
ment qui s’enracine sur le compartiment supérieur 2 la
base des séries paléozoiques (cf. § 3.1.2).

Ce dispositif structural forme un top thrust inférieur ;
le chevauchement frontal recoupe ici la paléofaille et 1’en-
semble de la couverture du compartiment inférieur avant
d’émerger en surface (Fig. 63 et 61/coupe 4).

A 17° 50°S, le top thrust inférieur se branche sur le
compartiment inférieur 2 la base des sédiments crétacé-
tertiaire, & I’image d’un pli de propagation transporté sur
ce niveau stratigraphique (Fig. 61/coupe 5). Au dos de
cette structure, les séries crétacé-tertiaire sont décollées a
la maniére d’un rétrochevauchement (Fig. 63) au niveau
d’une zone triangulaire.

Dans la partie nord de la faille de San Andres, le Ter-
tiaire du bassin de Corque vient poingonner et/ou chevau-
cher le bassin Mauri (cf. § 3.6.1). On retrouve un disposi-
tif en top thrust inférieur, au dos duquel les séries sédi-
mentaires du bassin Corque sont décollées et transportées
vers I’Ouest.

Cependant, ici, la paléofaille de San Andres décapitée
sert en partie de rétrochevauchement vers 1’Est pour la
couverture tertiaire du compartiment inférieur (Fig. 57 et
63). Ce mouvement de rétrochevauchement en avant du
poingon s’accompagne d’intenses cisaillements parall2-
les aux couches dans la série tertiaire du Bassin Mauri.

Dans la partie centrale de la structure de San Andres
(cf.§ 3.6.1), le chevauchement de socle a vergence ouest
se branche sur I’interface S 1/S 2 du compartiment infé-
rieur (Bassin Mauri). Vers I’Ouest, il recoupe le reste de
la série tertiaire en prochevauchement.

Ce dispositif, que nous appellerons un top thrust de
socle (Fig. 65), illustre I’interaction entre tectonique tan-
gentielle de socle et de couverture. L’écaille de Précam-
brien ( au dos du top thrust de socle) contribue au trans-
port vers 1’Ouest de la presque totalité (S 2/S 3/S 4) des
séries sédimentaires du compartiment inférieur. Ce dépla-
cement est accommodé€ au niveau de I’anticlinal d’ Achiri,
qui est associé au prochevauchement (Fig. 65), constituant
la continuation et ’atténuation du top thrust de socle.

La partie supérieure de la faille de San Andres est tou-
jours utilisée en rétrochevauchement (Fig. 65), et guide la
flexion des couches du bord est du synclinal d’Achiri.
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8.— CONCLUSION : MISES EN EVIDENCES DES PALEOLIMITES

L’étude structurale présentée ci-dessus montre que les
déformations compressives sur 1’ Altiplano sont principa-
lement issues d’une tectonique tangentielle de
couvertureet/ou de socle (Systéme Coniri, bordure est et
ouest du bassin de Corque) dans les parties centrales et
orientales, et d’une tectonique de réactivation de failles
de socle (F de Berenguela, partie sud de la faille de San
Andres, faille de Santa Lucia) dans les parties occidentales.

Les principaux styles et dispositifs structuraux présents
sur I’ Altiplano sont résumés sur la Fig. 64. L’analyse dé-
taillée de ces dispositifs, & partir de sismique réflexion, a
mis en évidence la présence d’hétérogénéités tectoniques
ou sédimentaires qui ont influencé les déformations com-
pressives andines.

La répartition et les orientations de ces hétérogénéités
permettent de proposer un nouvel agencement tectonique
de I’Altiplano (Fig. 64), qui sera pris en compte dans la
modélisation cinématique de 1’Altiplano :

- Les failles Coniri, Ayo-Ayo et Eucalyptus ont
influencé la tectonique de couverture de la Ceinture de
Huarina et du syst¢me Coniri sans étre réactivées en pro-
fondeur. Seules les variations brutales d’épaisseur de la
série paléozoique (et donc de profondeur des niveaux de
décollement) de part et d’autre de ces failles ont déter-
miné I’emplacement de short cuts (intermédiaires et su-
périeur), des variations de longueurs d’onde des plis, ainsi
que la localisation du front du systéme Coniri (top thrust
inférieur ou supérieur).

- La faille de Coniri (N-S) admet un décalage au
niveau de la faille d’Eucalyptus (NW-SE). Sa branche sud
rejoint la faille de Chuquichambi. Il est intéressant de re-
marquer, qu’au niveau du coin formé par les failles de
Coniri et de Eucalyptus, le front du syst¢me Coniri cor-
respond a un top thrust inférieur bien développé. En car-
tographie, il tend 4 amoindrirl’angle concave que forment
les deux paléofailles par rapport 2 la direction régionale
de transport des structures de la Ceinture de Huarina.

Le tracé en baionnette de la faille de Chuquichambi a
déterminé le profil segmenté de la bordure est du syncli-
nal de Corque. Les variations de style structural le long de
cette limite coincident avec les changements de vergence
des angles (concaves ou convexes par rapport 2 la direc-
tion de transport régional du synclinal de Corque) formés
par les différents segments de la faille de Chuquichambi :

- Lorsque I’angle est convexe (17°50°S ; 18°30°S)
la faille de Chuquichambi n’est pas transportée en pro-
fondeur ; elle est parfois réactivée dans sa partie supé-
rieure, et les chevauchements de Chuquichambi corres-
pondent alors a des short cuts supérieurs ou avortés.

- Lorsque ’angle est concave (17°308 ; 19°8),
les short cuts inférieurs (et intermédiaires, 17°30’S) im-
pliquant le socle ne reproduisent pas la géométrie des
failles en profondeur. Ils les recoupent en profondeur se-
lon une direction moyenne (Fig. 64).
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Le bassin Oriental est déformé par
ces dispositifs le long de zones trian-
gulaires complexes (bordure ouest du
bassin Poopo, Ecailles de Corocoro,
Ceinture plissée de Comanche-
Tiahuanacu).

Les structures compressives (tecto-
nique de décollement de la couverture
tertiaire) du bord ouest du synclinal de
Corque sont contrdlées en profondeur
par le biseau vers 1’Ouest des séries
tertiaires. En cartographie, ces défor-
mations suivent globalement les failles
profondes de San Andres et de Santa
Lucia. Ceci illustre le role des failles
profondes dans le contrdle du biseau
des séries tertiaires (cf. Fig. 5, isoba-
thes du Tertiaire). La faille Pahua, qui
limite au Nord le bassin de Sevaruyo,
coincide avec la prolongation de la
faille de Santa Lucia, légérement dé-
calée au niveau de la faille de
Chuquichambi.

Les influences de ces paléo-struc-
tures sur le fonctionnement des bassins
de I’Altiplano au cours du Tertiaire,
ainsi que sur la dynamique de structu-
ration seront abordées lors de la dis-
cussion concemant I’évolution tectono-
sédimentaire de 1’ Altiplano et]’établis-
sement du modele mécanique de sa
déformation.

le long du pro-chevauchement. Cependant, il peut étre accomodé également le long d'un rétrochevauchement

qui se branche sur la artie supérieure de la faille transportée.

Fic. 65- Dispositif en «top thrust» de socle : interaction entre tectonique de socle et tectonique de couverture.
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CHAPITRE4 MODELE CINEMATIQUE DE L’ALTIPLANO BOLIVIEN

1.— PARAMETRES UTILISES DANS L’EQUILIBRAGE DES MODg-
LES CINEMATIQUES ET GEOMETRIQUES DE L.’ ALTIPLANO NORD
BOLIVIEN

Un modele géométrique équilibré se doit de reproduire
la géométrie actuelle et d’étre compatible avec I’état ini-
tial, selon la régle principale de conservation de volume
[Ménard, 1986].

Un modéle cinématique respecte les mémes exigen-
ces et tient compte des mécanismes de déformation per-
mettant de passer de |’état initial & I’état final. L’état final
est contraint par 1’ensemble des données géologiques et
géophysiques disponibles. L'évolution géodynamique
permet de définir qualitativement 1’état initial, ainsi que
des états intermédiaires constituant des points de passage
obligés de la modélisation cinématique.

La construction de modeles géométriques équilibrés a
des instants t et t-1 donne acces a des informations quan-
titatives, qui ne sont pas disponibles par la seule analyses
des données géologiques et géophysiques, et qui définis-
sent I’état final (valeur du raccourcissement, quantit€ de
matériels érodés-sédimentés, taux de subsidence, de sur-
rection, ... etc). En pratique, les modeles présentés ici ont
&té construits 2 la main par essai erreur entre un état t et
un état t-1. Ceci a permis d’éliminer les mauvaises hypo-
theses cinématiques, et de mettre en évidence la meilleure
solution : celle qui retranscrit géométriquement les deux
états t et t-1 et qui image les mécanismes responsables du
passage d’un état A un autre, tels qu’ils sont définis par
I’évolution géodynamique.

Pour I’ Altiplano, I’évolution géodynamique est basée sur
I’histoire tectono-sédimentaire établie a partir des données
sédimentologiques (cf chap. 2) et structurales (cf chap. 3).

En effet, I’étude de I’évolution d’un bassin détritique
continental intramontagneux s’affranchit de I’eustatisme
qui n’a pas de conséquences directes sur la géométrie et
la nature des dépdts. En revanche, ce type de bassin est
contrdlé essentiellement par le couple quantité de maté-
riel et espace disponible 2 la sédimentation. Ces deux pa-
rametres sont, a leur tour, contrdlés par les processus d’éro-
sion, les phénomenes tectoniques superficiels (qui défi-
nissent les surfaces soumises a I’érosion ou a la sédimen-
tation et les systémes sédimentaires) et les mouvements
du substratum (issus des réajustements isostatiques 2 la
surcharge sédimentaire, de 1’existence ou non de
subsidence tectonique ou/et de surrection).

Si I’on considére les processus d’érosion constants au
cours du temps (comme semble 1’indiquer la rhexistasie
constante), I’évolution tectono-sédimentaire est régie par
les mouvements verticaux et horizontaux qui définissent
le type et le mode de fonctionnement du bassin.

2.— L’EVOLUTION GEODYNAMIQUE DE L’ ALTIPLANO

1’évolution tectono-sédimentaire présentée ci-dessous
est contrainte par les données de la stratigraphie, de la
structure et du paléomagnétisme.

2.1. Les Mouvements verticaux et les mouvements ho-
rizontaux transverses i la chaine

Les mouvements verticaux de subsidence et de sur-
rection contrdlent la formation des surfaces d’érosion ré-
gionales ou locales et des limites de séquences sédimen-
taires en termes d’accommodation d’espace, d’altération
des niveaux de base et de localisation des zones sources
(d’alimentation).

Le découpage séquentiel de la stratigraphie apporte
des contraintes d’ordre chronologiques sur I’étude des
mouvement verticaux.

Les informations relatives a la géométrie des bassins
et des surfaces d’érosion associées (formes, extension et
épaisseur des dépdts) permettent de caractériser la nature
des mouvements verticaux (et la longueur d’ondes des phé-
nomeénes dont ils sont issus, tectonique local, isostasie,...)
qui ont contrdlé le dépdt de chaque séquence. Elles per-
mettent également de metire en €évidence les mouvements
horizontaux transverses 2 la chaine qui, comme le souli-
gnent les styles structuraux en présence sur 1’Altiplano
(cf. Chap 3), ont eu des conséquences directes sur les
mouvements verticaux (formations de reliefs, souleévement
et réduction des aires de sédimentation, ...).

Les informations cinématiques (Fig. 67), associ€es au
cartes paléogéographiques, permettent de comparer les
évolutions des différents domaines structuraux de
1’ Altiplano. Dans ce but, nous utilisons les taux de sédi-
mentation compactés qui sont les seuls parametres fiables
(Fig. 66).

2.1.1. Période Eocéne-Oligocéne inférieur (1° Sé-
quence)

Le centre du bassin Corque, au pied de la faille de
Chuquichambi, constituait le dépdt centre majeur. Les taux
de sédimentation sont de I’ordre de 100-120 m/Ma (Fig.
66) et les épaisseurs de 1’ordre de 3500 m.

Les épaisseurs de la 1% séquence diminuent régulie-
rement (1700 m a Turco, 2300 m a San Andres) en direc-
tion des parties occidentales du bassin Corque.

Le bassin Mauri constituait une zone moins subsidente
par rapport au bassin Corque (Fig. 67). Les épaisseurs
(2000 m) et les taux de sédimentation décompacté (80 m/
Ma ; Fig. 66) mesurés au pied des failles de San Andres et
de Santa Lucia indiquent que ces failles contrblaient des
dépdts centres locaux (Fig. 68). La nature du détritisme
(cf. § 1.7.2.2.a) indique que les parties occidentales du
bassin Mauri ainsi que la Cordillere Occidentale étaient
soumises a |’érosion.

A I’Est de la faille de Chuquichambi, le substratum du
bassin oriental subsidait également, moins que le bassin
Corque (Fig. 67 et 69).

Sur le basin Poopo, 1a limite supérieure de la séquence
correspond 2a des surfaces d’érosion (8 2, S2/3, cf. §
2.7.2.2.a ; Fig. 69) ; il n’est pas possible de calculer des
taux de sédimentation. Cependant, |'état de maturité dela
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Fia. 66— Taux de sédimentation et de subsidence (subsidence totale et tectonique).

- Précisions concernant les modélisations des taux de sédimentation et de subsidence effectuées a 'aide du logiciel GENEX (IFP).

Les taux de sédimentation et de subsidence montrent des fluctuations brutales puisqu'ils sont calculés pour chaque séquence définie 4 la base et
au sommet par des limites temps. Cependant les études sédimentologiques indiquent que des déstabilisations des systémes sédimentaire sont relati-
vement rapides (cf. Ch. 2) sur I'Altiplano

Les taux de sédimentation décompactée calculés par le logiciel GENEX sont fortement liés a la lithologie. Notamment, ils augmentent trés
rapidement avec la présence de couches évaporitiques (ex, : la formation Rosapata du Miocéne qui contient 10% d’€évaporites admet des taux de
sédimentation décompactée supérieurs a 2000 m/ Ma).

Les taux de subsidence totale (courbe bleue : total subsidence) tiennent compte du poids des sédiments compactés au cours de | ‘enfouissement
et d’un modele d’isostasie (type Airy). Les courbes rouges représentent les taux de subsidence tectonique calculés pour un bassin rempli d'eau ; les
courbes vertes représentent les taux de subsidence tectonique pour un bassin a 1'air libre.

Les courbes denfouissement représentent | 'évolution verticale d 'un horizon stratigraphique (dont 1"age est mentionné a «depth» = 0). La courbe
verte (total subsidence) prend en comple les sédiments ; la courbe violette (Water balanced subsidence) représente la subsidence tectonique du bassin
rempli d’eau ; la courbe rouge (Air balanced subsidence) représente la subsidence tectonique du bassin & |'air libre. Ces courbes sont €galement
calculées avec un modele d’isostasie locale (type Airy).

Il est important de préciser que toutes ces modélisations sont calculées par rapport a un niveau de référence fixé, pour chaque période, & une
altitude 0.Les modélisations ne prennent donc pas en compte |’aggradation verticale du niveau de base de I’ Altiplano au cours du temps (cf. Ch4) et
la subsidence calculée ne représente dong pas la subsidence absolue réelle de 1" Altiplano. Afin de différencier ces deux parametres, la subsidence
totale modélisée est appelée subsidence relative dans le texte (Ch. 4) (3 un niveau de base du bassin fixé a "altitude 0.

2- Précautions concernant les interprétations des taux de sédimentation et de subsidence dans un contexte de bassin continental.

La sédimentation en milieu continental est essentiellement fonction de la quantité de matériel issu des processus d’érosion ainsi que de I'espace
disponible.

11 est dangereux de vouloir interpréter les fluctuations des taux de sédimentation en terme d’activité tectonique. Des taux de sédimentation qui
diminuent ne relévent pas obligatoirement d’une baisse de I'activité tectonique et des volumes érodés qui en découlent. En effet, & flux sédimentaire
constant, une augmentation de la taille du bassin peut également traduire une baisse des taux de sédimentation sur une méme verticale du bassin. De
plus, il existe un temps de latence entre formation de reliel et processus d’érosion (cf, Ch. 4). L'étude des taux de sédimentation doit tre accompa-
gnée d'informations concernant les variations de volume des bassins et des surfaces soumises & |"érosion (cf. Ch. 4).

1: centre b. Poopo/log.A42

2: centre b. Corocoro/log. A72
3: b. Corque/log. A92

4: centre b. Corque/log.A102
5: centre b. Mauri/log. A51

Modélisations non calées au Pliocéne:
- uplift et fin de la S5 a 3 Ma non pris en compte
- parameétres calculés pour S5 doivent étre * 2

Localisations des modélisations Genex

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.8. n® 38



113

82:GlL 16-924E€ - e

P. ROCHAT

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n° 38

| SEQL L6 RLE 0T
09 (]
amssai ] pasoduy N o anssaly pasoduy o
M0]) 10} Juejsuoy #0]) (ROl JURSUST]
uoneNEe] o E [os uchenjie’) o
FRpuese Segndiuog [ m RIS REf BT T .\jﬂ - m
L L 0oL 3
3 _ 3
g o | H
m - =]
WONRVIVIWEPIE (OO ) - — 00T o HORAWIIWPIF W10 ) m.
wopmIuImp IS preg —| W wonmuImpas pyeg ——|
AIUIPLFGNS MADYL r |eu«m. aouIpIrqas B0y —— - |e-_nm
IWIPEEGRS HESEDII] —| AJUAMPERE HUMDS] —
a3uapieqns Swerasy —— - :.!nm asuapIsqRs Suorasy —| W
L L ase m \m, B - eo-m
(en/w) i - Z fep/a) .
sajey asuapisqng w 3 sajey acuapisqng g L aa mk
PUE UONEUBSWIDIS = pue uopEUEIPaIg ]
o - 0sv . r -
few) au ) M fen) awiy
PR T | 4 | T—— L il Los s s s | nae PRCR I e 1 1 Lol ool 1 1 al o8%
anlal 2] o | X | P = a | a ] a | u [ pret- 38
oy m-NO&..rQ_E Fl| ] | o | a | |wousss @ - §N§J?W\3 d | n moyshg
VIVAMXINION:D AHO1SIHO3D 5] AHO1SIHOID
- awepy Apls S31vVd JONIAISENS ANY NOLLVLINIWIA3AS m - Saep dpS S31vdH IONIAISANS ANY NOLLVINIWIAIS
o
g
: —
OOAE - - GE9L 16-9°3E -
8261 L6-993E - FG ey ”M Pa—
oy ol oz o or os 09 O ] z v 9 @ @ J| N U @\ ez
anssasy 1.08!—:-— k-.-.-v—n.mﬂm I 1 1 L 1 [l 2 L= 5—— -ﬂ““—““gag L 1 L i i 1 1 L 1 1 or
e E
Mo)) 1eay .......ﬁ:num.ému - W uoneIqie] o Juapisgn .
RARPPEAAE S iAo T -9 W EIDPIAORE S TR T
es
- g .
M Lz O
-v
e AN al
vtulu...ﬂ._.-h_n_vua: pasuamg _-cvﬂ_) »
~-2 "
L )
[ury) yudag ' . [wy) yidag o0
- o
{ew) auny (eW) amiy
i L A 1 L. | - - P PR PR, PRTETE Y
alal 51 o] X Smss al a1 a u _ fes
Nhﬁ.ﬂﬁ.*%h d _ ™ _ '] _ a _ waysdg - Nsﬂ“hﬂus.—__ d _ " wmaskg
VIRRICRIAND AHOLSIHO3O IONIAISANS JINOLOIL , AMOLSIHOZIO IONIAISENS JINOLOIAL
- ooy ApRLs - N APOLS




STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L' ALTIPLANQO NORD-BOLIVIEN

114

0L 169932 “aeg

amssaly pasodu)
MOJj 129} JueI3U0]
uoneIqie]) oN

RIRIACHE TN T

WONBMIWIPIT (A0 Y

wonRINIWIPIT plIOE ——
3cuIpsqRs (M0l —|

AJUAPISRS HUOEIIY ——

SIUIPILGRE JUBYIIY ——

fep/w)
1ajeY Fuamsqng
PUE UDHEUSUIPIS

[ep) aun)

oLy
- SEEN (T
DONKININ-D

- awepy Aprys

0o
B - oorz
i L PN SRS 1 L
wlall o[ o | 1 |
4 | " | o | a | Jensas
AHOLSIHO3D

SALvd JONIAISENS ANY NOLLYINIMIAI

S

GLEZ 26-994C - e

waysdg uadg
amssaly pasodu)

MOj) |BaY jue)sunsy
uoneqye] op
RIAJIGEREf TS

[ury) yrdaq

(ew) 2wy

- ey 4prgs

" imie g

33uspizqns]
pasuageq ssjum)

a3uapisqns]
pasunjaq my]

(w) yydag

4 | " [ o 1 a |

AHOLSIHOID IDONIAAISENS JINOLDAL

Fig. 66— Taux de sédimentation et de subsidence (suite).

LIZZL 26-924€ - aweg

uzjedg uadg
amssaly pasodu)

0] |eB} JuURISUGT)
ualesqEe] oN

LIICIEAf Ferefosy

USHEUIWIPIF (M0 )
usnEImpas PIIOS —|
a3uspiEqns R0y
SJUIPEQRT HBKDI] —
2IVIPIEGNE u‘osuu.h. —_—

(eprw)
sajey aouapisgng
PUE USHRIUSWIPSS

(=h) auny

€6¥' 901
o %*%\a
BONKINION:D

- SEef APRS

(o) swn)
TR . W O TR ST
-~ (1]
'lu%ﬂ\‘ Ill.rwm
i Loor §
T N
t &
&
| ”M..
| i
! 3
‘I L 1 L Eiaad
-:. _.1_1 3 2 _ h.. . " _ sapag
a " | ES | 3 sty
AHOLSIHO3D

S31vd JONIAISAENS ANV NOLLYINIWIA3S

LLZL 26-994°€ -~ 27

wajsds uadg

amssaig pasodus)
MO 192} el
uenelqie] oy

AP TUGITES T

Platod]

(wy) pdag

(o) auny

+auapsqns| -
pasuaeq snual

PSSR~

6 901
- PEN e

DONXINION:D
= aweps Apnlg

(uny) ydeg

AHOLSIHO3I9D IONIAISENS JINOLIAL

saeag

o " | o | a i

Géologie Alpine, 2002, Mémoire HL.S. n° 38



115

P. ROCHAT

6¥:Gl L6-94E - eg

amzzaig pasoduw)

M0]] el JuejsuD])

. uonene]) oN
REDJIIORE,f DT}

wonmIuImpas |30
usneramipas pios ——]
33uspysqns w0y ——|
aouapisqns Swerray ——|
a3uspIEqns JUANdd) ——

(ewrw)
sajey douapisqng
pue uoneUIWIPaS

(ep) aun)

1S¥" 9071
- SERY [
HAVWAXINDOND
ey AP

3 ¢

I

{ejp/us) 8939y BIUAPISGNS PUR UOHEUIWIPIS

n |

i!i

[ o |

maysdg

AHO1SIHOID

sS31vd JIONIAISENS ANV NOLLVINIWIO3IS

[ 6rGL 16-G24E ~eg

amszald mﬁiﬁ.—-
Moy] 1Py Jueisuo)
uoneIie] o

BARJILERE S BUYNTL]

{wy) yidaq

(ew) ouny

15v'801
i i
HNYHYINIOND

- awey dprys

P33 .—W'U—““ ﬂrﬂdﬁ

33 2|
paaunjdyg hy

{w) wdeq

[ o |

maysdg

AHOLSIHO3D JONIAISENS JINOLD3L

Fic. 66— Taux de sédimentation et de subsidence (suite).

T2l 6-9P4E PG

amstaly pasoduy
M0 103H juejsun’)
uoneie]) o

SR IETOREf THT]

uepmiusmIpas miey
vonmiusmpas puog ——
sauspqns ey ——
asuapiEgns JeeE33) —|
souspisqas suerssy ——

(e W/m) F o
sajey aauapisqng
pue ubEWILPSS
[~ 00F
(ew) auny
'l P | 1 1 Gar
1IZvam L] I [ a4 | 4 _x u._-u.u
RE L) maiehy
IW\XANIIND Ad01SIHO3D
- amew dpars S31vd IONIAISENS ANV NOLLYANIWIOIS
IV 16-994E - P,
YL d P
2 r 9 1] an 2 " . o (-4
amssalg pasodu] 1 L Lo toasd 1 oz
#i0}) 109} Jueisun]
uonesgie] o - i
TR NTERE L TUPNTERT]
dd
wal
L1 B
n
"
-9'8
(wy) yidaq i
20
{ew) auny
1 L A 1 P o0
1Zv'ao1 " ,_ 4 | ) _.. P
- Swe oM 2 et
SMXINIBND AHOLSIHO3D IONIAISENS JINOLOTL
- awey qpajs

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.8. n® 38



116 STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L’ ALTIPLANCO NORD-BOLIVIEN

matiére organique contenue dans les dépdts crétacés dela
bordure ouest du bassin (Fig. 68) indique que I’ épaisseur
de la 1** séquence €tait de I ordre de 2000 m. Ceci corres-
pond 2 un taux de sédimentation moyen de 65 m/Ma, in-
férieur a celui calculé au centre du bassin Corque.

Dans le bassin de Corocoro 1’ épaisseur de la 1** sé-
quence est constante (+ 2400 m). Les taux de sédimenta-
tion sont de 65 a 70 m/Ma (Fig. 68).

La répartition des zones de sédimentation image le role
des grandes paléolimites (mises en évidence au § 2. 7) qui
contrdlaient des zones soumises A des subsidences relati-
ves différentes (Fig. 69). Cependant, les facies homoge-
nes de la S 1, associés a une stabilité des systemes sédi-
mentaires, 1’absence d’éventails sédimentaires, ainsi que
I’absence de paléotopographies (cf. § 2.7.2.2.a) montrent
que les mouvements verticaux le long de ces limites de-
vaient étre trés progressifs, et accomodaient les mouve-
ments différentiels de subsidence relative.

Notamment il est intéressant de remarquer que les taux
de sédimentation sur le bassin de Corocoro sont compara-
bles aux taux d’ uplift de la Cordillére Orientale & la méme
époque [< 0,1 mm/an, Benjamin et al., 1987]. Or, le bord
occidental de la Cordillere Orientale était soumis a I’ éro-
sion (Fig. 69) comme le montre le Crétacé immature
[Moretti et Aranibar, 1995] et I’absence de clastes de la
1*~ séquence dans les dépOts détritiques de la 2™ séquence
du bassin de Luribay (cf. § 2.5.2.2.a). Seule la base de la
séquence (formation Cayara) semble s’étre déposée a I’ Est
des failles de Coniri et d’ Eucalyptus [Sempere et al., 1997],
qui contrdlaient, pendant I’ Eocene Oligocéne inf., les li-
mites est du bassin altiplanique au Nord, en accomodant
les mouvements d’uplift de la Cordillere Orientale.
L’ Altiplano dans sa partie nord ne suivait donc pas les
mouvements de surrection de la Cordillére Orientale.

En revanche, les subsidences relatives différentes en-
tre les bassins de Corque et de Mauri, ainsi que I’absence
de limites tectoniques entre zones soumises |’ érosion et
zones de sédimentation, montrent que les parties occiden-
tales de I’ Altiplano ont suivi en partie la surrection de la
Cordillere Occidentale. L Altiplano formait alors un bas-
sin flexural (Fig. 69).

L’agencement structural (Fig. 68) montre que les gran-
des failles a jeu normal définissent un dispositif de pull
appart dans une bande de cisaillement dextre WNW-ESE.
Ce schéma est compatible avec la direction de conver-
gence relative avant 49 Ma (cf. § 3.2.2.1), et permet d’ ex-
pliquer I’individualisation du bassin Corque lors du dépot
d’évaporites au début de la premiére séquence.

2.1.2. Période Oligocéne supérieur-Miocéne inférieur
(2'éme Séquence)

La sédimentation de la séquence 2 montre la déstabi-
lisation rapide du systeme sédimentaire de la 1&re séquence
par la mise en place de régimes proximaux de trés haute
énergie trés localisés ainsi que I'apparition de déforma-
tions synsédimentaires enregistrées dans des agencements
de discordances progressives (cf. § 1.7.2.2.b)

Sur les parties est de I’ Altiplano, la répartition des sur-
faces S 2/ montre que I'ensemble du systéme de plis de

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.8. n® 38

Coniri et de la ceinture de Huarina était en cours de struc-
turation (Fig. 44 et 69) en réponse & une raccourcisse-
ment perpendiculaire & la chaine. Le front du systéme
Coniri était localisé au Nord au niveau de la faille de Coniri
; vers le Sud, sous le bassin Poopo, la distribution des
sédiments d’ dge oligocéne sup.-miocéne inf. montre qu’il
était constitué par un systéme de structures en relais agen-
cées en échelon gauche, selon une direction NW-SE (Fig.
70). La position de ce relais coincide avec la prolongation
de la branche nord de la faille de Chuquichambi, qui a pu
influencer le plissement de la couverture paléozoique. Des
aires de sédimentation installées sur des zones soumises
a I’érosion durant la premiére séquence (comme le bassin
de Luribay ; Fig. 44, 69 et 70) se sont individualisées au
sein du systéme Coniri et de la ceinture de Huarina, et ont
enregistré la déformation dans des systémes de discordan-
ces progressives (S 2; Fig. 70), a la maniere de bassins
piggy back (Fig. 68). Les dépots fluviatiles proximaux et
de cHnes alluviaux, la nature du détritisme (cf. § [.7.2.2.b),
ainsi que les nombreuses discordances progressives (S 2,
S 1/2 ; Fig. 44) indiquent que ces bassins étaient alimen-
tés par |’ érosion de leur bordure en cours de soulévement
et bénéficiaient d’un drainage endoréique.

En avant du systeéme Coniri, les taux de sédimentation
sont de I’ ordre de 180-200 m/Ma sur le bassin de Corocoro
au Nord (Fig. 61). Les géométries, ainsi que les faibles
surfaces des discordances progressives S 2 ou S 2'
progradées (Fig. 70), montrent que les taux de surrection
étaient généralement supérieurs aux taux de sédimenta-
tion pendant toute la deuxieme séquence.

Les déformations synsédimentaires enregistrées a la
base de la 2"™ séquence, ainsi que 1’existence d’une S 2
sur le bord occidental du basin Corocoro (Fig. 70), indi-
quent que la faille de socle de Chuquichambi a légére-
ment joué en inverse, amenant le bord ouest du bassin
Corocoro a I'affleurement au début de la 2*™ séquence
(Fig. 69). Cependant, la diminution de la granulométrie
d’Est en Quest, et les faciés fins et évaporitiques (dans le
milieu de la seconde séquence, cf. § 2.7.2.2.b ; Fig. 44)
sur la bordure ouest du bassin de Corocoro, indiquent qu’il
n’y avait pas de source de détritisme vers I’Ouest, ¢’est 2
dire que les reliefs au niveau de la faille de Chuquichambi
n’avaient pas perduré trés longtemps et ne devaient pas
étre trés importants. Le faible jeu inverse est aussi imagé
dans la partie sud de la faille de Chuquichambi, ot " uplift
de la bordure ouest du bassin Poopo est largement infé-
rieur & celui de sa bordure orientale déformée par le sys-
teme Coniri (Fig. 67).

A la fin de la seconde séquence, la progradation de
surfaces d’érosion locales S 2 ou S 2' (Fig. 44 et 70) en
bordure du front de déformation de Coniri, ainsi que les
faciés fins déposés dans le bassin de Corocoro, indiquent
que le systeme Coniri n’est plus actif. Le bassin de
Corocoro est soumis a I’ érosion (surface S 2/ ou S 2); ce-
pendant il n’a pas subi un soulévement important (Fig. 67).

Sur le bassin Poopo, la rétrogradation vers I’ Ouest de
la sédimentation (Fig. 44 et 69) illustre la propagation
globale des déformations du systeme Coniri vers I'Ouest.
Ici, le souleévement est plus important au dos des structures
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Fic. 68— Carte paléogéographique de I Altiplano Nord-Bolivien 2 I' Eocéne-Oligocene inférieur.
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compressives (Fig. 67).

Le centre du bassin Corque est le si¢ge d’une
subsidence relative supérieure a celle qui caractérisait la
premiere séquence (Fig. 67). Les taux de sédimentation
sont de 200 m/Ma (Fig. 66). La réduction de la taille du
bassin, par la mise en place de surfaces d’érosion S 2 (Fig.
44 et 71), indique que le large bassin flexural qui contro-
lait le dépdt de la S 1 devient progressivement un bassin
localisé (Fig. 69). Ce changement de comportement sac-
compagne d’un magmatisme alcalin.

Sur les parties ouest de I’Altiplano, les dépdts gros-
siers de la base de la S 2 sont concordants sur le haut de la
S1. Rapidement la sédimentation rétrograde globalement
vers I’Est (cf .§ 2.7.2.2.b; Fig. 44), et les surfaces d’éro-
sion S 2 (Fig. 44) imagent la mise 2 1’érosion des hauts de
blocs délimités respectivement par les failles de
Berenguela, San Andres et Santa Lucia. Ceci indique que
les taux de surrection sont, dans la premigre partie de la
2ime séquence, localement supérieurs aux taux de sédi-
mentation, permettant jusqu’a I’érosion du substratum (cf
§ 2.7.2.2.b). La restriction des produits d’érosion prove-
nant de la Cordillére Occidentale aux parties occidentales
de I’Altiplano (cf. § 2.7.2.2.b ; Fig. 44) illustre également
le réle de barriere joué par les hauts de blocs soumis 2
I’érosion Cette évolution montre le remplacement du bas-
sin flexural, qui caractérise la fin de Ia S1, par des bassins
trés localisés. Les taux de sédimentation, mesurés dans
les bassins résiduels localisés aux pieds des failles (Fig.
70), sont de 100 m/Ma, et les subsidences relatives sont
inférieures a celles du centre du bassin Corque. Ceci indi-
que que les parties occidentales subissent un soulévement
relatif par rapport au centre du bassin Corque (Fig. 69).
L'absence de discordance progressive (cf. § 2.7.2.2.b ; Fig.
44 et 69) au pied des failles de Berenguela, San Andres et
Santa Lucia, ainsi que leurs géométries (cf. § 2.5 et 2.6)
montrent que ces failles avaient des jeux normaux per-
mettant la collapse des bassins résiduels (Fig. 69) selon
des géométries en demi-graben. Il est intéressant de sou-
ligner que I’ensemble de ces érosions ont fagonné le bi-
seau tertiaire sur la bordure ouest du bassin Corque. Les
niveaux déblayés par 1’érosion (Fig. 12/ coupe 1 en com-
paraison des coupes 4 et 5), ainsi que la largeur de ces
surfaces, indiquent que les hauts de blocs étaient plus éle-
vés dans les parties sud de la faille de San Andres que
dans les parties nord.

La progradation des surfaces S 2 (Fig. 44 et 70) mon-
tre que les taux de sédimentation augmentent par rapport
aux taux de surrrection. Cependant, les géométries des
troncatures sédimentaires (en onlaps en éventails; cf. §
2.7.2.2.b) indiquent que les failles bordieres jouent tou-
jours en jeu normal. Il semble donc que I’augmentation
du rapport taux de sédimentation/ taux de surrection soit
i€ & une augmentation du flux sédimentaire.

Le passage a la 3*™ séquence est caractérisée par une
ouvelle mise a 1’érosion des hauts de blocs (surface S 2Y
5 2/3 ; Fig. 70) qui s’accompagne d’une rétrogradation
orogressive de la sédimentation vers les centres des bas-
ins. Les géométries en offlaps en éventails (cf § 2.722.b)
ndiquent clairement que les taux de sédimentation sont 3
1ouveaux plus faibles que les taux de surrection.
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2.1.3. Période Miocéne moyen (3 Séquence)

La troisiéme séquence correspond & une augmentation
des aires de sédimentation par rapport 2 la seconde sé-
quence (Fig. 71). La base de la séquence indique le main-
tien & I’érosion des surfaces d’érosion S 2/3 (Fig. 44) lo-
calisées sur le bassin oriental et sur les parties occidenta-
les (Fig. 71).

Cette période est caractérisée par les plus hauts taux
de sédimentation et de subsidence relative de I histoire de
I’ Altiplano.

Le bassin Mauri-Villa Flor admet son maximum de
subsidence relative au pied de la faille de San Andres (S
3: 2000 m d’épaisseur et taux de sédimentation de 380 m/
Ma, Fig. 66). Les épaisseurs déposées diminuent vers
I’Ouest (Fig. 71), ot la sédimentation prograde sur une
surface d’érosion S 2/3 (Fig. 44) dessinant ainsi un corps
sédimentaire triangulaire. Ce type de dispositif sédimen-
taire en demi-graben se retrouve au pied de la faille de
Santa Lucia, sur la bordure occidentale du bassin Corque
au Sud (Fig. 71). Il indique que les failles de San Andres
et de Santa Lucia ont toujours un jeu normal, mais que
celui-ci est largement inférieur au taux de sédimentation.
La présence de plis forcé qui affectent la base de la 3#m
séquence au pied de ces failles (cf.§ 2.5) corrobore I’exis-
tence de ces mouvements normaux. Les taux de sédimen-
tation sur ces parties occidentales sont toujours trés infé-
rieurs & ceux du centre du bassin Corque, et témoignent
qu’elles sont toujours en cours de surrection relative par
rapport au bassin Corque (Fig. 69). Il est & noter que le
détritisme en provenance de la Cordillére Occidentale ne
parvenait pas jusqu’au centre du bassin Corque, et restait
piégé dans les demi-grabens situés sur ses parties occi-
dentales (Fig. 44).

Les taux de sédimentation les plus faibles calculés (200
et 150 m/Ma) pour cette période correspondent au bassin
oriental ol les dépdts de la 3*™ séquence progradent vers
IEst sur la surface d’érosion diachrone S 2/3 (Fig. 44, 69
et 71). La progradation vers I’Est s’effectue en onlaps ré-
guliers (cf. § 2.3.2.2.b) sans discordance progressive in-
diquant une flexion réguliere de la surface d’érosion vers
I’Ouest. La surface d’érosion n’est pas déformée locale-
ment, ce qui indique qu’il n’y avait pas de tectonique ac-
tive (Fig. 69).

La progradation réguliere, 2 partir du centre du bas-
sin, de surfaces d’érosion diachrones s’inscrit dans un pro-
cessus morphologique de pédimentation qui contribue &
la mise en place de grands glacis d’érosion par la diminu-
tion progressive des topographies des bordures du bassin
[Gubbels et al., 1993] sous des gradients érosifs faibles.
Cette grande surface d’érosion devait étre reliée 2 la sur-
face Chayanta définie sur la Cordillere Orientale
[Martinez, 1980 ; Servant et al., 1989 ; Hérail et al., 1993].

Le maximun de subsidence relative de I’ Altiplano (Fig.
67) est atteint dans le bassin Corque, au pied de la faille
de Chuquichambi (5000 m). Les taux de sédimentation
de 600 m/Ma (Fig. 66) témoignent d’une trés forte
aggradation verticale. Vers I’Ouest, les dépots progradent
sur la surface d’érosion S 2/3 ou S 2'/3 (Fig. 71) et dimi-
nuent d’épaisseur. Cette disposition souligne la géomé-
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trie en demi-graben du bassin Corque 2 cette époque. La
nature du détritisme (cf, § 2.3.2.2.b) qui caractérise la base
de la 3*™ séquence indique 1’érosion du bassin Oriental,
la mise en place et le maintien du glacis d’érosion (sur-
face Chayanta). La répartition des aires de sédimentation
(Fig.71) indique clairement que la transition entre les for-
tes subsidences relatives du bassin Corque et le bassin
Oriental en cours d’érosion était brutale et s’effectuait au
niveau de la faille de Chuquichambi qui devait jouer en
faille normale (Fig.69). L’éventail sédimentaire développé
entre la séquence 2 et 3 dans la région de Corocoro (cf. §
2.3.2.2.b) et qui est associé a du diapirisme évaporitique
témoigne des déformations synsédimentaires lides au jeu
normal de la faille de Chuquichambi. 11 indique probable-
ment la création d’un pli forcé au début de I’activité en
faille normale. Ii est intéressant de comparer la subsidence
relative du bassin Corque a cette €poque avec les
subsidence absolues d’autres bassins (Fig.72). Il apparait
que les taux de subsidence du bassin Corque pendant la
S3 sont largement plus importants que ceux de bassin de
foreland par exemple (Fig.72). Le seul taux de subsidence
absolue comparable serait celui d’un bassin extensif en
cours de rifting avec des taux d’extension supérieurs 4 6
(Fig.73). Or il n’est pas concevable de considérer I’exis-
tence d’un rift sous I’ Altiplano pendant le Miocéne moyen.
De plus, une modélisation géométrique du bassin de
Corque montre que le taux d’extension auquel répond la
géométrie en demi graben est mineur (= 1.07 ; Fig.74).
Ces comparaisons mettent en évidence que a subsidence
relative que nous avons calculée n’est pas une subsidence
absolue (Fig. 66). Le demi graben de Corque n’est donc
pas une structure liée 2 I’extension de la crofite mais une
structure de collapse (C) liée 2 ’accommodation des mou-
vements de surrection régulier du bassin oriental et des

parties occidentales.
2.1.4. Période Miocéne supérieur (4~ Séquence)
SurI’ensemble de I’ Altiplano, 1a 4itw séquence est mar-
quée par I’arrivée d’un détritisme grossier associé 4 une
déstabilisation des systémes sédimentaires rapide et syn-
chrone sur I’ensemble de I’Altiplano. De plus, la nature et
la granulométrie des sédiments indiquent des sources d’ap-
port proches (cf. § 2.7.2.2.d).

La répartition des aires de sédimentation montre qu’el-
les sont segmentées (Fig. 75) par de nombreuses surfaces
d’érosion locales (S 4) agencees dans des dispositifs de
discordances progressives (Fi 8- 44 et 69). La localisation
de ces surfaces d’érosion de type S 4 (Fig. 44 et 75) indi-
que que les bordures est et ouest du bassin de Corque sont
en cours de structuration. Ceci marque notamment I’actj-
vation des failles de Turco, de Calacoto, les chevauche-
ments de Chuquichambi, les écailles de Corocoro et la
structuration de I’ensemble ceinture de Comanche-
Tiahuanacu/Cerro Chilla et du bassin de Sevaruyo au Sud
(Fig. 75). Seul le centre du synclinal de Corque et le cen-
tre du bassin Poopo ne sont pas déformeés et montrent des
subsidences relatives significatives (Fig. 67). Au centre
de ces deux bassins les taux de sédimentation sont de 400
m/Ma (Fig. 66). IIs constituent les deux grandes aires de
sédimentation endoréique 2 la maniére de bassins piggy
back (Fig. 69) dont les bordures sont en ¢ours de
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déformation. Dans le détail, il est & noter le contrdle des
shorts cuts inférieurs qui déforment la bordure ouest du
bassin Poopo sur la mise en place des surfaces d’érosion
locales S 4 (Fig. 75). En revanche plus au Nord, les shorts
cut supérieurs et avortés qui constituent les chevauche-
ments de Chuquichambi ont peu d’effets sur la sédimen-
tation le long de la bordure ouest du bassin Poopo mon-
trant ainsi qu’il ne le déforme pas (Fig. 75).

A I'Ouest, le détail des agencements sédimentaires
montre que la faille de San Andres dans sa partie sud et la
faille de Santa Lucia n’ont pas subi une forte tectonique
d’inversion (cf. § 2.5.2 ; Fig. 75). Cependant, les aires de
sédimentations ont totalement quitté les parties occiden-
tales; ceci met en évidence que ces zones ont subi un sou-
lévement d’ensemble par rapport au centre du bassin
Corque (Fig. 69). De méme, les taux de sédimentation
calculés dans les bassins résiduels entre les structures com-
pressives sont tres faibles par rapport a la 3w séquence,

L’absence de zones de sédimentation dans la partie
nord de I’Altiplano (synclinal de Nazacara) met en évi-
dence qu’il a subi une surrection d’ensemble par rapport
aux parties centrales et méridiennes od sont drainés les
sédiments.

Le long du flanc ouest du synclinal de Corque, les re-
liefs soumis 4 1’érosion ne sont pas entiérement recou-
Verts par des termes sommitaux de la 4ime séquence (Fig.
44 et 69) mais seulement légerement progradés. 11 en est
de méme pour les reliefs formés au dos des chevauche-
ments de Chuquichambi et plus au Sud du bassin de
Sevaruyo. Ceci montre que les mouvements verticaux de
surrection étaient inférieurs au taux de sédimentation mais
qu’il restait des paléotopographies locales 2 la fin de Ia
séquence. En revanche, les surfaces d’érosion locales (S
4) progradées par la 4*™ séquence sur le bord oriental du
bassin Poopo ainsi que les agencements sédimentaires en
overlaps au centre du bassin (Fig. 69) montrent que le
systéme Coniri a été Iégerement réactivé (Fig. 75) et que
le soulévement de la Cordillere Orientale s’est accéléré
par rapport au Miocéne moyen

2.1.5, Période Pliocéne inférieur (5*™ Ségquence)

La Siéme séquence est caractérisée par un syste¢me sé-
dimentaire de basses ¢énergies distribué sur I’ensemble de
I’ Altiplano (cf. § 2.7.2.2.¢). Les aires de sédimentation
recouvrent (Fig. 44 ; cf. § 2.7.2.2.¢) presque toutes les li-
mites des domaines structuraux (augmentation des aires
de sédimentation/ S 4) indiquant que les structures com-
pressives ne sont plus actives (Fi 8. 69). De plus I’arrivée
du volcano-détritisme au centre de I’Altiplano indique que
pour la premigre fois les bassins de Mauri et Corque sont
en communication (Fig. 76). En revanche sur le bassin
Oriental (bassin de Corocoro et Poopo) la sédimentation
est terrigéne (Fig. 44 ; cf.§ 2.7.2.2.¢). Les reliefs le Iong
de la faille de Chuquichambi ne sont pas enticrement
progradés et forment une ride entre 18° et 18°45’S (Fig.
76). L'absence de déformations synsédimentaires aux
abords de cette paléotopographie montre que les chevau-
chements de Chuquichambi n’étajent pas actifs. De méme,
les reliefs localisés au niveau du bassin de Sevaruyo, dela
partie nord de la Serrania de Tiahuanacu et de San Andres
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devaient former des reliefs trop importants pour étre
progradés.

Les principales aires d’accumulation sont les centres
des bassins Corque et Poopo (Fig. 76), avec des taux de
sédimentation de 1’ordre de 200-230 m/Ma (Fig. 66). Ces
zones coincident avec les dépdts centres de la 4™ g¢-
quence. A partir de ces bassins, les épaisseurs de I’ensem-
ble de la séquence (Fig. 76), ainsi que les subsidences re-
latives diminuent (Fig. 76). Ceci indique la progradation
des surfaces S 4/5 (Fig. 76). Cette progradation s’effectue
en onlaps réguliers, ce qui indique qu’il n’y a plus de tec-
tonique active. Cependant, les surfaces S 4/5 sont légere-
ment fléchies vers les centres des bassins, ce qui montre
que les bordures sont en cours de surrection lente (Fig.
©9). Sur le bord oriental du bassin Poopo, la sédimenta-
tion prograde non seulement sur les surfaces S 4/5, mais
aussi sur des zones soumises a I’érosion depuis les 1 ou
2% séquences (Fig. 76). Elle délimite ainsi, 2 sa base,
une vaste surface d’érosion diachrone (Fig. 44 et 69) qui
forme la prolongation de la surface morphologique San
Juan del Oro de méme 4ge, reconnue sur la Cordillére
Orientale [Gubbels et al., 1993 ; Servantet al., 1989]. Ces
processus de progradation de surfaces d’érosion régulie-
res qui fléchissent vers le centre des bassins illustrent la
mise en place et le maintien de grands glacis d’érosion
sur les bordures [Gubbels et al., 1993].

Dans le bassin de La Paz en revanche, la base de cette
séquence dénote de la mise en place d’un systeme sédi-
mentaire dynamique (cf. § 2.5.2.2.c). Le dépbt centre trés
localisé est contrdlé par des failles normales [Lavenu,
1995]. La création de ce bassin semble répondre 2 un mé-
canisme de collapse reli€ 2 la surrection de la Cordillere
Orientale. En effet, I’épaisseur des dépdts dage pliocéne
inférieur de la formation La Paz est légérement inférieure
a la valeur du soulévement de la Cordillére pour cette pé-
riode [calculée d’aprés les taux d’uplift de Benjamin et
al., 1987]. La sédimentation qui prograde 2 partir du bas-
sin vers le SW au sein du systéme Coniri (en arriére de la
faille d’Eucalyptus, Fig. 76) admet des faciés relativement
fins (cf. § 2.5.2.2.c et 2.7.2.2.¢), ainsi que des géométries
en onlaps réguliers (Fig. 44), qui montrent qu’ici aussi la
tectonique compressive n’est plus active.

2.1.6. Période Pliocéne supérieur- Pléistocéne (6°™ Sé-
quence)

La 6™ séquence est caractérisée par une réduction
importante des aires de sédimentation (Fig. 77). Ceci est
en partie dl & la réactivation des déformations compressi-
ves le long de la bordure ouest du synclinal de Corque
[Lavenu, 1986 ; Lavenu et Mercier, 1991], des failles de
San Andres, de Santa Lucia et Berenguela (Fig.69), ainsi
que le long de la bordure est du bassin Corque. Cette réac-
tivation est bien montrée par les décalages de la 5% s¢-
quence aux abords des limites tectoniques pré-citées (cf.
§2222cetd, 2422bet2.52.2.0).

Les aires de sédimentation résiduelles sont restreintes
a la partie est du bassin Popoo, au bassin de Corocoro,
aux zones situées de part et d’autre du Cerro Chilla, au
bassin de Charafia et de La Paz (Fig. 77). Il n’y avait pas
de communication entre ces zones de sédimentation
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(Fig. 77) endoréiques a la maniére de bassins piggy-back

(Fig. 69). Les faciés grossiers de la base de la séquence
(Fig. 44) indiquent que les sources d’apport étaient trés
proches, et les discordances progressives de type S 6 mon-
trent que ces reliefs étaient en cours de surrection. Sur les
bassins de Corocoro et Poopo, les niveaux intermédiaires
de cette séquence ont reprogradées sur les surfaces S 6,
(Fig. 44) montrant le ralentissement de la déformation
compressive. De plus, sur le bassin Poopo, 1’absence de
surface d’érosion isolée met en évidence que le systeme
Coniri n’a pratiquement pas été réactivé. En revanche, les
surfaces S 6 se sont installées sur les bords du bassin qui se
sont fléchis réguliérement, témoignant de 1’accélération du
soulévement de la Cordillere d’un cété, et de la surrection
de la bordure de Chuquichambi de 1’autre (Fig. 77).

Le haut de la séquence est marqué par une activité ex-
tensive synsédimentaire, bien observée dans le bassin de
La Paz [Lavenu, 1986, 1995]. De plus une étude détaillée
[Lavenu, 1995] des dépdts glaciaires et interglaciaires
pléistocénes, effectuée dans le région de La Paz, met en
€vidence des flexions de surfaces d’abrasion glaciaire, ainsi
que de véritables surcreusements qui peuvent atteindre 400
m, et qui indiquent le soulévement de la bordure ouest de
la Cordillere Orientale. Sur les parties centre et est de
I’Altiplano, les terrasses des grands lacs pléistocénes sont
emboitées les unes dans les autres. L’étagement maximum,
entre le Pléistocgne et I’ Actuel, est de 1’ordre de 200 m
[Lavenu, 1986]. Les parties occidentales de I’ Altiplano
étaient également en cours de surrection pendant le Pléis-
tocéne. En effet, la formation pléistocéne Charafia recou-
vre en discordance I'Ignimbrite Perez et prograde en onlaps
réguliers sur la bordure déformée le long de la faille de
Berenguela. Elle postdate la structuration compressive
[Lavenu, 1986 ; cf. § 2.5.2.2.d] et est disséquée par des
entailles de I’ordre de 200 m le long du rio Mauri actuel,
qui rejoint le réseau hydrographique du bassin Poopo.

Ces études morphologiques illustrent bien le soul2-
vement d’ensemble de I’ Altiplano (Fig. 69), initié par une
bréve période compressive au Plioc2ne supérieur, et qui
perdure de nos jours.

2.2 Les Mouvements horizontaux obliques ou parall2-
les & la chaine

Nous présentons ici une synthése des données concer-
nant les sens et directions des mouvements horizontaux
obliques ou parall¢les 2 la chaine. Elle permettra d’éta-
blir, par comparaison avec les mouvements aux limites de
I’Altiplano, un modele de déformation en profondeur et
de mettre en évidence les perturbations, en terme de dé-
placement, liées a la présence d’hétérogénéités dans la
crofite supérieure.

2.2.1.- Conditions aux limites

Les conditions aux limites, en terme de mouvement,
sont représentées par le taux de convergence relative en-
tre la plaque de Nazca et la plaque Amérique du Sud. II
peut étre estimé a partir de modeles globaux de reconstruc-
tion de positions relatives ou absolues des plaques [Pardo-
Casas et Molnar, 1987 ; De Mets et al., 1990 : Gripp
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et Gordon, 1990 ; Gordon et Jurdy, 1986]. Le vecteur con-
vergence moyen actuel déduit de ces modeles a une orien-
tation N75 + 5° et un taux de 9 + 2cm/an [de Urreiztieta,
1996] et est constant en orientation et intensité entre 5°S
et 46°8S.

Ladirection de convergence (Fig. 78) n’a quasiment pas
varié depuis 49 Ma ; par contre le taux de convergence rela-
tive entre la plaque de Nazca et la plaque Amérique du Sud
a fluctué [Pilger, 1984 ; Pardo-Casas et Molnar, 1987]. Les
vitesses de convergence les plus élevées (>10cm/an ; Fig.
79) atteintes durant le Cénozoique [Pardo-Casas et Molnar,
1987 ; Soler et Bonhomme, 1990 ; Jaillard et Soler, 1995]
coincident avec les phases Incaique et Quechua, respective-
ment Eocéne supérieur et Mio-Pliocéne [Mégard et al., 1984
; Noble et al., 1979 ; Sébrier et al., 1988]. 1. accélération de
la convergence depuis 26 Ma [Pardo-Casas et Molnar, 1987]
est interprétée comme une conséquence de la disparition de
la plaque Farallon [Pilger, 1984 ; Wortel, 1984]. Depuis le
Miocene supérieur, la vitesse de convergence relative reste
relativement élevée (10cm/an). En fait, les manifestations
tectoniques de la marge ouest sud-américaine semblent étre
en relation avec les périodes de variations du taux de con-
vergence [Jaillard et Soler, 1996], plutdt qu’avec les seules
périodes de taux de convergence €levé [Soler et Bonhomme,
1990]. En effet, les déstabilisations brutales des systémes
sédimentaires sur I’ Altiplano (base S 2; base S 4 ; base S 6),
qui témoignent de la structuration des bords de I’ Altiplano
et du bassin lui-méme, correspondent a ces périodes de va-
riation du taux de convergence relative (Fig. 79).

Le vecteur convergence relative représente la somme
des mouvements absorbés par la subduction et par la dé-
formation continentale. Ainsi, d’aprés le modele de
Royden [1993], la subduction péruvo-chilienne caractéri-
sée par un fort taux de convergence relative et une migra-
tion vers le continent de la limite océan/continent [Isacks,
1988 ; Beck et al., 1994; 1995], admet un taux de subduc-
tion inférieur au taux de convergence relative, ce qui im-
plique que la plaque continentale se raccourcisse sous un
régime de contraintes horizontales compressives [Pilger,
1982 ; Uyeda et Kanamori, 1979 ; Pardo-Casas et Molnar,
1987].

La morphologie actuelle de la marge sud américaine
implique que I’obliquité de la convergence de la plaque
océanique par rapport 2 la plaque continentale varie du
Nord au Sud. Dans un schéma de convergence oblique, le
vecteur mouvement de convergence relative peut se dé-
composer en une composante normale a la limite des pla-
ques et une autre parallele. Ceci peut aboutir 4 des méca-
nismes de «strain partitioning» qui ont déja été invoqués
pour expliquer certaines déformations de la plaque conti-
nentale Sud Américaine [Beck et al., 1993 ; Dewey et
Lamb, 1992]. Uexistence d’un tel phénomene pose le pro-
bléme de savoir s’il est possible d’extrapoler la direction
de convergence relative comme le mouvement aux limi-
tes dans les parties plus internes de la plaque continen-
tale. Ce probléme ne se pose pas & I’heure actuelle, 2 la
latitude d’étude, car la marge est presque perpendiculaire
a la convergence relative (Fig.1). Isacks [1988] considére
que la marge continentale présentait une concavité
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vers I’Ouest centrée sur 18°S dés le Miocéne, s’opposant
ainsi au modgle initial rectiligne de Carey [1988]. Les don-
nées paléomagnétiques mettent en évidence des rotations
deés le Crétacé [Roperch et Carlier, 1992: Mc Fadden ef
al., 1995], qui sont compatibles avec I’évolution d"un mo-
dele du méme type : une marge continentale présentant
déja une courbure centrée sur 18°-17°S au Crétacé supé-
rieur [Beck, 1987 ; Beck et al., 1994 ; de Urreiztieta, 1995]
et qui est soumise & une convergence quasi-orthogonale
pendant le Tertiaire. Des mesures paléomagnétiques ef-
fectuées sur la Cordillere Orientale corroborent ce mo-
dele en indiquant qu’il n’y a pas eu de rotation significa-
tive depuis 25 Ma a 17°S [Mac Fadden et al., 1985]. Dans
cette hypothése, qui mentionne 1’absence de phénomeéne
de strain partitioning, la direction de convergence relative
peut tre considérée comme la direction des mouvements
aux limites de I’ Altiplano vers 17°-18°S.

2.2.2. Sens et distribution des mouvements horizontaux
obliques ou paralléles a la chaine

La cartographie des structures de surface et de
subsurface, les données microstructurales [Lavenu, 1986
; 1991 ; 1995, ce travail], et celles du paléomagnétisme
[Mac Fadden, 1990 ; Roperch et al, 1993; 1996] indiquent
que la structuration de I’Altiplano était accompagnée de
mouvements cisaillants, obliques 2 la chaine, localisés le
long de limites structurales, ou distribués dans les défor-
mations de la couverture.

Les valeurs de rotation, discutées a partir des don-
nées paléomagnétiques, correspondent aux déclinaisons.
Comme, tous les échantillons sont d’age tertiaire (30 Ma
a Iactuel), nous considérons que le pole de référence a
peu changé [Roperch et Carlier, 1992}, et que les compa-
raisons entre les différentes valeurs de déclinaison sont
fiables.

Les données présentées ci-dessous sont interprétées en
considérant leur distribution par rapport aux limites tec-
toniques qui contrdlent les déformations de I’Altiplano
(cf chap. 3).

Le front du syst¢me Coniri calqué sur la faille de Coniri
est orientée globalement N-S . 11 dessine une virgation au
niveau de la faille d’Eucalyptus (cf. § 3.1 ; 17°15’S). Nous
avons vu que le chevauchement d’Eucalyptus est localisé
a1’aplomb de la faille d’Eucalyptus qui limitait au Sud le
bassin carbonifere. L’analyse cartographique (Fig.. 48 et
70) montre que les plis du systéme Coniri dans le com-
partiment sud (caractérisé par une série incomplete et
mince de Paléozoique) ont une relation en échelon gau-
che avec le chevauchement d’Eucalyptus. Ce dispositif
indique que la couverture était soumise 2 un cisaillement
simple sénestre. En revanche, sur le compartiment nord
(ol la série Paléozoique est épaisse) aux abords de ce
méme chevauchement, il n’y a qu’une seule structure plis-
sée (orientée NW-SE) paralléllement 2 la faille, indiquant
une direction locale de raccourcissement perpendiculaire
a la faille, et un mode de déformation en cisaillement pur.
Or, la direction moyenne du systeme Coniri, ainsi que des
mesures d’axe de plis réalisées dans le substratum du bas-
sin tertiaire de Luribay (Fig. 80, n° 12), montrent que la
direction régionale de transport était globalement N70. Les
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observations microtectoniques montrent notamment I’exis-
tence de glissements banc sur banc avec des pitchs a 90°,
indiquant I’absence d’une composante décrochante. De
plus, la création du top thrust inférieur 3 17°30’S (Fig.
70) indique que le front du systéme Coniri n’a pas moulé
le décalage de la faille Coniri en profondeur. Ceci illustre
la tendance 2 la déformation pure (Fi g. 70) par rapport 4
une direction de transport régional ENE-WNW.

Dans ce contexte, il semble que la faille d’Eucalyptus
ait joué le rdle de rampe oblique (Fig. 70). Nous n’avons
pas de mesures structurales permettant de qualifier les
mouvements (lors de I’Oligocéne sup.-Miocene inf., lors
de la structuration majeure du systéme Coniri) le long du
plan de chevauchement lui-méme. Mais les déformations
de la couverture du compartiment sud témoignent de |’exis-
tence d’une composante décrochante sénestre associée au
chevauchement (décro-chevauchement). L’agencement du
compartiment nord semble indiquer un phénomene de
«strain partitioning» un peu particulier, dans la mesure o
la composante perpendiculaire 2 la faille oblique contrdle
seule le plissement de couverture, alors que la compo-
sante paralltle 2 la faille est absorbée par le décro-che-
vauchement d’Eucalyptus. Ce dispositif indique que dans
ce contexte de rampe oblique, les séries épaisses se défor-
ment en cisaillement pur, associé A du strain partitionning,
alors que les séries moins épaisses sont soumise 4 du ci-
saillement simple.

En revanche, au Miocéne moyen, la faille d’Eucalyp-
tus joue en décrochement sénestre [Hérail et al., 1993;
Fig. 80, n° 11], et indique la faible réactivation en com-
pression du systéme Coniri.

I est intéressant de mentionner que le systéme Coniri
est affecté de nombreuses petites failles subverticales de
direction N50 2 N90 qui produisent, en cartographie, des
décalages déca a hectométriques des axes de plis en dex-
tre ou sénestre. Ce réseau de fracture, de type tear fault,
semble li€ a I’accommodation du raccourcissement diffé-
rentiel le long d’une structure,

Le long du flanc ouest des synclinaux de Corque et de
Nazacara, les mouvements horizontaux obliques a la
chaine sont également bien exprimés.

Le long de la bande plissée de Curahuara, les séries du
Tertiaire supérieur (S3, S 4, S 5) forment des plis de fai-
bles amplitudes (cf. § 3.4), associés 2 des chevauchements
trés pentés qui se branchent en profondeur sur un niveau
de décollement intra-tertiaire (interface S 2/8 3). En sur-
face, les terminaisons des plis de faibles amplitudes, avec
des flancs souvent trés redressés contre les surfaces de
chevauchement, sont en échelon gauche et indiquent I’exis-
tence d’une composante décrochante sénestre associée aux
mouvements inverses. Ce dispositif indique que 1’ensem-
ble de la couverture du flanc ouest du synclinal de Corque
a €t€ soumis 2 un cisaillement simple sénestre. Ceci est
compatible avec les directions NNE-SSW a NE-SE de rac-
courcissement local obtenues de I’analyse des axes de plis
[Lavenu, 1986 ; Lavenu et Mercier, 1991; Fig. 80, n°1]
qui sont probablement due 2 la rotation antihoraire de plis
initialement NNW-SSE. La direction des décro-chevau-
chements sénestres est NW-SE  la latitude de Curahuara
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et devient parallele a celle de la faille de Turco (NNW-
SSE) vers le Sud (Fig. 80). Nous ne disposons pas de me-
sures micro-structurales permettant de définir précisément
les mouvements le long de la faille inverses de Turco, mais
son agencement cartographique montre que les
décrochevauchements ont une valeur de Riedel par rap-
port a la direction de la faille de Turco, et ont donc été
générés par des mouvements décro-chevauchants sénes-
tres le long de celle-ci. Dans ce contexte, la faille de Turco,
qui est contrdlée en profondeur par le biseau des séries
tertiaires (cf. § 2.4), forme une rampe oblique sénestre de
la couverture tertiaire.

La faille de Calacoto est caractérisée en surface par
des plis de faibles amplitudes en échelon 2 droite (cf. §
3.4), associés a la présence de nombreux petits décroche-
ments dextres principalement NNW-SSE (Fig. 80, n°10).
Ceci illustre le cisaillement simple dextre de la couver-
ture tertiaire supérieur qui, nous I’avons vu (cf. § 3.4),est
découplée du Tertiaire inférieur. Comme la faille de
Calacoto ne correspond 2 aucun trait stratigraphique ou
paléostructural, le dispositif décrit ci-dessus indique qu’il
s’agit d’une zone de transfert dextre et plus précisément
d’un décrochevauchement dextre.

Il est intéressant de noter que les failles de Calacoto et
de Turco limitent toutes deux en profondeur des structu-
res uniques formées de Tertiaire inférieur (S 1 et S 2 : cf.
§ 3.4) qui sont paralléles aux plans de chevauchement.
Ces niveaux structuraux semble s’étre plissés en cisaille-
ment pur (nous n’avons, en effet, aucune donnée permet-
tant de mettre en évidence la rotation et la parallélisation
des axes de ces plis le long des plans de failles inverses).
La différence de comportement entre niveaux structuraux
supérieur et inférieur corrobore 1’existence du niveau de
découplement mis en évidence par I’analyse sismique (cf.
§ 3.4). Elle illustre également le fait qu’il n’y a pas de
strain partitioning dans les niveaux supérieurs, qui ne sont
pas affectés par les chevauchements majeurs. En revan-
che, en profondeur le cisaillement pur de la couverture
n’est pas influencé par la composante tangentielle aux
failles obliques, qui est enti¢rement absorbée par les mou-
vements décrochevauchants sur les plans de failles eux-
mémes. Comme nous I’avons déja mentionné pour la faille
d’Eucalyptus, ce type de déformation peut étre comparé A
du strain partitioning, bien qu’ici il n’y ait pas de décro-
chement pur.

La légere obliquité des structures compressives de la
couverture, ainsi que les directions de raccourcissement
obtenues par les analyses microstructurales [Fig. 80, n°2;
Lavenu, 1986] indiquent que les segments nord des failles
de Berenguela et de San Andres ont probablement accom-
modé des mouvements & composante dextre au Miocéne
supérieur et au Pliocgne supérieur [Lavenu, 1986].

Les déformations compressives, globalement orientées
NNW-SSE, associées 2 la structuration principalement lors
du Miocene supérieur, du bord oriental du bassin de Corque
montrent dans le détail qu’elles ont accommodé des mou-

vements horizontaux obliques ou paralléles 2 la chaine.

Dans la partie centrale de I’Altiplano, le flanc est du
synclinal de Chuquichambi montre des valeurs de rota-
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tions différentes en fonction de la localisation et de I’age
des échantillons (Fig. 80).

La couverture de la branche nord de la structure de
Chuquichambsi a tourné dans un sens antihoraire de 10°,
depuis le Mioceéne moyen, par rapport a la branche sud
[Roperch et al., 1996]. De plus, dans la branche nord, le
chevauchement le plus externe s’amortit et forme un sys-
teme de relais en échelon gauche peu marqué avec le che-
vauchement plus interne qui se prolonge seul au Nord de
17°50’8, o il controle I’anticlinal de Chacarilla (Fig.46
et 80). Dans le détail, la couverture au dos du chevauche-
ment externe, qui forme I’anticlinal de Chuquichambi, est
affectée par de nombreux décrochements N 60-N70 (Fi g
80, n® 5) qui décalent I’axe anticlinal en sénestre. Cette
fracturation contribue a la virgation de 1’extrémité nord
de 1’anticlinal vers le NW-SE. Ainsi les rotations
antihoraires illustrent clairement le cisaillement simple
sénestre de la couverture dans la branche nord de
Chuquichambi. Des micro-plis 4 axes trés pentés, obser-
vés dans la branche nord de Chuquichambi, le long de la
surface de chevauchement, témoignent également de mou-
vements cisaillants sénestres (Fig. 80, n°® 7). Ces observa-
tions mettent en évidence que la branche nord de
Chuquichambi, contr6lée en profondeur par une paléofaille
trés pentée (Fig. 75), correspond & une rampe oblique sé-
nestre caractérisée par le cisaillement simple de la cou-
verture et par des mouvements décro-chevauchants le long
des chevauchements (Fig. 75), c’est a dire par I’absence
de phénomene de «strain partitioning».

Le long de la branche sud de Chuquichambi, les plis
en échelons droits de la couverture paléozoique et crétacé
dans la région de Andamarca (Fig. 2, 46 et 80) sont com-
patibles avec un décrochement dextre le long de la faille
de Chuquichambi. Cependant, les axes de ces plis sont
surtout parall¢les aux short cut qui déforment la bordure
orientale du bassin Poopo, et témoignent donc du cisaille-
ment pur de la couverture au dos de ces chevauchements
profonds (Fig. 75).

Au Sud, les plis des séries crétacées du bassin de
Sevaruyo ont des agencements sigmoides qui témoignent
d’un probable cisaillement simple de la couverture en sé-
nestre dans une direction NW-SE. En effet, les axes des
structures plicatives tendent 2 se paralléliser vers le Nord
a la faille de Pahua (Fig. 7 et 80). En I’absence de don-
nées concernant le sens de mouvement le long de cette
paléofaille, nous considérons qu’elle a rejoué lors de la
structuration du bassin de Sevaruyo en décrochement (ou
décro-chevauchement) sénestre 2 la maniére d’une rampe
oblique correspondant peut étre 4 la bordure du bassin
crétacé.

Vers 17°40’S, la terminaison vers le Sud de 1"écaille
de Corocoro la plus externe correspond 2 un décroche-
vauchement sénestre, bien mis en évidence parla présence
de microplis a axes trés pentés, témoignant d’un cisaille-
ment sénestre N80, ainsi que par de nombreux petits dé-
crochements sénestre N9O-N110 (Fig. 80, n°2). En I’ab-
sence de paléostructure en profondeur, ces mouvements
décrochants témoignent d’une zone de transfert sénestre.
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Mecanisms of inversion of a asymmetric basin are well imaged
by tomographic images resulting of analog sand box experiments
realised and actually analysed in IFP.

Experiments were realised without sedimentation and erosion
processes and without tilting of the basement.

Silicone represents base of Tertairy (decollement level).

silicone

.

o= SHort cut theust

N - Vertieal fault passively transported

At the beginning:
- Back thrust is first created. Shortening is accomoding, by
deep duplexes developed under the decollement level.

System more developed:
-deep thrust cut the vertical fault which is passively transported.

Back thrust is similar to Turco fault.
Vertical fault is analogous with Chuquichambi fault in San

Pedro.
Short cut thrust is similar to thrust which deforme western

part of the Poopo basin.

Fis. 82— Modele analogique d' inversion d' un demi-graben.
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Plus précisément elle correspond 2 une faille de déchire-
ment, liée & la diminution vers le Sud du rétro-décolle-
ment de la couverture du bassin de Corcoro (Fig. 81) au
dos des short cut de la faille de Chuquichambi, qui s’amor-
tissent a 17°45°S (cf. § 3.2.2).

Les structures plissées de la ceinture plissée de
Comanche-Tiahuanacu sont caractérisées par une virgation
dans la direction N170-N10 et par des décrchevauchements
dextres N10-50 (cf. § 3.2.2). Une analyse structurale plus
fine de cette zone met en évidence la présence de plis hec-
tométriques, orientés N 170, agencés en échelons droit dans
une bande orientée N10 (Fig. 80, n® 13). On observe éga-
lement des plis coniques N 10-N30 de plus faible ampli-
tude (Fig. 80, n° 16), décamétriques & métriques, large-
ment représentés. Cet ensemble de structures illustre le
cisaillement simple de la couverture le long d*une bande
N 10 dextre (Fig. 75). Nous avons montré que le short cut
inférieur qui déforme le bassin de Corocoro se prolonge
au Nord a I'Est du Cerro Chilla, et qu’il subit lui aussi
vraisemblablement une virgation dans le N170-10 sous la
ceinture de Comanche Tiahuanacu (Fig. 64 ; cf. §
3.7.2.1.b). Ici socle et couverture sont influencés par un
cisaillement simple qui définit une zone de transfert dex-
tre (Fig. 75), trés probablement guidée par 1’existence d’un
segment N-8 de la faille de Chuquichambi (cf. § 3.7.2.1.b;
Fig. 64).

Les rotations locales montrées ici soulignent les pré-
cautions qu'il conviendrait de prendre lors des discussions
concernant les rotations globales qui sont attribuées 2
I’Altiplano [Mac Fadden ez al., 1995 ; Roperch et al., 1996
, 1999].

2.3 Mécanismes de structuration de I’Altiplano/ Dé-
formations en profondeur et importance de I’héritage
structural

2.3.1. Modélisation analogique d’expulsion de bassin

La figure 82 résume une modélisation analogique d’in-
version de demi-graben effectuée a I'IFP. En profondeur,
le raccourcissement est accommodé par des chevauche-
ments qui controlent la formation d’écailles (duplex aveu-
gles). Vers le haut, ces chevauchements se branchent 2 la
base du remplissage du demi-graben. Le bassin est ex-
pulsé et transporté :

- par rétro décollement en avant et au dos du sys-
teme d’écailles ;

- par le chevauchement profond le plus frontal
qui s’horizontalise sous le bassin et réactive la partie su-
périeure de sa bordure verticale, formant ainsi un disposi-
tif en short cut supérieur ;

Dans un stade plus évolué, le bassin est entiérement
transporté au dos d'un chevauchement profond qui dé-
coupe la faille verticale qui contrdlait le demi-graben, for-
mant un dispositif en short cut inférieur.

2.3.2.— Dispositif structural en profondeur et dynami-
que de structuration de Altiplano central

La structuration de I’ Altiplano central commence au
Mioceéne supérieur (cf. § 4.2.2.2). L’évolution tectono-
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sédimentaire (Fig. 69 et 75) montre que les parties occi-
dentales de I’ Altiplano sont en cours de surrection par rap-
port aux parties axiales (cf. § 4.2.1.4). Dans le méme temps
(cf. §4.2.2.2), le bassin Corque est transporté vers |’Ouest
par le rétro-chevauchement le long de la faille de Turco,
et sa bordure orientale (faille de Chuquichambi) est in-
versée vers I’Est par des mécanismes de short cut supé-
rieur, intermédiaire ou inférieur (cf. chap. 3). Ce disposi-
tif est analogue a celui illustré par la modélisation analo-
gique (Fig. 82) et indique que la surrection d’ensemble
des parties occidentales de 1’ Altiplano, ainsi que I’expul-
sion du bassin Corque, et I’inversion de sa bordure orien-
tale, répondent a la création en profondeur d’un chevau-
chement qui s’horizontalise et se branche a la base du bas-
sin tertiaire sous la partie axiale du bassin Corque (Fig. 61
et 81).

Ce dispositif structural en profondeur montre que le dé-
placement aux limites, responsable de la structuration de
I’Altiplano central, provient de I’Ouest. Ceci explique éga-
lement pourquoi le substratum du bassin Oriental n’est qua-
siment pas déformé (Fig. 75, cf. § 4.2.2) a cette époque.

D’autre part, nous avons vu que la dynamique de dé-
formation de la partie centrale de I’ Altiplano s’accompa-
gne de nombreux mouvements longitudinaux ou obliques
alachaine (cf. § 4.2.2.2), qui s’expriment principalement
dans la déformation de la couverture et qui sont guidés
par ’existence de paléostructures (cf. § 3.9).

La faille de Turco joue le role de rampe oblique sénes-
tre (Fig. 81), localisée sur le biseau tertiaire contrdlé prin-
cipalement par 1’activité des failles de San Andres et de
Santa Lucia durant les 2'™ et 3% séquence (cf. § 4.2.1.2
et 1.3). La direction de transport régional, lors de la struc-
turation de I’ Altiplano central, devait donc étre plus équa-
toriale que N 50.

Le cisaillement d’ensemble sénestre de la couverture
crétacée du bassin Sevaruyo correspond 2 ’influence de
la faille de Pahua, réactivée en probable rampe oblique
(cf. § 42.2.2 ; Fig. 81). Ceci corrobore également une
direction de transport régional plus équatoriale que N40-50.

Nous avons vu que la zone de transfert dextre, orien-
tée N 10 sous la ceinture de Comanche Tiahuanacu, af-
fecte le socle et la couverture (cf. § 4.2.2.2), et que les
changements de styles tectoniques des shorts cut de part
et d’autre de cette zone (cf. § 3.7.2.1.b ; Fig. 64) témoi-
gnent de la présence en profondeur d’une paléofaille. La
distribution du raccourcissement (Fig. 81), mesurée en-
tre les coupes 1 et 2 (Fig. 12 et 61), retranscrit bien les
différences de styles tectoniques de la structuration du
bord oriental du bassin Corque de part et d’autre de la
ceinture de Comanche-Tiahuanacu. En effet, alors que le
raccourcissement total est équivalent sur les deux
transects, le Cerro Chilla a absorbé un raccourcissement
de 13 km (Fig.61, coupe 1) alors que, au Sud, les écailles
de Corocoro ont absorbé un raccourcissement de 6 km
(Fig. 61, coupe 2). La zone de transfert dextre orientée N10
correspond donc en profondeur & une faille de déchirement
qui aaccommodé la différence de raccourcissement absorbé
de part et d’autre (Fig. 81). Elle est compatible avec une
direction de transport régional comprise entre NO et N9O.
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La faille de Calacoto marque une zone de transfert
dextre, qui ne coincide pas avec une paléostructure en pro-
fondeur. La distribution du raccourcissement accommodé
lors de la structuration de 1’ Altiplano central permet, ici
aussi, d’expliquer la dynamique de la faille de Calacoto.
En effet, le raccourcissement absorbé par la structuration
du bord oriental du bassin Corque diminue du Nord vers
le Sud (Fig. 81), alors qu'a I’'inverse le raccourcissement
absorbé par la déformation du bord occidental (faille de
Turco) augmente du Nord au Sud.

Nous venons de voir que ce sont des changements de
styles tectoniques qui contrélent ces variations de raccour-
cissement le long de la bordure est du bassin Corque. En
revanche, il semble que ce soit une variation du biseau
tertiaire, lié a des érosions de moindres importances vers
le Nord, pendantla 8 2 (cf. § 4.2.1.2), qui explique 1"atté-
nuation de la faille de Turco.

Dans ce contexte, et compte tenu de ce que le raccour-
cissement global ne varie pas longitudinalement (Fig. 81),
la zone de transfert de couverture représentée par la faille
de Calacoto indique que le centre du bassin Corque au
Nord (c’est a dire le synclinal de Nazacara) s’est déplacé
vers I’Ouest relativement plus que sa partie sud (synclinal
de Corque).

Les short cuts supérieurs le long de la bordure orien-
tale du bassin Corque s’accompagnent de mouvements
respectivement sénestres et dextres dans les branches nord
et sud des chevauchements de Chuquichambi. Ces mou-
vements, qui affectent la couverture du bassin Corque, in-
dique que les branches nord (N140) et sud (N175) de la
faille de Chuquichambi ont joué un réle de rampe oblique
par rapport a une direction de mouvement régional com-
prise donc entre N50 et N85.

Malgré ces restrictions concernant la direction de trans-
port régional, le déplacement du bassin Corque s’effectue
vers I’Est selon une direction moyenne N70 au dos de
chevauchements de socle orientés N160 (Fig. 81).

De plus nous avons souligné que les short cuts infé-
rieurs, le long de la bordure de Chuquichambi, se locali-
saient préférentiellement 1a ol les paléolimites formaient
des angles concaves par rapport a la direction de transport
régional, et qu’ils se déformaient en cisaillement pur (Fig.
75), alors que les short cuts supérieurs reprenaient plutdt
les angles convexes (cf. § 3.8).

Cet agencement cartographique indique que 1’émer-
gence, vers I’Est, du chevauchement de socle (responsa-
ble de la structuration de I’ Altiplano central) a lissé le tracé
en bajonnette de la bordure est du bassin Corque selon
une direction N160 (Fig. 81) perpendiculaire a la direc-
tion de transport régional. Ceci souligne que les déforma-
tions tangentielles de socle sous 1’ Altiplano s’effectuent
selon un régime en cisaillement pur qui est perturbé par
les paléolimites dans les niveaux structuraux supérieurs
(cisaillement simple).

Le dispositif structural présenté ici corrobore 1’hypo-
these selon laquelle la direction de convergence relative
est identique a la direction de transport régional de
I’Altiplano central, c’est & dire qu’il n’y a pas de strain
partitioning en profondeur.
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3.— ConNcLUSION : MODELES EQUILIBRES GEOMETRIQUES ET
CINEMATIQUES DE L’ALTIPLANO NorD BoLIVIEN

Le but de la réalisation de coupes €quilibrées a I’échelle
du basin est de proposer des modéles géométriques et ci-
nématiques qui respectent la régle de conservation des
volume avant et aprés déformation. Il est bon de rappeler
que:

-L'intérét de cette technique est de préciser les
modes de déformation qui permettent de reproduire les
géométries des déformations & 1’état actuel, a des états
intermédiaires, et a 1’état initial, tels qu’elles sont définies
par les données stratigraphiques et structurales.

- Les constructions proposées constituent des so-
lutions géométriquement et cinématiquement compatibles
avec I’ensemble des données présentées dans les chapi-
tres 2 et 3, mais ne constituent pas des solutions uniques.

- Les modeles équilibrés présentent 1’avantage
de pouvoir discuter et mesurer la valeur de certains para-
meétres tel que I’érosion et la sédimentation a différentes
périodes de la structuration.

3.1 Discussion des modéles : Méthodologie et schéma
évolutif

3.1.1. Méthodologie

Les modeles géométriques de la figure 61 sont équili-
brés ; ils respectent également des critéres cinématiques
issus de 1’évolution de I’ Altiplano discutée ci-dessus. Les
choix des mécanismes de déformation, permettant d’il-
lustrer les états actuels, sont dictés par 1’évolution des
mouvements verticaux et horizontaux (cf. § 4.2). Le tra-
vail d’équilibrage s’effectue par essai-erreur [Mitra, 1992].
L’importance et la qualité des données permettent parfois
de retranscrire directement les structures et les modes de
déformations ; en pratique le plus souvent, il convient de
comparer les données structurales et cinématiques
existantes avec les parametres qui décrivent les déforma-
tions prédites par les modes de déformation pris en consi-
dération. Ce travail par essai erreur permet d’éliminer les
mauvaises solutions cinématiques et les mauvaises hypo-
theéses concernant les modes de déformation qui leur sont
associées.

Les coupes équilibrées présentées (Fig. 61) ont été
construites a partir des données de surface (chap. 2 et 3;
cartes géologiques du service national de géologie boli-
vien -GEOBOL ; carte géologique de la société nationale
pétroliére bolivienne -Y PFB) et de subsurfaces (sismique
réflexion YPFB).

Les profils ont ét€ construits a la main dans une direc-
tion parallele & la direction principale de transport (c’est a
dire perpendiculaire a la chaine). Les mouvements obli-
ques ou paralleles a la chaine (cf. § 4.2.2.2) sont peu im-
portants en termes de déplacements et ne contribuent pas
a une grosse erreur dans les bilans de surface transverses
a la chafne.

La technique des coupes équilibrées s’appuie sur la
regle de conservation de volume avant, aprés et pour cha-
que stade de déformation représenté, c’est a dire en coupe
sur la conservation des surfaces [Bally etal., 1966 ; Suppe,

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.S. n° 38
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1983 ; Dahlstrom, 1968]. Nous avons vu que les structu-
res plissées dans les niveaux sédimentaires de I’ Altiplano
répondent principalement & des mécanismes de flexion
par glissement couche sur couche (cf. § 3.8.1). Compte
tenu des profondeurs des niveaux structuraux considérés,
nous avons considérés, dans un premier temps, que les
épaisseurs des unités stratigraphiques restaient constan-
tes. Ceci est corroboré par les observations de terrain (cf.
§ 2.1), et nous permet de raisonner directement avec les
longueurs des différentes unités stratigraphiques constan-
tes. Pour nous aider dans ce travail nous avons choisi d’ap-
pliquer la méthode des kink band [Ramsay, 1967 ; Suppe,
1983] qui admet que la flexuration des couches est con-
centrée dans les axes des kink. Le cisaillement paralléle
aux couches d'un compartiment chevauchant au passage
d’une rampe est accomodé par des glissements couches
sur couches [Sanderson, 1982 ; Apotria et al., 1992] ou
par cisaillement simple de I’ensemble d’une couche
[Anastasio et al., 1997]. Entre chaque axe de kink la va-
leur du cisaillement est identique pour une méme unité
stratigraphique [Sanderson, 1982] et dépend de la varia-
tion de pendage de part et d’autre des kinks. Cette repré-
sentation permet d’idéaliser I’emplacement des charnié-
res et permet de raisonner plus aisément par rapport a la
géométrie de la sédimentation syntectonique.

Les hypotheéses de conservation des €paisseurs et des
longueurs de bancs sont décrites par des équations [Suppe,
1983 ; Jamison, 1987 ; Suppe et Medwedeff, 1990 ; Mitra,
1990 ; Mitra, 1992] qui permettent de relier les géomé-
tries des plis et des failles. Ceci permet de retrouver, a
partir des données structurales, la géométrie des failles en
profondeur. Cependant, les données structurales et ciné-
matiques disponibles impliquent parfois de faire appel a
des modes de déformation qui ne respectent pas les épais-
seurs et longueurs constantes. Ceci se traduit par un pro-
bleéme de cisaillement différentiel entre les unités
stratigraphiques d’une méme structure. Dans la majorité
des cas, le probléme se résume au fait que si 1’on consi-
deére les épaisseurs constantes et les glissements parallé-
les aux bancs, les longueurs ne sont pas conservées entre
les différentes unités stratigraphiques d’une méme struc-
tures. I1 est possible d’admettre que de telles conséquen-
ces existent, dans la mesure ou il est difficile de quantifier
ces déplacement bancs sur bancs sur le terrain. Dans ce
cas, ’analyse structurale permet parfois de mettre en évi-
dence que ce cisaillement a ét€ accommodé€ par une autre
structure située en avant ou en arriére. Sinon, il faut con-
sidérer d’autres modes de déformations qui integrent des
variations d’épaisseur dans les flancs avant des plis
[Jamison, 1987], ou sur I’ensemble du pli [Mitra, 1990].
L’équilibrage s’effectue alors selon la méthode des surfa-
ces constantes [Mitra, 1992], et non plus en considérant
seulement les longueurs constantes [Suppe, 1983 ; Mitra,
1992]. Nous avons fait appel parfois a ce type de méca-
nisme pour équilibrer les plis du systéme Coniri, mais les
variations d’épaisseurs considérées sont toujours inférieu-
res & 20%. 1l est a noter que des déformations internes,
contribuant a des variations d’épaisseur a I'échelle des
bancs, ont été observées sur le terrain (cf. § 2.1).

Le probleme du cisaillement induit par la flexion des
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couches et un probleme majeur dans le respect des surfa-
ces constantes. Cependant, au regard de ’existence de
phénomenes que nous ne pouvons quantifier (comme par
exemple les variations de porosiié€s sous les contraintes
tectoniques, les phénomenes de pression dissolution) nous
considérons que les coupes régionales présentées sont équi-
librées, et valident les choix concernant les modes de dé-
formation, malgré des probléemes de cisaillements diffé-
rentiels qui induisent des variations de surface toujours
inférieures a 10%.

Conformément aux observations effectuées dans
d’autres chaines de montagnes ol le socle est impliqué
[Berg, 1976 ; Stone, 1986], nous avons considéré la tec-
tonique tangentielle de socle comme génératrice de struc-
tures amples et arrondies plutdt qu’anguleuses. Ces struc-
tures ont été équilibrées selon la méthode des surfaces
constantes. Pour faire une approximation de la géométrie
de ce type de structure nous avons, cependant, souvent
fait référence au modele de «fault bend fold» [Suppe,
1983 ; Mitra, 1992] qui permet de recréer des structures
assez larges.

Les structures de socle associées a des failles trés
pentées («thick skin tectonic»), qui correspondent dans le
cas de I’Altiplano a des réactivations (inversion) de
paléofailles, ont été équilibrées selon la méthode des sur-
faces constantes. Ici aussi cela ne constitue qu'une ap-
proximation de la géométrie réelle de ce genre de défor-
mation qui est gérée par ’existence de zone triangulaire
de cisaillement trés pénétratif qui se propagent en méme
temps que la faille [Erslev et Mayborn, 1997]. En revan-
che, nous avons respecté |'aspect qualitatif de ce mode de
déformation, notamment pour illustrer les plis forcés a
1’aplomb des paléo-failles inversées, qui aboutissent a des
structures arrondies, a des épaississements et & des €étire-
ments de flancs respectivement situés au toit et au mur de
la faille ainsi qu’a des rotations progressives [Erslev, 1991 ;
Erslev et Mayborn, 1997].

Seule la restauration de la coupe a 18°S est discutée
(Fig. 83). La méthodologie employée pour la restauration
du modele équilibré demande la reconstruction de la géo-
métrie des failles et des écailles dans leur situation initiale
[Bally et al., 1986 ; Mitra et Namson, 1989]. La restaura-
tion proposée s’appuie également sur une méthode de re-
construction des surfaces d’érosion et des limites de sé-
quences, telles qu’elles sont définies par les géométries,
et les natures des systémes sédimentaires syn-tectoniques
associés [Burbank et Verges, 1994]. Les relations pour con-
traindre les valeurs des pentes morphologiques par rap-
port aux types des systémes sédimentaires associés sont
compatibles avec celles classiquement utilisées dans les
modélisations de bassin continentaux [Leturmy et al.,
1995]

3.1.2 Schéma évolutif

La figure 83 présente le modele cinématique équili-
bré de I’Altiplano 4 18°30’S [Rochat et al., 1998]. Ce
modele intégre I’ensemble des observations et des con-
clusions discutées dans le § 3.2 (Fig. 69). La coupe res-
taurée (Fig. 83) illustre bien le large bassin flexural pen-
dant I’Eocéne-Oligocene inférieur.
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L absence de tectonique active sur les bords, ainsi que
les faibles taux d’uplift de la Cordillere Orientale, s’op-
posent au concept de foreland mentionné par certains
auteurs pour cette période [Lamb et Hoke, 1997].

Pendant I’Oligocéne supéricur-Mioceéne inférieur, le
systéme Coniri et la bordure ouest de la Cordillere Orien-
tale se structurent par décollement des séries paléozoiques
a la base du Silurien. La déstabilisation rapide des syste-
mes sédimentaires montre que ces déformations apparais-
sent brutalement. En revanche, les déformations
synsédimentaires perdurent pendant toute la période oli-
gocene supérieur-miocene inférieur et témoignent de la
durée de la phase de structuration. Le raccourcissement
accommodé par les structures, maintenant situées sous le
bassin Poopo, est de 26 km. Les parties occidentales de
I’ Altiplano, caractérisées par des bassins localisés en cours
de collapse, suivent les mouvements de surrection de la
Cordillere Occidentale. Il n'y a pas ici de tectonique com-
pressive. L’Altiplano ne correspond plus & un bassin
flexural mais 2 des bassins localisés. Ce changement de
comportement crustal s’accompagne de la mise en place
de basaltes alcalins (cf. 4.2).

Postérieurement a [’activité compressive, le bassin
Poopo (et le systteme Coniri) est entierement soumis a
1’érosion. Il est le siege de la mise en place d’une grande
surface d’érosion diachrone, polygénique et
«transgressive» vers la Cordillére Orientale, la surface
Chayanta, qui est progradée pendant le Miocéne moyen.
La flexion de cette surface morphologique en direction de
I’Est indique un faible soulévement de la Cordillére Orien-
tale au fur et & mesure de sa mise en place. Les parties
occidentales de 1’ Altiplano sont toujours en cours de sur-
rection lente, et les bassins situés au pied des failles de
San Andres et de Santa Lucia sont toujours en cours de
collapse. Parallellement, le bassin Corque a collapsé le
long de la faille de Chuquichambi ; les sédiments issus de
la mise en place des grandes surfaces d’érosion ont été
drainés dans ce bassin qui n’a pas suivi les mouvements
amples de surrection des bordures. Le flux sédimentaire
trés important a permis la progradation des surfaces d’éro-
sion installées sur les bordures.

Au Miocene supérieur, la déstabilisation brutale des
systemes sédimentaires accompagne une phase de défor-
mation des bordures du bassin. A I’Est, le syst¢me Coniri
est légerement réactivé (6 km de raccourcissement accom-
modé par les structures situées sous le bassin Poopo) etla
surface morphologique Chayanta est plissée. A 1’OQuest,
le bassin Mauri et la bordure ouest du bassin Corque sont
soumis 2 1’érosion au dos d’un chevauchement crustal qui
est responsable de I’inversion partielle du bassin Corque
par la création de short cut sur la bordure est et par le
rétrodécollement de la couverture sur la bordure ouest.
Le raccourcissement absorbé est de 11 km. Le centre du
bassin Corque est transporté vers I’Est mais n’est pas sou-
levé, il correspond alors  un vaste bassin piggy back.

Les dépdts du Pliocene inférieur postdatent I’activité
compressive et 1'érosion des paléotopographies isolées sur
I’ Altiplano. Sur la bordure orientale du bassin une grande
surface d’érosion diachrone (la surface San Juan del Oro)
se met en place au dos des structures du syteme Coniri

Iégerement réactivées pendant le Miocene supérieur. Le
maintien de cette surface morphologique s’accompagne
d’un faible soulévement de la bordure ouest de la Cor-
dillere Orientale qui a controlé sa flexion en direction du
bassin. :
Le Pliocéne supérieur est marqué par une brutale et
bréve phase de structuration compressive. Le dispositif
structural en profondeur, responsable de I’inversion du
bassin Corque, est réactivé. [l a accommodé 4 km de rac-
courcissement. Cependant, a la différence du Miocéne
supérieur, I'ensemble des parties centrales et occidentales
de I’ Altiplano se souléve de 1’ordre de 0.5 km par rapport
2 1a bordure orientale du bassin qui constitue une zone de
sédimentation résiduelle. Pendant cette méme période, le
systeme Conriri n’a presque pas été réactivé, il a subi tout
au plus un léger cisaillement (2 km de raccourcissement
absorbé) au dos de la Cordillere Orientale qui se soulevait
plus rapidement que lors du Pliocéne inférieur. La surface
San Juan del Oro a été largement fléchie 2 la transition
Altiplano-Cordillére Orientale et a €€ disséquée. Des mor-
ceaux de cette surface, fossilisés sous des corps
ignimbritiques, sont maintenant situés plus a 1’intérieur
de la Cordillére Orientale a plus de 4300 m d’altitude.

Durant le Pléistocéne jusqu’a 1’actuel, I’ensemble du
bassin est en cours de surrection ; il est soumis & un ré-
gime extensif généralisé [Lavenu, 1995] qui n’occasionne
cependant pas de grands changements morphostructuraux.

3.2. Bilan des interactions tectonique/érosion/sédimen-
tation et estimation des paléoaltitudes

La restauration de la coupe équilibrée a 18°40’S per-
met de faire un bilan des phénomenes d’érosion et de sé-
dimentation (Fig. 84). Le bilan calculé pour la premiére
séquence (Eocene-Oligocéne inférieur) montre bien évi-
demment (puisque S1 est antérieure a la déformation de
I’ Altiplano) que toute la sédimentation provient de I’éro-
sion des Cordilléres Orientale et Occidentale. Le bilan
global des séries synorogéniques montre que pres de 65%
des sédiments proviennent de I’érosion des bordures pro-
ches de 1I’Altiplano (systeme Coniri) et du bassin lui méme,
et que 35% proviennent d’apports plus lointains (Cordille-
res Orientale et Occidentale). Ces apports lointains étant
répartis essentiellement lors des 3#™ (40%) et 5™ < (40%)
séquences, c’est a dire lors de I’établissement des grandes
surfaces d’érosion sur la Cordillere Orientale.

Ces bilans, effectués sur une coupe, indiquent que la
quantité de sédiments déposés est moindre dans les pério-
des o1 le bassin se structure par rapport aux périodes de
quiescence tectonique. Or, ces périodes sont également ca-
ractérisées par une réduction des aires de sédimentation (cf.
§ 3.2) ; ceci permet d’affirmer que c’est bien le volume total
de sédiments déposés qui est inférieur alors que les reliefs
sont en cours de formation. Les bilans indiquent que
I’ Altiplano est rempli seulement par les produits de sa propre
érosion et de ses bordures proches. Les bordures de I’ Altiplano
sont gérées par des processus tectoniques (Fig. 85) qui forment
des seuils topographiques empéchant la venue des produits d’éro-
sion des Cordilleres. Le détritisme de la Cordillére Orientale
devait étre distribué sur le foreland plus & I’Est.
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Fie. 84— Bilan sédimentaire de I” Altiplano au cours du Tertiaire.
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En revanche pendant les périodes de quiescence tec-
tonique les bordures sont gérées par des processus
géomorphologiques qui permettent la mise en place et le
maintien de grandes surfaces d’érosion (Fig. 85 ;cf. § 4.2).
Les volumes déposés sont largement supérieurs aux quan-
tit€s érodées sur les bordures proches (Fig. 84). Ceci indi-
que bien qu'il n’existe plus de barrieres morphologiques
qui isolent I’ Altiplano, et que la tectonique n’est plus ac-
tive. Les sédiments issus des €érosions des Cordilleres sont
drainés vers le Bassin.

La restauration des surfaces d’érosion en fonction de
la géométrie des corps sédimentaires et des faciés permet
d’estimer I’aggradation verticale entre 2 séquences (Fig.
86). Cette méthode graphique repose sur 1’identification
des processus qui geérent ’évolution des bordures. Elle a
été appliquée sur la coupe de la figure 85 entre les points
B et C et a permis de définir les paléoaltitudes extrapo-
lées au centre du bassin Corque (Point A). Les
paléoaltitudes ont presque toutes été calculées avec une
hypothése de subsidence maximum (Fig. 865). La méthode
employée est validée par les valeurs d’uplift calculées pour
la bordure est de la Cordillére Orientale qui sont équivalen-
tes a celles obtenues, sur les plutons de la Cordillére Orien-
tale, par Benjamin et al. [1987] et par Lamb et Hoke [1997].

3.3. Conséquences sur la structure crustale sous
1I’Altiplano et sur la compétition entre processus su-
perficiels et processus en profondeur

Les paléoaltitudes calculées indiquent que la topogra-
phie de I’Altiplano s’acquiert essentiellement par une
aggradation sédimentaire verticale trés forte (Fig. 87), c’est
a dire que I’Altiplano piége les sédiments et se remplit.

La subsidence absolue du centre de 1’ Altiplano asso-
ciée a une telle aggradation verticale est inférieure a celle
d’une crofite normale sous une méme surcharge sédimen-
taire et dans un contexte d’isostasie locale (Fig. 87). Or
I’histoire et la géométrie des bassins de 1’ Altiplano mon-
trent que les mouvements verticaux ont été accommodés
selon des mécanismes d’isostasie locale (cf . § 4.2). Cette
évolution indique que la charge sédimentaire sur
1’Altiplano, est compensée par des apport de matériel lé-
ger en profondeur.

Les périodes d’aggradation verticale maximale corres-
pondent aux périodes de quiescence tectonique dans le
bassin pendant lesquelles le soulévement des bords de la
Cordillere Orientale sont les plus faibles (Fig. 87). Ceci
s’explique, nous 1’avons vu (cf. § 4.3.2), par la quantité
supérieure de sédiments qui arrive dans le bassin en pro-
venance des Cordilléres, c’est a dire par la présence de
trés larges aires de drainage, dont la mise en place est fa-
cilitée par I’absence de tectonique compressive active.

En revanche, les périodes de structuration (Fig. 87)
sont caractérisées par des uplifts plus grands de la bor-
dure de la Cordillere Orientale ainsi que par une
aggradation verticale plus faible au.centre de I’ Altiplano,
liée a des volumes d’apports distaux moindres, voire com-
plétement suspendus (Fig. 84), par la création de barrie-
res morphologiques issues de la tectonique active sur les
bords du bassin.

Le modele d’évolution présenté ici différe largement
de ceux communément invoqués dans la littérature [Lamb
et Hoke, 1997; Allmendinger et al., 1997]. En effet,
I’Altiplano centre ne subit pas d’uplift au Miocéne
supérieur (cf. § 4.2). Seules ses bordures sont en cours de
soulévement sous ’effet de la structuration compressive.
Enrevanche, I’extréme partie nord de I’ Altiplano qui n’est
pas progradée par les dépdts de la 5% séquence (cf. §
4.2) a subi au cours du Miocéne supérieur un souléve-
ment d’ensemble qui ne peut s’expliquer par la simple
inversion du bassin Corque (cf. § 4.3.1.2). Cet upliftd’en-
semble semble étre reli€ a un déséquilibre du couple phé-
nomenes profonds/phénomenes superficiels qui assurait
I’équilibre isostatique relatif responsable de 1’aggradation.

Ce déséquilibre peut étre dii & une augmentation de
1’apport de matériel 1éger en profondeur. Cependant, au
Miocéne supérieur, le grand synclinal de Corque est seg-
menté dans sa partie nord par I’activation de la faille de
Calacoto (cf. §4.2 ; Fig. 75). Les reliefs formés le long de
cette faille ne permettaient pas aux sédiments drainés dans
le synclinal de Corque de se répandre vers le synclinal
sous-alimenté de Nazacara. Le manque de surcharge a ce
niveau a pu contribuer au déséquilibre par rapport aux pro-
cessus en profondeur.

Au Plioceéne supérieur, le centre du bassin Corque se
souléve pour la premiére fois dans son ensemble (cf. § 4.2
et 4.3.1.2). La sédimentation ne se réinstallera plus sur les
parties centrales de I’ Altiplano. Ce soulévement ne s’ex-
plique pas par le dispositif structural de 1’inversion du
bassin Corque (cf. § 4.3.1.2). Les quantités de sédiments
(Fig. 84) déposées sur 1’ Altiplano pendant la séquence du
Plioceéne supérieur, ainsi que les aires de sédimentation
(Fig. 77) sont inférieures a celles caractérisant la période
de structuration du Miocene supérieur. Cette diminution
de flux sédimentaire est contemporaine de |’activation de
I’érosion régressive dans la Cordillere Orientale et de 1’éta-
blissement d’un régime de drainage exogéne [Servant et
al., 1989 ; Gubbels et al., 1993]. L'équilibre relatif entre
érosion/sédimentation en surface et mise en place de ma-
tériel léger en profondeur est rompu sur I’ensemble de
I’Altiplano, et la microfracturation extensive généralisée
[Lavenu, 1995] indique que tout le plateau est en cours de
surrection.
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CHAPITRE 5 MODELE GEOMETRIQUE ET CINEMATIQUE DES ANDES CENTRALES

Afin d’illustrer la contribution du raccourcissement
néogene dans I’ épaississement crustal des Andes Centra-
les (Fig. 88), un modtle géométrique et cinématique est
proposé a 15°-18°8. Il repose sur un ensemble de données
géologiques et géophysiques qui sont disponibles et dis-
cutées dans ce chapitre et qui permettent de proposer des
hypothéses concernant les structures crustales, les méca-
nismes de déformation etc... Une synthése chrono-
stratigraphique est proposée pour chacune des unités
morphostructurales des Andes Centrales (Fig. 89) ; cette
synthése nous guidera pour la construction du modele
géométrique et cinématique.

1.— LOCALISATION DU TRANSECT ETUDIE

Le transect étudi€ se situe en Bolivie (Fig. 88), entre
15°-18°S ; il traverse d’Est en Ouest les unités morpho-
logiques et structurales suivantes :

La marge chilienne : Sur la marge Chilienne (Fig.
92), le socle montre une topographie en horst et graben. Il
est recouvert dans la partie amont de la pente par des dé-
pOts sédimentaires peu épais se biseautant vers I’Est. La
partie médiane de la marge est caractérisée par un bassin
extensif dissymétrique [Mufioz et Fuenzalida, 1997], de
méme nature que les bassins néogénes présents plus au
Nord [Von Huene et Scholl, 1991]. Les dépbts progradent
en “ onlaps " sur le socle, vers I'Est et vers I’Ouest. La
partie aval de la marge chilienne est dépourvue de sédi-
ments. La fosse de subduction, profonde de 7000/8000
m, est caractérisée par une accumulation de sédiments
beaucoup moins épaisse que celle qui constitue les pris-
mes d’accrétion le long de la marge du Pérou ou du Chili
central et méridional [Von Huene et Scholl, 1991]. La pla-
que océanique plonge de 30° vers I’Ouest [Hasegawa et
Sacks, 1981].

La Cordillére de la Cite (Fig. 88 et 92) : Elle forme
des reliefs modérés bordant le Pacifique, qui sont consti-
tués par les produits magmatiques et volcanodétritiques
de I’ arc jurassique et crétacé inférieur. Le volume de ma-
tériel magmatique calco-alcalin est important [77%;
Scheuber et al., 1994]. La mise en place de ce matériel
semble s’étre effectuée grice a4 des processus
d’ underplatting associés 4 des émissions volcaniques dans
un contexte extensif ; la combinaison de ces deux phéno-
menes aurait permis de maintenir I’épaisseur de croiite
constante, expliquant ainsi I’ absence de mouvements ver-
ticaux importants mise en évidence par I’ absence de bas-
sins sédimentaires [Lucassen et Franz, 1996].

La Dépression Centrale (Fig. 88 et 92) : Elle est peu
marquée a 18° de latitude Sud, et les déformations exten-
sives du Pliocene sup.-Piéistocene [Parraguez et al., 1997]
sont de faible amplitude. Plus au Sud, elle correspond &
un véritable bassin d’ effondrement plio-quaternaire. Elle
occupe I’emplacement de I’ arc magmatique crétacé sup.-
paléocene (Fig. 92) et des dépdts d’ arri¢re-arc jurassiques
et crétacé inférieur [Scheuber ef al., 1994].

La Précordillére : Elle est constituée par un systéme
de chevauchements a vergence ouest [West vergent Thrust
System ; Mufioz et Charrier, 1996] et de rétrochevau-
chements a vergence est. Ce systéme teconique est carac-
térisé par la réactivation partielle, ou le transport passif,
de failles fortement pentées [Garcia ef al., 1996] amenant
al'affleurement le socle précambrien (Fig. 93 et 94). L' ab-
sence de couverture paléozoique stratifiée et I’ hétérogé-
néité de la couverture mézo-cénozoique ne permettent pas
(a I'inverse des zones plus orientales) que se développe
un niveau de décollement régulier de la couverture.

Le secteur le plus occidental du WTS est peu déformé.
11 correspond a un relief tabulaire 1égérement penté vers
I’Est (Pampa Oxaya ; Fig. 93 et 94) qui forme le flanc
oriental d’un vaste anticlinal de socle, associé en profon-
deur (Fig. 94) au chevauchement frontal du WTS
[Parraguez et al., 1997]. Les rétrochevauchements a ver-
gence est (Fig. 94), qui caractérisent la partie orientale du
WTS, délimitent une structure aveugle de socle (écaille
de Chucal) de type «pop up» [Riquelme et Hérail, 1997].
Ils s’ enracinent sous le bassin plio-quaternaire de Lauca
[Kott et al., 1995] qui occupe une légere dépression topo-
graphique au pied de la Cordillere Occidentale (Fig. 93 et
94). I1s affleurent plus au Sud (Fig. 93) dans la région de
Chucal.

La Précordillére correspond aux axes magmatiques éo-
cene a pliocene (Fig. 92).

La Cordillére Occidentale (Fig. 88) : Elle est définie
par|’ensemble des appareils volcaniques quaternaires. Elle
ne constitue pas une unité structurale a part entiere, car le
substratum sur lequel se sont mis en place les corps vol-
caniques correspond a la bordure occidentale du bassin
altiplanique Mauri, qui est limité a I’ Ouest par la faille de
Berenguela (Fig. 92). A ce niveau, le socle métamorphisé
est recouvert d’ une faible épaisseur de sédiments volcano-
détritiques tertiaires (Fig. 93). 1l est & noter que la chimie
(isotopes de Sr), d’éléments mafiques indique que le
magmatisme récent peut &tre issu de la fusion partielle (5-
10%) du manteau formé d’ une addition de 4% de matériel
subducté [Stern, 1991].

L’Altiplano (Fig. 88) : 11 forme un bassin endoréique
(large de 200 km) 2 une altitude moyenne de 4000 m. Les
reliefs trés adoucis peuvent atteindre 4600 m et marquent
I’ emplacement des limites structurales qui séparent les
différents bassins constituant I’ Altiplano (cf Chap. 2 et
3). Les bassins détritiques ont ét€ alimentés d’ une fagon
diachrone au cours du Tertiaire par I’ érosion des Cordille-
res Orientale et Occidentale et par celle des reliefs inter-
nes. I’ aggradation verticale importante a permis le dépdt
de séries synorogéniques d’4ge tertiaire (continentales)
épaisses (4 a 10 km).

Les parties occidentales et centrales de I' Altiplano cor-
respondent a des demi-grabens orientés nord-sud, hérités
d’ une structuration éocéne, et qui sont partiellement inver-
sés selon une tectonique de socle localement accomodée par
une tectonique de couverture [cf. chap3 ; Rochatet al., 1996].
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Antarctique

Dépression préandine

Fic. 88— Carte tectonique des Andes centrales.
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Cordillére de la cote .4 Précordillére ;?i i : é Zone Subandine - Bouclier Brésilier
Vallée longitudinale «d WTS == Altiplano

1: F Ausipar ;2 F. de Belen et écailles de Chucal ;3 : F. Berenguela ; 4 : F. San Andres-VillaFlor ;5 : F. Turco ;6 : E Chuquichambi ;7 : F.
Coniri ; 8 : SystémeConiri ;9 : F. Eucalyptus ; 10 : Nappe de Calazaya ; C ; Cochabamba ; Ca : Camargo ; L : Luribay ; P Paratoni ; S : Sacabena

;T : Tipuani ; CFP : Chevauchement Frontal Principal ; CANP : Chevauchement ANdin Principal.

Modeles géométriques crustaux : coupe A : ce travail, et Rochat in Baby et al. [1997] et Rochat et al. [1999] coupe B: Baby et al. [1997]
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La partie orientale correspond au piedmont de la Cor-
dillére Orientale ; elle est caractérisée par une tectonique
tégumentaire (thin skinned tectonic) a vergence vers
I’ Quest [Hérail etal., 1993 ; Rochatet al., 1996 ; Lambet
Hoke, 1997], contrdlée en profondeur par le biseau des
séries paléozoiques et la présence de failles de socles for-
tement pentées (cf chap. 3).

La Cordiliére Orientale (Fig. 88) : Elle est constituée
essentiellement par des terrains paléozoiques qui portent
la trace d’ une structuration hercynienne [Martinez, 1980 ;
Kley, 1996].

Le versant ouest de la cordillére [«Huarina fold-thrust
belt zone» Sempere ef al., 1988 ], large de 20 2 50 km, est
constitué par un systéme de plis et de chevauchements 2
vergence vers |’ Ouest, formé essentiellement par des ter-
rains d’4ge siluro-dévonien. Le niveau de décollement
principal est la base du Silurien (cf. chap. 3). Un
magmatisme intrusif et extrusif hyper-alumineux oligo-
céne sup.-miocene inférieur souligne la bordure occiden-
tale [Reedwood, 1987].

Sur le versant est de la Cordillere Orientale, les ter-
rains ordoviciens recouverts en discordance par des sé-
ries crétacées [Kley, 1996] sont déformés par un systéme
de plis et de chevauchement & vergence vers I'Est au des-
sus d’un niveau majeur de découplement [interface sédi-
ment/socle ; Martinez, 1980 ; Roeder, 1988 ; Sheffels, 1995
; Kley, 1996]. En effet, 12 ol le socle précambrien-cam-
brien affleure [Kley, 1996], il constitue une téte d’écaille
crustale érodée dont la taille (plusieures dizaines de kilo-
meétres) n’ est pas compatible avec les structures plicatives
kilométriques exprimées au sein des sédiments ordovi-
ciens.

Le versant est de la Cordillere Orientale, au Nord de
I’ Orocline est bien marqué morphologiquement. 11 forme
une marche de 100 km de large pour atteindre I’ altitude
des chainons Subandins (1000 m). Au Sud, sa topogra-
phie est plus réguliere et passe sans saut d’altitude aux
chafnons Subandin s sur une distance de 150 km.

Les deux surfaces d’érosion régionales (Chayanta et
San Juan del Oro) mises en évidence sur la bordure orien-
tale de I’ Altiplano (cf chap. 4) sont localement bien con-
servées a des altitudes de 4000 et 3000 m [Servant et al.,
1989 ; Gubbel et al., 1993]. Elle sont entaillées sur le
versant oriental de la Cordillere par des vallées profondes
perpendiculaires & la chaine. Ces dernigres ont été creu-
sées au Plioc2ne supérieur et au Quaternaire et ont atteint
I’ Altiplano dans la région de La Paz [Lavenu, 1986].

La Cordillere Orientale est caractérisée également par
la présence de petits bassins tertiaires (Fig. 88) qui appar-
tiennent & deux catégories distinctes. Les bassins oligo-
céne sup.-miocéne inférieur sont de type piggy back. Ce
sont les bassins de Luribay (versant ouest, 18°S) et de
Paratoni (versant est, 18°S). Les bassins plio-pléistoce-
nes (Sacaba, La Paz) sont eux contrdlés par des failles
verticales obliques ou parall¢les a la chaine.

La Zone Interandine : Dans la branche sud de
I’ orocline, elle correspond 2 une bande large de 50 km olt
affleurent principalement des séries siluro-dévoniennes a
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tertiaires. Cette zone se rétrécit morphologiquement au Nord
du coude du Chaparé. Dans la branche nord de I'Orocline ;
elle se limite & une mince frange qui contient le bassin piggy
back néogeéne de Tipuani [Fig. 88 ; Fomnari et al., 1987).

La zone interandine est caractérisée par des plis cylin-
driques avec des sens de déversement et des vergences
vers |’Est, Dans les centres des synclinaux, le Mésozoi-
que et le Cénozoique sont préservés. Les styles de défor-
mations sont caractéristiques d’une tectonique
tégumentaire sur un niveau principal de décollement cons-
titué par la base du Silurien, qui accomode en surface une
tectonique d’ écaillage de socle en profondeur [Schmitz et
Kley, 1997]. En profondeur, I’ Ordovicien se biseaute vers
I’Est [Kley, 1996].

La zone interandine est limitée & I’Ouest de la Cor-
dillere Orientale par le CANP (Cabalgamiento ANdino
Principal/Chevauchement ANdin Principal) [Sempere et
al., 1988], cependant la transition entre les domaines
morphostructuraux ne s’effectue pas brutalement au ni-
veau de la limite tectonique mais est graduelle, reflétant
en surface les changements structuraux des niveaux de
décollement mobilisés en profondeur [Kley, 1996].

La Zone Subandine : Large de 100 km dans la bran-
che sud de I’ Orocline et de 50 km dans la branche nord,
elle constitue la bordure externe des Andes Centrales. Elle
est limitée par les plaines du Chaco et du Beni (a I Est) et
par le CFP a I’ Quest [Cabalgamiento Frontal Principal/
Chevauchement Frontal Principal ; Sempere et al., 1988].

La Zone Subandine correspond & un prisme tectoni-
que formé par un systéme de plis et de chevauchements
caractérisant une tectonique de décollement & vergence
vers I’Est [Baby et al., 1992], ol le socle n’ est pas impli-
qué. Les structures sont parall¢les et continues, dévelop-
pées sur un niveau de décollement général, constitué par
la base du Silurien dans le Subandin sud, et sur la base de
I’ Ordovicien dans le Subandin nord. Le Subandin cen-
tral (coude du Chaparé) est étroit a I’ instar du bassin pa-
1éozoique sur lequel il est édifié [Baby et al., 1992 ; Roeder,
1988].

Les chainons Subandins les plus externes, qui consti-
tuent les derniers reliefs (300 m) avant les plaines amazo-
niennes, sont des structures toujours actives [Jordan et al.,
1983 ; Baby et al., 1995].

L’avant-pays andin : 11 est constitué par les plaines
du Chaco (au Sud) et du Beni (au Nord). Les sédiments
fluviatiles néogenes forment un biseau vers I’ Est qui tron-
que les séries pré-tertiaires. Ils sont épais de S000 m au
pied du chevauchement le plus externe de la Zone
Subandine et définissent le bassin flexural d’avant-pays
andin établi au dos du bouclier brésilien sub-affleurant
quelques 100 & 200 km plus a I'Est.

2.~ EVOLUTION CENOZOIQUE DE LA CROUTE SUPERIEURE LE
LONG DES ANDES CENTRALES

L évolution de la crofite supérieure proposée ci-des-
sous est reconstituée a partir des caractéristiques tectono-
sédimentaires des différentes unités morphostructurales.
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Fa. 89~ Diagramme chronostratigraphique pour le Tertiaire le long des Andes centrales (15°- 18° S).
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Elle constitue une contrainte importante sur le choix
deplusieurs paramétres, tel que les mécanismes profonds,
régissant la construction de modeles géométriques et ci-
nématiques a I’ échelle crustale.

2.1. Eocéne-Oligocéne inférieur (Fig. 99).

Le manque de données stratigraphiques détaillées ne
nous permet pas de retracer avec exactitude I'évolution
de la marge Chilienne pendant la période Eocéne-Oligo-
ceéne inférieur. Cependant, les données de sismiques ré-
flexion montrent que la surface d’érosion située a la base
de dépots progradants, liés au bassin extensif, surmonte
non seulement le socle accoustique mais aussi des faciés
sismiques sédimentaires. Ce dispositif rappelle celui connu
plus au Nord, le long des cotes péruviennes [Von Huene
et Suess, 1988], ol des dépdts éocene moyen sont recou-
verts par une surface d’érosion d’4ge éocéne supérieur-
oligocene, elle méme progradée par des dépdts de I’ Oli-
gocéne terminal au Quaternaire. Cette analogie permet
d’émettre I’ hypothese que la marge chilienne actuelle était
en cours de soulévement durant I’Eocéne supérieur-Oli-
gocene inférieur .

A 18°S, les dépdts d’4ge €ocene-oligocene inférieur
ne sont pas représentés sur les domaines actuellement en
position d’avant-arc (Cordillere de la cote, Dépression
centrale, Précordillére). En revanche, au Sud du Pérou, ils
constituent la formation fluviatile Moquegua inférieur
[Marocco, 1984], déposée dans un contexte extensif et ali-
mentée par les produits issus de I’ érosion de roches af-
fleurant dans I’ ensemble Précordillére-Cordillere Occiden-
tale actuelle, alors en cours de surrection. Les dépdts d’dge
éocene-oligocene inférieur sont également reconnus aux
environs de 23° de latitude Sud, dans le bassin d’ Atacama
(Charrier et Reutter, 1994). Le bassin d’ Atacama consti-
tue la dépression préandine qui disparait morphologique-
ment au Nord vers le WTS. Les séries clastiques (F.
Purilactus) se sont déposées dans un contexte d’ extension
arriere-arc . Vers 40 Ma, la bordure occidentale du bassin
(Cordillére de Domeyko), qui marque I'emplacement de
I’arc magmatique [Flint et al., 1993], est déformée par
une tectonique transpressive [Charrier et Reutter, 1994]
caractérisée par I’ activation de failles fortement pentées.
Suite a cet événement, la subsidence est toujours régie,
pendant I’ Oligocene, par un régime en extension ou
transtension ; I’arc volcanique n’ est pas reconnu [Flint et
al., 1993 ; Coira et al., 1982].

Le long des Andes Centrales, I’ Altiplano correspond
au dép6t centre des séries d’dge éocéne-oligocene infé-
rieur (Formations Tiahuanacu, Petaca ; Fig. 89, n°1). C’est
alors un large bassin intracontinental flexural en position
d’arriére-arc. La nature des sédiments montre que les
Cordilleres Occidentale et Orientale étaient soumises &
une faible érosion, ce qui suggere qu’elles étaient en cours
de surrection trés lente. Cependant, la sédimentation était
localement contrdlée par des rejeux extensifs et transtensifs
des paléolimites agencées dans un schéma en pull appart,
lié aux mouvements obliques a la chafne, issus de la di-
rection de convergence des plaques (cf. chap. 4). Dans ce
contexte, I’ Altiplano correspondait & un large (175 km,
Fig. 83) bassin flexural, en position d’ arriére-arc. Le rejeu
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de paléolimites verticales selon un schéma de pull appart,
corrobore I’ existence de mouvements parallelles a la
chafne a cette €poque, chaine située a la limite des pla-
ques des plaques Nazca et Amérique du Sud, confrontées
a une convergence oblique orientée N45-N30. L équiva-
lence entre les taux de sédimentation, calculés sur la bor-
dure est de I’ Altiplano, et les taux de surection de la Cor-
dillere Orientale de part et d’ autre de 1a paléofaille Coniri,
montre que les composantes normales, mises en évidence
le long de ces grands accidents, accomodaient les mouve-
ments de surrection des cordilléres bordiéres. Le remplis-
sage de I’ Atliplano compensait les mouvements de sur-
rection des Cordilleres Occidentale et Orientale.

La partie ouest de la Cordillere Orientale (ceinture de
Huarina) formait une zone haute relative, ol ne s’ est ac-
cumulée qu’une faible épaisseur de sédiments (20 m) a
I’Eoceéne-Oligocene inf,. comme cela est visible au NW
de Potosi [Sempere, 1997], sous la Formation Mondra-
gon d’dge Miocene inférieur.

Vers I’ Est, les dépdts de cet dge ne sont pas connus et
I’ensemble Cordillere Orientale-Zone Subandine corres-
pondait & une zone en cours de surrection lente, comme le
montrent les taux de dénudation de I’ ordre de 0.1mm/an
[Benjamin et al., 1987]. En effet, dans le synclinal de
Morochota, localisé au centre de I’actuelle Cordillére
Orientale, les premiers dépOts sur le Crétacé au centre du
synclinal correspondent & des conglomérats syntectoni-
ques d’dge oligoceéne supérieur [Blanco-Rojas, 1994],
équivalents de la Formation Luribay (Fig. 89, n°8).

2.2. Oligocéne supérieur-Miocéne inférieur (Fig. 99).

Sur la marge chilienne, le bassin extensif dissymétrique
[Muifioz et Fuenzalida, 1997] marque un effondrement. Par
analogie avec les bassins onshore présents plus au Nord le
long du Pérou, I dge du début du remplissage sédimentaire
doit étre Oligoceéne supérieur [Von Huene et Scholl, 1991].

Sur la Dépression Centrale et la partie occidentale de
la Précordillére (Fig. 89), les dépbts gréso-conglo-
mératiques de la formation Azapa [Fig. 89, n°2; Parraguez
et al., 1997] affleurent partiellement en discordance sur le
Mésozoique. La nature du détritisme montre |’ enregistre-
ment du soulévement de I'ensemble Précordillére-Cor-
dillere Occidentale et son érosion. Ils sont de méme 4ge
(Oligocene supérieur) et de méme nature que la partie su-
périeure de la formation Moquegua présente au Pérou, qui
est définie comme synchrone d’ une tectonique extensive
[Marocco, 1984]. La Formation Azapa est recouverte par
les sédiments volcanoclastiques mioc2ne inférieur [Fig.
89, n°3 ; Garcia et al., 1996 ; Munoz et Charrier, 1996] de
la Formation Oxaya. L épaisseur faible et constante de la
formation Oxaya (Fig. 91) indique la fin de I’ extension
dans la partie occidentale de la Précordillere.

En revanche, plus & I’Ouest au niveau du WTS (Fig.
90 et 91), I’ épaisse série volcanoclastique oligocne su-
périeur et miocéne inférieur (Fig. 89, n® 4, FE. Lupica) est
contrdlée par des failles verticales normales [faille de
Belen, Fig. 90 et 91 ; Garcia et al., 1996]. La formation
Lupica est associée a la mise en place d’un arc magmati-
que [Garcia et al., 1996].
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Le dépbt centre de la Formation Lupica occupe le
paléobassin de Lauca entre le WTS et la faille de
Berenguela. La Formation Lupica est surmontée par les
dépdts grossiers de la formation syntectonique Joracane
(Fig.89, n°5), datés & 18 + 0.8 Ma au milieu, et 16.8 Ma
au sommet [Garcia ef al., 1996]. La géométrie de I’éven-
tail sédimentaire de la Formation Joracane indique 1’in-
version de la faille de Belen et la fin de 1’extension. Le
raccourcissement horizontal est trés faible. Le haut de socle
de Belen semble avoir ét€ seulement cisaillé 4 la maniére
d’un pli forcé au dos de la faille de Belen (Fig. 91.

A I’Oligocene supérieur, 1’ Altiplano correspond, dans
un premier temps, a un bassin flexural qui récolte les pro-
duits d’érosion (Formation Coniri, Fig. 89, n°6) de la bor-
dure ouest de la Cordillére Orientale (ceinture de Huarina)
en cours de structuration. Le systéme de chevauchement
a vergence ouest, associ€ & un décollement des séries pa-
léozoiques, se prolonge sous la bordure est de I’ Altiplano
(systéme Coniri). La présence de paléofailles (faille de
Coniri), ainsi que la répartition des sédiments paléozoi-
ques, controle localemént la géométrie des déformations
ainsi que I’emplacement, vers I’Ouest, du front de défor-
mation (cf. § 4.3.3).

Le retrécissement et 1’approfondissement du bassin
central accompagnent le soulévement des parties occiden-
tales de I’Altiplano, ol perdurent des bassins étroits, lo-
calisés au pied des failles verticales (faille de Berenguela,
faille de San Andres-Villa Flor), qui accomodent ce sou-
lévement (par rapport a I’Altiplano central) selon un jeu
normal. Ces bassins, trés localisés, sont alimentés par 1’éro-
sion des hauts de socle, et piegent également les sédiments
volcano-détritiques provenant de 1’Ouest (Formation
Azurita, Mauri 1-5).

L’évolution de I’Altiplano, durant 1’Oligocéne supé-
rieur-Miocéne inférieur, est & I’inverse des schémas clas-
siques de bassin d’avant-pays par flexion de plaque (dans
lesquels la sédimentation aggrade vers I’extérieur du bas-
sin en réponse 2 la propagation du front de déformation
ou 2 la surcharge en arriére si le front est fixe). Elle s’ac-
compagne de la mise en place d’un magmatisme extrusif
alcalin 2 tendance shoshonitique [Fig. 89, n°7 ; Espinoza
et al., 1994], qui est caractérisé par une faible contamina-
tion crustale [Fornari et al., 1996]. Ce magmatisme dé-
rive de la fusion du manteau lithosphérique Soler et al.,
1993] et est daté de 25- 22 Ma [Kennan et al., 1995 ; Hoke
et al., 1994 ; Lavenu et al., 1989 ; Everndeen et al., 1977
; Soler et Jimenez, 1993 ; Soler et al., 1993].

La tectonique compressive, en bordure orientale de
I’Altiplano, est identifiée jusqu’au Sud de la Bolivie, ol le
bassin de Tupiza montre une sédimentation syntectonique
datée 22 Ma [E. Nazareno ; Hérail et al., 1993].

Au sein de la Cordillére Orientale, en cours de défor-
mation et de surrection, des zones de sédimentation indi-
vidualisées enregistrent la déformation. Ce sont les zones
de dépdts des formations Khollpana [Hérail et al., 1993]
et Luribay (Fig. 89, n°8) dont les nombreuses discordanes
progressives témoignent d’une évolution de type bassin
transporté «piggy back» (cf. § 3.3.3). Le diachronisme dans
I’arrivée de sédiments grossiers sur I’ Altiplano [Forma-

tion Coniri, 25 Ma; Sempere et al., 1990] et le bassin de
Luribay [Formation Luribay, 28 Ma ; Kay et al., 1995]
indique que la séquence de déformation de la bordure ouest
de la Cordillere Orientale est globalement d"Est en Ouest.
Les corps dacitiques [Fig. 89, n°9 ; Reedwood et McIntyre,
1989], a tendance hyperalumineuse, qui intrudent la bor-
dure ouest de la cordillére révelent des taux de refroidis-
sement rapides [Kennan et al., 1995], qui mettent en évi-
dence la surrection et I’érosion des reliefs de 1a Cordillere
Orientale.

Dans les parties plus orientales et plus méridionnales de
la Cordillére Orientale, d’autres petits bassin intra-monta-
gneux contiennent des sédiments datés du Miocene infé-
rieur, tels les bassins de Parotani [Fig. 89, n°10 ; Kennan et
al., 1995], Bolivar [17.4 + 0.11 Ma ; Gubbel ef al., 1993],
Mondragon [19 Ma, Kennan et al., 1995). Les caractéristi-
ques sédimentologiques des dépdts sont identiques 2 celles
du bassin de Luribay et indiquent I’érosion des reliefs de la
Cordillere Orientale en cours de formation.

Le long de la Zone Subandine , les dépot de 1’Oligo-
c&ne supérieur et du Miocéne inférieur sont compris dans
les conglomérats des formations Petaca [Fig. 89, n°11;
Marshall et Sempere, 1991 ; Baby, 1995] et Bala [Fig.
89, n°12 ; Oller, 1992 ; Baby et al, 1995]. Leur épaisseur
faible (10400 m) mesurée sur la Zone Subandine ac-
tuelle suggére que ces zones externes correspondaient 3
I’extrémité distale d"un bassin d’avant-pays [Baby, 1995].

2.3. Miocéne moyen (Fig. 99).

Dans I’avant-arc actuel, le complexe volcanique
Zapahuira [Fig. 89, n°13 ; 11.4 + 0.3-12.7 £ 0.1 Ma, Gar-
cia, 1996] scelle en discordance la faille inverses de Belen
(Fig. 90). 1l recouvre les conglomeérats de la Formation
Joracane (16 Ma au sommet) érodés et entaillés, posdatant
ainsi I’arrét des déformations compressives oligo-miocéne
le long de la faille de Belen, et marquant la surrection de
la Précordillére. Le complexe volcanique de Zapahuira
souligne ’emplacement de 1’arc miocéne moyen.

Les parties occidentales de I’ Altiplano forment tou-
jours des bassins volcano-détritiques, alimentés par
I’erosion de I’ensemble Précordillere/Cordillére Occiden-
tale, contrdlé par le jeu normal des failles de San Andres
et Berenguela (Fig. 89, n°15 ; cf. § 3.3.3).

Le demi-graben de Corque (la partie centrale de
I’Altiplano) forme un bassin endoréique en cours de
collapse par rapport aux soul2évements des parties ouest et
estde I’Altiplano. Le mouvement différentiel est accomodé
par le jeu normal de la faille de Chuquichambi, et les taux
de sédimentation trés forts permettent une aggradation
verticale et latérale des surfaces d’érosion localisées sur
le haut de San Andres (Fig. 89, n°14; cf. § 3.3.3). Vers
I’Est, 1a bordure de I’ Altiplano et la C ordillére Orientale
ne montrent plus de déformation active et sont le siege de
la mise en place d’une grande surface d’érosion [Surface
Chayanta ; Servant ez al., 1989 ; Hérail et al., 1993]. Cette
surface Chayanta est 1égerement basculée vers 1’OQuest en
bordure de I’ Altiplano et réguliérement recouverte par la
sédimentation aggradante en provenance du bassin Corque
(cf. § 3.3.3). Ce systtme de pédimentation/aggradation
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fait partic des processus géomorphologiques de forma-
tion et de maintien des grandes surfaces d’érosion
coalescentes liées a des faibles gradient d’érosion [Gubbel
et al., 1993]. Ces processus indiquent que la Cordillere
Orientale était en cours de surrection lente.

Cette péniode de pédimentation s’accompagne d’un
volcanisme basique shoshonitique [Fig.89, n°16 ; Hérail
et al., 1993]. Les intrusions dacitiques [Reedwood et
Macintyre, 1989] a tendance hyperalumineuse continuent
sur la bordure occidentale de la Cordillere (Fig. 89, n°9).

Dans les parties externes les termes d’4ge miocéne
moyen sont compris dans la formation Bala [Fig. 89, n°12
; Oller, 1992 ; Baby et al., 1995] dans le Subandin nord et
Petaca [Fig. 89, n°11 ; Marshall et Sempere, 1991 ; Baby,
1995] dans le Subandin sud. Le manque de datations au
sein de ces formations ne permet pas de comparer les taux
de sédimentation entre les termes oligocéne sup.-miocéne
inf. et mioc&ne moyen [Baby, 1995] ; mais les faibles épais-
seurs déposées suggerent que les zones externes actuelles
correpondaient toujours a 1’extrémité d’un bassin flexural
d’avant-pays [Baby, 1995].

2.4.— Miocéne supérieur (Fig. 99).

Sur la Précordilire, la formation syntectonique datée
entre 11 et 8 Ma [Fig. 89, n°17, F. Huaylas ; Garcia, 1995)
indique 1’activation des failles inverses du systéme WTS.
La faille de Belen est légérement réactivée (cisaillée) et
transportée vers 1’Ouest au dos de top thrust inférieur tel
que la faille de Confluencia (Fig. 90 et 91). Au dos du
WTS, les affleurements de la formation syntectonique
Chucal [Fig. 89, n®18 ; Hérail et Riquelme, 1997] ont per-
mis de mettre en évidence I’existence d’un rétro-chevau-
chement aveugle, individualisant un «Pop up» de socle
[Riquelme et Hérail, 1997], associé A des structures
plicatives développées dans les niveaux tertiaires (Fig. 90
et 91) du paléobassin Lauca. Dans la partie occidentale
de ce méme bassin, les sens d’apport depuis 1’Ouest des
sédiments miocéne supérieur[(Fig. 89, n®20 ; Kott et al,,
1995] indiquent la formation de relief au niveau de la faille
de Berenguela, et sa probable réactivation en faille inverse.

En avant du WTS, des terrains de 1'Oligocene infé-
rieur chevauchent vers 1’Ouest au dos de la faille inverse
d’Ausipar [Munoz et Charrier, 1996], qui controle a I’Est
un vaste bombement morphologique (Fig. 90 et 91). La
faille d’ A usipar est scellée par un corps ignimbritique daté
a 8.2 Ma [Munoz et Sepulvada, 1992]. La formation dé-
tritique El Diablo, attribuée au Miocene supérieur (Fig.
89, n°19; Parraguez et al., 1997), est distribuée sur la dé-
pression centrale. Elle témoigne de la surrection et de I’éro-
sion de la Précordillere [Parraguez et al., 1997] et notam-
ment de sa partie occidentale située au dos de la faille d’
Ausipar.

Le Miocene supérieur est caractérisé par la structura-
tion en compression de I’Altiplano (cf. Chap 4). Les par-
ties occidentales de 1’ Altiplano sont peu déformées, si ce
n’est par une tectonique de socle le long des failles verti-
cales de Berenguela et San Andres. Elles sont transpor-
tées vers | 'Est au dos d’un chevauchement crustal qui s’en-

racine sous le bassin de Corque provoquant 1’inversion
particlle de la couverture tertiaire le long de la bordure
ouest du basin (cf. § 4.3), ol perdurent quelques petits
bassins piggy back entre les structures plissées. Le centre
du bassin de Corque n’est pas déformé, et reste le sidge
d’une aggradation verticale importante,

Sur la bordure orientale de I’Altiplano, la surface
Chayanta, et les sédiments miocénes moyen qui la sur-
montent, sont basculés et érodés montrant la surrection
de la Cordillére Orientale. Cependant, le systéme Coniri
est peu réactivé, car la surface Chayanta n’est que trés
localement déformée par les structures de faibles longueurs
d’ondes associées a ce systéme.

De méme sur la Cordillere Orientale, le bassin de
Luribay (Oligocéne sup.-Miocene inf) est légerement
plissé selon des directions structurales, indiquant la faible
réactivation des structures du substratum paléozoique. 11
est recouvert, dans sa partie SW, par des dépdts pliocénes
fossilisant une surface d’érosion (Fig. 89, n° 24). Dans la
région de Cochabamba, le bassin de Parotani (Miocéne
inf.; Fig. 89, n°10) est Iégérement déformé par le dépla-
cement sénestre sur des décrochements orientés ESE
[Kennan, 1993]. Des entailles d’érosions sont datées par
leur remplissage lacustre a 8.7 + 0.42 Ma et 9.87 +0.39
Ma [Fig. 89, n°23; Kennan et al., 1995]. La surrection de
la Cordillere Orientale au Miocne supérieur se retrouve
¢galement dans I’accélération des taux de dénudation des
plutons de la Cordillere Royale [Crough, 1983 ; Benja-
min, 1987 ; Masek et al., 1994] & partir de 10 Ma.

Plus au Sud, les bassins de Bolivar et Mondragon
(Miocene inf.) sont eux aussi légérement déformés et re-
coupés par la grande surface d’érosion San Juan del Oro,
développée sur la Cordillere Orientale aprés 10 Ma
[Gubbel et al., 1993]

Le bassin de Tipuani (Fig. 89, n°® 25), situé sur la par-
tie ouest de la Cordillere Orientale, se forme 2 partir de 10
Ma [Fornari et al., 1987], et enregistre la structuration de
cette partie orientale de la cordillére a la maniere d’un
bassin piggy back [Baby, 1995]. Dans la branche sud de
I’orocline, la zone interandine se structure entre 10 Ma et
5Ma [Kley , 1996].

La régularité des corps sédimentaires du Miocne su-
périeur déposés sur la Zone Subandine nord, visible sur
les lignes sismiques (F Quendeque ; Fig. 89, n® 26), mon-
tre qu’il n’y avait pas encore de déformation. Cependant,
les €épaisseurs importantes déposées pendant cette période
[>1500 m ; Baby et al., 1995] suggeérent que la partie est
de la Zone Subandine formait le foreland proximal par
rapport au front de déformation.

Au Sud de 18°S, la Zone Subandine sud n’est pas en-
core, elle aussi, morphostructuralement marquée [Baby,
1995]. Cependant la distribution de la formation marine
Yecua [10-8Ma., Marshall et al., 1992] et de la formation
Tariquia [8-6 Ma, Marshall ef al., 1992] ainsi que 1’ana-
lyse de la maturité de roches meres [Moretti ef al., 1996]
indiquent que de petites structures plicatives se dévelop-
pent avant 6 Ma, correspondant a un stade précoce de dé-
formation des parties les plus occidentales de la Zone
Subandine sud [Vinour, 1995].
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2.5. Pliocene inférieur (Fig. 99).

Au Sud de 20°S, la dépression centrale semble étre
une zone en cours de collapse, contrdlée sur sa bordure
ouest par la faille d’ Atacama [Dewey et Lamb, 1992].

La Précordillere en cours de soulévement est soumise
a un systéme d’érosion fluviatile (probablement déja mis
en place 2 la fin du Miocene supérieur), dont les entailles,
qui atteignent 400 m dans la région d’ Arica, sont fossili-
sées par le dépdt d'un corps ignimbritique daté 2 4.5 Ma
[Fig. 89, n® 27, Ignimbrite Huyalas ; Garcia et al., 1996;
Munoz et Charrier, 1996 ; Parraguez et al., 1997]. Sur la
bordure est de la dépression centrale, ce systeme érosif
est controlé par des failles normales N30 qui indiquent un
souleévement de la Précordillére par rapport & la Dépres-
sion Centrale [Parraguez et al., 1997].

En arriére du WTS, le bassin de Lauca est endoréique
et montre des formations en onlap régulier depuis le cen-
tre vers les bords du bassin, constitués a I’Est par des
stratovolcans en cours de mise en place et, 2 I'Ouest par
les structures et stratovolcans miocéne supérieur au dos
des écailles du WTS [Kott et al., 1995].

Au Pliocene inférieur le syst¢tme WTS ne semble pas
actif [Parraguez et al., 1997 ; Garcia, 1996].

Sur I’Altiplano, les dépdts pliocéne inférieur aggradent,
A partir des centres des bassins, les structures érodées is-
sues de la déformation du Miocene supérieur. Les faciés
volcanodétritiques sont présents non seulement sur les
parties ouest mais aussi sur les parties centrales.

Sur la bordure orientale de ' Altiplano, la surface d’éro-
sion recoupant les reliefs liés a 1a réactivation du Mioceéne
supérieur est basculée vers 1’Ouest, et aggradée par les
sédiments alluviaux (Fig. 89, n° 28) issus de 1’érosion de
la Cordillere Orientale (cf. § 4.3). Ce processus de
pédimentation/aggradation indique |’existence, a nouveau,
d’un systeme érosif a faible capacité d’incision qui per-
metla genése d’une surface d’érosion étendue (coalescente
et diachrone) sur la Cordilleére Orientale [la surface San
Juan del Oro ; Servant et al., 1989 ; Gubbel et al., 1993].
Sur la bordure ouest de la Cordillere Orientale, une partie
de la surface d’érosion San Juan del Oro est fossilisée par
les ignimbrites de Los Frailes et de Morococala [Fig. 89,
n°24 ; Gubbel ez al., 1993 ; Kennan et al., 1995] datées
respectivement 4 6.8 Ma [Kennan et al., 1995] et 4 6.3
Ma [Grant et al., 1979].

AuNord de 17°8, la surrection de la Cordillére Orien-
tale est plus importante, comme 1’indiquent les taux de
dénudation calculés [Benjamin et al, 1987] ; le mouve-
ment différentiel (par rapport I’ Altiplano) est accomodé
par la création du bassin extensif en collapse de La Paz
[Lavenu, 1986]. De plus, le climat plus humide ne permet
pas le développement d’un systéme érosif a faible gra-
dient (et des surfaces coalescentes associées), mais induit
le retrait vers 1’Ouest du front morphologique, par une
érosion régressive et la formation de vallées fluviatiles
profondes, comme celle datée par son remplissage 4 6.5
Ma dans la région de Cochabamba [Kennan et al., 1995].

Durant le Pliocéne, la structuration de la Zone Subandine
nord est mise en évidence par le dépdts de plus de 2500 m
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de sédiments détritiques (F Charqui; Fig. 89, n°® 26) dans
les bassins transportés [Baby et al., 1995, tel que le bassin
piggy back du ric Alto Beni [Baby eral,.1995].

Dans le méme temps la Zone Subandine sud com-
mence a se déformer [Baby et al., 1989 ; 1992; Kley,
1996 ; Moretti et al., 1996]. La formation Guandacay,
épaisse de plus de 1500 m, granodécroissante enregistre
cette déformation au coeur des synclinaux [Moretti et al.,
1996] ; mais la faible amplitude des discordances progres-
sives de cet dge, visible en sismique, ne suggere pas une
forte structuration.

La paléogéographie du Paléozoique contrdle 1a défor-
mation dans la zone du Boomerang-Chapare (17°S-18°S)
[Baby et al., 1995], qui marque une zone de transfert en-
tre les Zones Subandine nord et Subandine sud.

L’accomodation de la déformation le long de cette
rampe oblique se traduit par des mouvements horizontaux
paralleles et obliques a la chaine, qui s’expriment sous
forme de failles de déchirement (décrochements) sénes-
tres au niveau du Boomerang [Baby et al., 1993], et sous
forme de décrochevauchements respectivement dextres et
sénestres dans les zones Subandines sud et nord [Baby et
al., 1993]. Cependant, les valeurs des mouvements hori-
zontaux, paralleles ou obliques a la chaine, sont faibles,
au maximum de 20 km [Baby et al., 1993], par rapport au
déplacements horizontaux perpendiculaires a la chaine.

Plus en arriére, sur la Cordillére Orientale, et dans [’axe
du Boomerang (Fig. 88), des failles décrochantes ESE
individualisent, par leur jeu sénestre, des bassins pull
appart comme le bassin de Sacaba, daté entre 6 et 3 Ma
[Fig. 89, n® 32; Kennan et al., 1995]. Ces failles de déchi-
rement montrent |’accomodation de la couverture paléo-
zoique au changement cinématique du coude de Santa
Cruz, et s’enracinent probablement dans les niveaux de
décollement andin [Dewey et Lamb, 1992; Sheffels, 1995]
formant des bassins pull- appart de type «thin skinned>».

2.6. Pliocéne supérieur-Pléistocéne (Fig. 99).

Le Pliocéne supérieur montre une accélération du sou-
levement de !’ensemble Cordillere Occidentale-
Précordillére par rapport au Pliocéne inférieur. En effet
'ignimbrite Huayllas (Fig. 89, n® 27) est entaillée, sur
les parties ouest de la Précordillere, par le réseau hydro-
graphique actuel coulant 800 m plus bas vers 1’Ouest
[Parraguez et al., 1997]. La mise en place de ce réseau
s’est accompagnée de la perturbation, et de la capture par-
tielle, du réseau pliocéne inférieur [Parraguez et al., 1997].
Cette accélération de la surrection est liée a une reprise de
I’activité compressive de la faille de Ausipar en avant de
laquelle se développe un réseau de faille normales paral-
l¢les a la chaine [Parraguez et al., 1997]. La formation du
réseau fortement €rosif ouest-est est également reconnue
sur la fagade Pacifique au Sud Pérou ol les dépdts du Pléis-
tocéne remplissent des vallées incisées (300 m) au Plio-
céne supérieur [Sébrier ef al., 1988].

Dans les parties plus internes de la Précordillere, le
méme corps ignimbritique est basculé vers 1’Est au dos
du bombement de la pampa Oxaya et chevauché le long
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de la faille de Confluencia (Fig. 91), indiquant une réacti-
vation du WTS en compression [Garcia ef al, 1996). En
arriere du WTS, et en avant de la faille de Berenguela, le
bassin de Lauca admet son niveau maximal 2 3 Ma, juste
avant le dépdt de I'Ignimbrite Lauca (Fig. 89, n° 29), équi-
valent de 1’Ignimbrite Perez (Fig. 89, n°® 30).

L’extension maximale est suivie d’une période d’abla-
tion au centre du bassin, et d’érosion sur les bords [Kott et
al., 1995], associées & un fléchissement du centre du bas-
sin et de I’ignimbrite Lauca, qui ne peut s’expliquer par la
mise en place d’appareils volcaniques connus 2 I’Est du
bassin seulement & partir de 0.3 Ma [Wormer et al., 1988].
Apres 1.8 Ma, le systeme lacustre laisse place 2 un sys-
teme fluviatile dynamique. L’évolution du bassin de Lauca,
caractérisée par une progradation de la sédimentation vers
le centre du bassin, associée 2 une flexion et 2 Papparition
de facies grossiers proximaux, semble liée a la réactiva-
tionen compression de la faille de Berenguela, et 2 la mise
a Iérosion de la bordure est du bassin Lauca.

Dans le bassin de Charafia, qui constitue la prolonga-
tion nord du bassin Lauca, la discontinuité surmontant
I"Ignimbrite Perez légérement plissée (cf § 2522d)a
enregistré le méme événement. En effet, la géométrie de
la formation pléistocéne Charaiia (cf § 2.5.2.2.d ; Fig. 89,
n° 31) qui la surmonte, indique elle aussi le soulévement
du haut de Berenguela, suggérant la réactivation compres-
sive de la faille de socle de Berenguela. I absence de sur-

faces de chevauchement montre ’existence d’un pli forcé
de socle, 1i€ a un probable cisaillement de la partie supé-
rieure de la faille de Berenguela (cf § 3.6).

Postérieurement a cet épisode compressif, I’entaille
dans le Pléistocéne ancien (Formation Charafia) de la val-
Iée du rio Mauri, par érosion régressive, est associée 2 un
régime extensif [Lavenu et Mercier, 1991] ce qui indique
que la Cordillére Occidentale continue de monter par rap-
port 4 I’ Altiplano.

Sur I’Altiplano, le Pliocéne supérieur montre la réacti-
vation des structures du Miocéne supérieur. Les aires de sé-
dimentation abandonnent la partie centrale de I’Altiplano et
se restreignent aux parties orientales (bassin Poopo). Pour
la premiére fois pendant le Tertiaire, le centre de I’Atiplano
est soumis a I"érosion. La mise en place de grands systémes
fluvio-lacustres pléistoceénes, emboités sur les parties est de
I’Altiplano, marque une baisse constante du niveau de base
et le soulevement de I’Altiplano (cf § 4.3).

A la transition Altiplano-Cordillére Orientale, le bas-
sin de la Paz est déformé par une tectonique transpressive,
liée au systéme de décrochements ESE, qui déforme éga-
lement le bassin de Sacaba dans la Cordillére Orientale
[Fig.89, n° 32 ; Kennan, 1993 ; Kennan et al., 1995], et
qui se branche vers I’Est dans I’axe du coude de Santa
Cruz. La géométrie des dépdts glaciaires pléistocenes dans
la bassin de La Paz indique que la Cordillere Orientale
monte plus que 1’Altiplano (cf §4.3) qui est soumis, pour
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Fie. 93— Localisation des transects géophysiques.

L1 Lithoscope 91 [Dorbath et al., 1993]; L2 Lithoscope 94 [Dorbath et al., 1996], Sismique réfraction [Berlin Group 87-89 ; Schmitz, 1993 s Wigger
etal., 1954] , SEDA 94 [Beck et al., 1996 ; Zandt et al., 1996}, BANJO 94 [Beck et al., 1996], Modgles crustaux fce travail].
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la premiére fois, & un régime extensif N-S généralisé
[Lavenu et Mercier, 1991].

Plus au Sud, la transition Altiplano-Cordillére n’est
pratiquement pas réactivée au Pliocéne supérieur, mais le
fléchissement des surfaces d’érosion indique une accélé-
ration du soulévement de la cordillére par rapport a
1’ Altiplano (cf § 3.3), et marque le début de la dissection
de la grande surface d’érosion San Juan del Oro, qui n’est
pas associé a une réactivation en compression de la Cor-
dillere [Gubbel et al., 1993]. L’accélération du souléve-
ment de la Cordillére Orientale, aprés 3 Ma, est égale-
ment bien marqué dans les taux de dénudation calculés

5 -3.5 -2.5 -1.5

sur les plutons de la Cordillére Royale [Benjamin ef al.,
1987].

Dans les Zones Subandines, la discontinuité régionale
dans la sédimentation correspondant & la base de la for-
mation Emborozu, 3.3 Ma [Baby, 1995] indique une ac-
célération de la déformation.

Elle se poursuit jusqu’au Quaternaire par [’activation
de failles plus externes [Baby, 1995]. Les données de séis-
micité montrent également, qu'actuellement, la déforma-
tion se poursuit sur le Subandin bolivien [Jordan e al.,
1983 par exemple].
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Fic. 94— Compilation des résultats des transects géophysiques le long des Andes Centrales.

A : Tomographies téléséismes [Dorbath ef al., 1993] ; B : Tomographies téléséismes [Dorbath et al., 1996] ; C: Modele crustal 2 21° 158
montrant les zones & hautes vitesses [Wigger ef al., 1994] et & haute conductivité [Schwarz et al., 1994] ; modifié d'aprés Okaya et al., [1997].
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Fia. 95— Principales données géophysiques utilisées pour contraindre I'enveloppe crustale utilisée lors de la construction du

modele géométrique des Andes centrales (15°-18° S)
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3.— METHODOLOGIE UTILISEE POUR LA CONSTRUCTION DES
COUPES CRUSTALES

La construction de coupes équilibrées a I’échelle de la
croflte obéit aux régles générales de construction de cou-
pes équilibrées a 1’échelle de la couverture [Dalhstrom,
1969 ; Elliot, 1983 ; Woodmark et al. 1985 ; Mugnier e?
al., 1990].

Cependant, les données utilisées pour contraindre géo-
métriquement les coupes crustales, ainsi que les change-
ments d’échelle des phénomenes pris en compte, confe-
rent une spécificité a la construction de telles coupes. La
méthodologie employée dans ce chapitre est celle définie
par Ménard [1987]. Afin de construire ces transects
crustaux ; il convient de fixer les parametres suivants :

-géométrie crustale actuelle,
-valeur du raccourcissement crustal,

-géométrie des surfaces de chevauchements et des
écailles crustales,

-géométrie ante déformation.

3.1.Données utilisées concernant les structures
crustales et lithosphériques actuelles

3.1.1. Les données de géophysiques

Afin de contraindre au plus juste les différents para-
metres énoncés ci-dessus, nous avons utilisé les données
géophysiques disponibles dans la littérature traitant de
séismologie, de gravimétrie et de sismique réfraction. Nous
nous proposons ici de discuter ces différents types d’in-
formation, et surtout des précautions qu’il convient de
prendre lors de leur utilisation comme outils pour con-
traindre des structures crustales.

Les profils lithoscopes [Dorbath et al., 1993 ; 1996]

Deux campagnes séismologiques ont été réalisées en
1992 et 1994. Le transect effectué en 1991 (18°-15°S) re-
coupe la Zone Subandine, la Cordillére Orientale et
I’Altiplano ; le second (19°S) traverse |’ensemble des uni-
tés andines de ’extrémité Est de la Zone Subandine jus-
qu’a la cdte du Chili (Fig. 93). Nous rappellerons ici
succintement les principes de ces campagnes, qui [Dorbath
et al., 1993; 1996] proposent une tomographie obtenue
par inversion des résidus des temps d’arrivée des ondes P
et PkP provenant de téléséismes. Une tomographie jus-
qu’a une profondeur de 120 km est présentée (Fig. 94)
pour le profil 18°, et jusqu’a 600 km pour le profil 20°
(Fig. 94). Le degré de fiabilité des résultats varie le long
des transects, a cause de la disparité du nombre d’événe-
ments enregistrés, de leur intensité et de leur azimut, ainsi
qu’en relation avec des problémes inhérents aux méthodes
numériques [Dorbath et al., 1993 ; 1996]. Les tomographies
sont établies selon un découpage en cubes (Carré en 2D),
régi par un modele de vitesse; les anomalies sont exprimées
en pour-cent par rapport au modele de vitesse (Fig. 94).

Les profils BANJO et SEDA [Beck et al., 1996]

En 1994 deux profils de récepteurs a larges bandes,
utilisant un total de 24 stations, furent installés dans les
Andes centrales et le Nord Chili. Le profil BANJO
(Broadband ANdean JOint) constituait un transect Est-

Ouest de 16 stations, étendues sur 1000 km de la cbte
nord chilienne a la plaine du Chaco en Bolivie (Fig. 96),
entre 19° et 20°S.

Le profil SEDA (Seismic Exploration of the Deep
Altiplano) était formé de 7 stations, déployéees sur 350
km le long de la bordure est de |’ Altiplano entre La Paz et
Uyuni (Fig. 93). Comme pour les profils lithoscopes, 1’ob-
jet d’étude est le temps d’arrivée des ondes issues des
téléséismes et des séismes régionaux profonds. Cependant
la méthologie employée est différente [Beck et al., 1996].

L'utilisation de fonctions de transfert permet, 2 partir
de la comparaison des temps d’arrivée des ondes P direc-
tes et des ondes Ps (P convertie en S a I’interface croilte-
manteau), et a partir de la connaissance du coefficient de
Poisson (VP/VS), de calculer les épaisseurs de crofite. Afin
de contraindre le rapport de vitesse entre les ondes P et S
dans la crofite, les auteurs ont utilisé les temps d’arrivée
des ondes crustales multiples (PpPms). Dans le cadre de
I’utilisation de ces données pour contraindre les modeles
géométriques construits, il est important de signaler que
pour I’Altiplano le coefficient de Poisson, bien contraint
sur de gros événements, tel que le séisme de juin 1994
(Mw =8.3), est faible (VP/VS =0.25) [Zandt et al., 1996].
11 permet de proposer sous 1’ Altiplano, une vitesse crustale
moyenne des ondes P 4 6.0 km/sec, et une épaisseur
crustale de 65 km. Ces paramétres sont compatibles avec
une crolte de composition quartzo-feldspathique.

Par contre, le coefficient de Poisson est moins con-
traint pour la Zone Subandine et la plaine du Chaco, in-
duisant des erreurs, pouvant atteindre 6 km, dans le calcul
des épaisseurs de crofite. De méme, les épaisseurs de crofite
de + 70 km sous les Cordillere Orientale et Occidentale
peuvent €tre ramenées 4 une valeur équivalente a celle
calculée sous I’Altiplano, si on considére un coefficient
de Poisson de 0.28 [Beck et al., 1996].

D’autres travaux utilisant le méme réseau de récep-
teurs [Meyer et al., 1995], indiquent |’atténuation des on-
des S le long de zones mantelliques situées sous 1’ Altiplano
et la partie ouest de la Cordillere Occidentale, a des pro-
fondeurs comprises entre le Moho et 100 km. Elle sont
interprétées comme des zones de fusion par remontée du
manteau asthénosphérique et amincissement du manteau
lithosphérique. Ce type d’anomalie n’est pas mis en évi-
dence sous la Cordillere Orientale.

Le profil de sismique réfraction [Wigger et al., 1994]

Des investigations par sismique réfraction furent réa-
lisées en 1987 et 1989 au Nord Chili, Nord Argentine et
Sud Bolivie (Fig. 93) par le groupe de la «Frei Universitit»
de Berlin. Seules les données acquises le long du profil le
plus septentrional ont été utilisées pour contraindre les
constructions. Localisé a 21°S, ce profil s’étend sur plus
de 700 km. Le long de ce profil, quatre points ont été uti-
lisés pour la localisation des sources d’émission (charges
explosives). Le profil est donc divisé en trois trongons
étudiés dans le sens aller et retour. Les récepteurs étaient
espacés d’une distance variant entre 5 a 10 km. Une mo-
délisation en 2D par tracés de rais est présentée pour les
deux sens, accompagnée du sismogramme des temps d’ar-
rivée des ondes P en fonction de la distance 2 la source.
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Un modele de vitesse a I’échelle crustale est proposé
(Fig. 94), avec une résolution plus grande que les tomo-
graphies. Les modéles 2D par tracés de rais permettent de
bien individualiser les réflecteurs clairement éclairés qui
définissent des interfaces bien contraints (Fig. 94). Ces
travaux mettent en évidence ’existence de zones
anomaliques 2 faibles vitesses sismiques sous I’ Altiplano
entre 30 et 60 km de profondeur, et des réflecteurs a fortes
vitesses sismiques en position structurale élevée sous la
Cordillere Orientale [Wigger et al., 1994].

Les données gravimétriques (fig. 95)

Les modélisations gravimétriques indiquent que les
parties externes des Andes Centrales ne sont pas en équi-
libre isostatique local ; les plaines étant sous-compensées
et la Zone Subandine sur-compensée [Lyon-Caen et al.,
1985]. Le couple anomalie négative / anomalie positive
de Bouguer sous les parties orientales des Andes Centra-
les est dil 2 la déflexion du Moho par flexure du bouclier
brésilien [Lyon-Caen et al., 1985]. L’épaisseur élastique
moyenne est de I’ordre de 50 km [Lyon-Caen et al., 1985,
Watt et al., 1995]

Par contre, les parties plus internes (partie ouest de la
Cordillere Orientale et Altiplano) apparaissent en équili-
bre (ou presque) isostatique local [Lyon-Caen et al., 1985].
Les anomalies isostastiques régionales, construites sur un
modeles de plaque élastique montrent des valeurs faibles
sous 1’Altiplano et la partie ouest de la Cordillére Orien-
tale, pour des épaisseurs élastiques faibles <2 25 km ou =
a 0 km (modele d’Airy ), indiquant que les régions inter-
nes sont compensées localement, et non par isostasie ré-
gionale. 11 est difficile d’estimer 1’emplacement de la fin
de la plaque élastique, qui semble se localiser sous la Cor-
dillere Orientale entre 150 et 200 km a 1’Ouest du front
andin [Lyon-Caen et al., 1985], ou  I’aplomb de la limite
Altiplano-Cordillere Orientale [Watt et al., 1995].

Le long du profil 18°-15°S, Whitman [1993] a calculé
les anomalies résiduelles isostastiques. Elles correspon-
dent aux anomalies de Bouguer, auxquelles ont été sous-
traites des anomalies isostatiques calculées selon une com-
pensation de la topographie de type Airy. Les valeurs isos-
tatiques régionales sont calculées aux altitudes des sta-
tions de mesures et ne sont pas ramenées 2 un niveau de
base. Les anomalies résiduelles isostatiques sont corrigées
des anomalies de I’effet de masse non compensée de la
subduction dans le manteau.

Cing anomalies sont reconnues (Fig. 95). Trois positi-
ves sont localisées respectivement 2 100 km a I’Ouest de
la fosse de subduction, sous la partie avant-arc et sous la
partie ouest de la Cordillere Orientale. Trois négatives sont
présentes au niveau de la fosse, sous la Cordillére Occi-
dentale et sous les Zones Subandines.

L’anomalie positive localisée 2 100 km 2 I’Ouest de la
fosse est interprétée comme une conséquence de la flexion
de la plaque océanique et de la montée du Moho au ni-
veau d’un forebulge.

L’anomalie négative au niveau de la fosse correspond
a un déficit de masse causé par la flexion de la plaque de
Nazca, combiné 2 un déplacement de la fosse dft 2 un cou-
plage plaque supérieure/plaque inférieure.
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L’anomalie positive sous 1’avant-arc marque I'interac-
tion entre la présence de corps denses intrusifs, tels que
arc volcanique jurassique, le déplacement vers le haut
de la crofite inférieure supportée par la flexion de la pla-
que de Nazca, ainsi que la présence de crofite océanique 2
des profondeurs peu importantes.

Le déficit de masse observé sous la Cordillere Occi-
dentale est associé a la présence de 1'arc néogéne marqué
par un volcanisme acide, et de grosses quantités
d’ignimbrites (cf § 5.I ; au Sud de 18°S, les ignimbrites de
Los Frailes et Moroccocala présentes sur la bordure ouest
de la Cordillére Orientale causent également un anomalie
négative),

La Cordillere Orientale est caractérisée par un excds
de masse et une sous-compensation locale.

L’anomalie négative sous la Zone Subandine et le
foreland coincide avec la présence de sédiments tertiaires
de faible densité, et 2 une topographie localement sur-com-
pensée. Le couple anomalie positive sous la Cordillére
Orientale (partie ouest) et anomalie négative sous la Zone
Subandine s’explique par la réponse d’une plaque élasti-
que, et marque la flexion de la plaque Amérique du Sud
€lastique sous la charge crustale, et le sous-charriage du
bouclier brésilien vers I’Ouest [Lyon-Caen et al., 1985 :
Whitman, 1993]. Sous les parties arriére-arc, les profon-
deurs du Moho prises en compte par Whitman [1993] dans
les calculs d’anomalies isostatiques résiduelles sont du
méme ordre que celles issues des différents travaux de
sismiques [Dorbath et al., 1992; Wigger et al., 1994 :
Dorbath et al., 1996 ; Beck et al., 1996).

Les données sur la géométrie de la surface de subduc-
tion (fig.95)

Pour la construction du profil 15-18°S, nous avons uti-
lisé le profil de Cahill et Isacks [1992], issu de données
de séismologie obtenues A des profondeurs comprises en-
tre O et 300 km, et complété en profondeur par la position
des hypocentres des événements séismiques de 1’été 94
[Myers et al., 1995]. Ces profils sont définis comme le
milieu de la zone de Wadati-Benioff (mise en évidence
par la position des épicentres).

3.2. Les données géologiques

3.2.1 Les données géologiques concernant les structu-
res crustales supérieures

Données sur la Zone Subandine :

Ce sont des coupes équilibrées construites 2 1’aide de
données de surface issues de relevés géologiques, et de
subsurface, provenant de sismique pétroligre [Baby et al,
1995]. Le degré de fiabilité des données utilisées permet
de considérer cette zone comme le point de référence lors
de la construction et du dépliage du transect crustal.

Données sur I'Interandin et la Cordillére Orientale

La compagnie YPFB a mis a notre disposition des car-
tes et des colonnes lithostratigraphiques qui nous ont per-
mis de construire une coupe équilibrée de la couverture
de ces unités andines. Le manque de marqueur dans la
partie ouest de la Cordillere Orientale, oll seuls des ter-
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rains ordoviciens affleurent, a induit une faible incerti-
tude sur la localisation de 1’interface socle-sédiments.
Nous aborderons ce probléme lors de la construction du
transect crustal. En revanche, la partie occidentale de la
Cordillere Orientale (ceinture de Huarina, cf § 4.1) est
bien contrainte par 1’existence de nombreux marqueurs
lithologiques paléozoiques.

Données sur I’ Altiplano

La coupe 2 (Fig. 12), utilisée pour le transect crustal
15°-18°S a €t€ directement construite A partir de sismi-
que réflexion et de données de terrain (cf. Chap. 2, 3 et
4).

Données sur la Cordillére Occidentale, la Pré-Cor-
dillére et la marge avant-arc (Chili)

Des données de sismiques réflexions, que nous ne pou-
vons présenter ici [données ENAP], associées 4 une étude
de terrain de la Précordillére, permettent de compléter les
travaux de Munoz et Charrier [1996], Garcia et al. [1996],
Parraguez et al. [1997] et Hérail et Riquelme [1997]. El-
les ont permis de construire une coupe équilibrée de 1’en-
semble avant-arc/arc (Fig. 91 et 92). Les bonnes condi-
tions d’affleurement dans la Précordillére assurent de
bonnes contraintes sur les géométries représentées.

3.1.2.b. Les données géochimiques concernant les struc-
tures lithosphériques

Des teneurs élevées en isotope *He de sources
géothermales localisées entre la Précordillere et la bor-
dure ouest de la Cordillere Orientale, supérieures a celles
de I’Helium issu de la crofite, indiquent sous ces zones
une fusion mantellique [Hoke et al., 1994]. Au niveau de
’arc magmatique, ces anomalies sont dues a la fusion du
coin asthénosphérique hydraté par les fluides issus de la
déshydratation de la plaque subductée [Hoke et al., 1994].
Ceci implique que sous I’arc magmatique, la base de la
lithosphere soit toujours 2 une profondeur inférieure a la
zone de Benioff [entre 100 et 150 km de profondeur, Cahill
et Isack,1992]. Cependant, la persistance de ces anoma-
lies sous I’ Altiplano et une partie de la Cordillere Orien-
tale implique la prolongation de la lithosph2re amincie
(100 km d’épaisseur) vers 1’Est [Hoke et al., 1994].

La présence de basaltes de 1’Oligocene supérieur, Mio-
cene, Pliocene et Quaternaire sur 1’Altiplano [Soler et
Jimenez, 1993] suggére également une fusion mantellique,
associée a des processus de contamination crustale lors
de I’ascension des magmas [Leroy et al., 1996].

3.2. Les structures crustales

La crofite cratonique est limitée vers le haut par la
base des séries sédimentaires et vers le bas par la discon-
tinuité de Mohorovic.

3.2.1. La limite supérieure de la croiite cratonique et le
raccourcissement néogéne (Fig. 95)

Il est important de mentionner que le raccourcisse-
ment est calculé parallélement 2 la direction de transport
régional, c’est & dire perpendiculairement a la chafne. Il
est mesuré par rapport aux niveaux antéorogéniques, c’est

163

a dire préférentiellement le toit du Crétacé et/ou du
Paléozoique. Cependant, il existe des mouvements paral-
12les & la chaine, comme ceux reconnus sur |’ Altiplano et
dans la Zone Sudandine. Ces mouvements, qui s‘expri—
ment principalement sous forme de composante
décrochante dans les chevauchements, sont faibles par rap-
port aux raccourcissement perpendiculaire a la chaine [cf.
§ 4.2.2 ; Baby, 1995], et marquent 1’adaptation de la cou-
verture sur des rampes latérales trés localisées.

La Zone Subandine

Le long du profil crustal 15°-18°S, le niveau de dé-
collement basal, correspondant 2 la limite sédiments
paléozoique/socle [Baby et al., 1995], est penté vers
I’Ouest de 4°. Le raccourcissement néogéne absorbé est
de 74 km. Il est de 86 km 2 21°-22°S [Baby et al., 1997 ;
cf § 4.4.1] etde 118 km a 19°S [Lusieux, 1996].

L’ensemble Zone Interandine-Cordillére Orientale

La géoméitrie du toit du socle a été déduite de la géo-
logie de surface. Utilisant comme repere les larges syncli-
naux intra-cordilleres, j’ai, en respectant les épaisseurs des
séries sédimentaires, construit le toit de la crofite cratonique
de fagon a lisser les déformations de faible longueur d’onde
exprimées dans la couverture. Ceci s’appuie sur I’hypo-
thése de la présence d’un grand niveau de découplement &
’interface socle couverture discuté au §5.1.

Sur le versant occidental de la Cordillere, la base de
I’Ordovicien est penté de 7° vers 1'W. Elle est déduite par
construction du profil de la base du Silurien (niveau de
décollement majeur, cf § 5.1.), dont la profondeur est bien
contrainte dans les grands synclinaux de la ceinture de
Huarina (synclinal de Calamarca, cf. Ch. 3). La valeur de
cette pente est compatible avec I’érosion réguliere vers
I’Est du Silurien, qui indique que 1’interface socle-sédi-
ment est globalement plus penté que la topographie
moyenne.

Les tests sismiques, discutés ultérieurement, ainsi que
les anomalies de vitesses observées sur la tomographie
[Dorbath et al., 1992; Fig. 93], montrent la validité de la
géométrie de cet horizon.

Le raccourcissement néogene mesuré est de 104 km
sur le transect 15°-18°8S. Il est de 125 km 421°-22°S [Baby
etal, 1997 ; cf § 5.4.1] et de 90 km a 19°S [Lusieux,
1996].

L’Altiplano

Sur les parties ouest de 1’ Altiplano, le toit du socle est
bien contraint par les données de sismique réflexion. En re-
vanche, sur les parties orientales, seule la partie supérieure
du biseau vers 1’Ouest des séries paléozoiques est éclairée
ensismique. Les épaisseurs de Paléozoique prises en compte
sont celles discutées dans les § 2.6.1 et 4.3.2.1; elles sont
compatibles avec les anomalies de vitesses (Fig. 94) obser-
vées sur la tomographie [Dorbath et al., 1992].

Le raccourcissement néogéne mesuré est de 15 km sur
le transect 15°-18°S. Il est de 20 km 2 21°-22°S [Baby et
al., 1997; cf § 54.1]. A 19°S il est de 65 km [Lusieux,
1996], car il englobe les structures liées 2 la nappe de
Calazaya [Baby et al., 1992], située a la limite Altiplano-
Cordillére Orientale.
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La Cordiliere Occidentale, la Précordillére et lamarge
Chilienne

La coupe équilibrée (Fig. 92), établie a partir des don-
nées de terrain et de sismique (cf. § 5.3.1.2.a), indique que
le raccourcissement accomodé au niveau du WTS et de la
Cordillere Occidentale est de 16 km a 18°S. La position du
toit du socle est bien contrainte sous les faibles épaisseurs
de Tertiaire. Le socle se situe ici en position haute par rap-
port aux autres unités des Andes Centrales (Fig 95), et est
clairement affecté par des failles a forts pendages (cf. § 5.1),
affleurant dans la Précordillére et bien visibles en sismique
sur la marge Chilienne. En revanche, les épaisseurs des sé-
diments volcanodétritiques du Jurassique, reconnus sous les
parties occidentales de I’avant-arc [Munoz et Charrier, 1996},
sont mal contraintes induisant ainsi une incertitude sur la
position du toit du socle.

3.2.2. La limite inférieure du matériel crustal

Le profil du Moho, utilisé pour la construction du pro-
fil 18°-15°S, est celui calculé par Dorbath et al., [1992],
sous les parties orientales, celui calculé par Beck et al.
[1996], bien contraint sous 1’ensemble 1’ Altiplano/arc et
celui issu des travaux de James [1971] sous ’avant-arc. I1
est & noter que ces trois segments se corrélent trés bien
(Fig. 95) ; de plus, les épaisseurs de matériel crustal pri-
ses en compte sont du méme ordre que celles obtenues,
plus au Sud, sur les profils de sismique réfraction [Wigger
et al., 1994], y compris sous I’avant-arc oil des réflecteurs
interprétés comme le toit du manteau (8.0 km/s) ont été
éclairés a 40 km de profondeur sous la cordillére de la
Cote et a 60 km sous la Précordillére. Sous la marge Chi-
lienne, la limite inférieure de la crofite continentale cor-
respond au toit de la crofite océanique. Ceci nous permet
de considérer I'interface matériel crustal/manteau comme
un parameétre fixe dans la construction du transect crustal.

3.2.3. Géométrie des écailles crustales et mode de défor-
mation

Nous considérons que les duplex crustaux au dos des
chevauchements sont constitués par de la crofite moyenne
et inférieure s’enracinant a la base de la crofite inférieure.
Cette hypothese s’appuie sur :

-le manque de corrélation entre les anomalies de
vitesses observées dans la crofite et dans le manteau supé-
rieur qui valide la présence d’un niveau de découplement
important au niveau du Moho [Dorbath et al., 1996]);

- la présence de zones a hautes vitesses sismi-
ques (Fig. 94), interprétées comme des remontées de crolte
inférieure au dos de chevauchements crustaux [Schmitz,
1993, 1994 ; Wigger et al., 1994], a des profondeur de 20-
25 km sous la Cordillere Orientale ;

- la présence (Fig. 94) de zones a haute conducti-
vité électrique [Schwarz et al, 1994] représentant des zo-
nes de détachement [Schmitz, 1993, 1994], localisées a
différents niveaux structuraux sous la Cordillére Orien-
tale [Gotze et al., 1995] ;

- la présence de séismes dans la croiite profonde
au Pérou [Suarez et al., 1983] et en Argentine [Cahill e al.,
1992], ainsi que la nature quartzo-feldspathique du socle
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Zandt et al., 1996] démontrée par les vitesses moyennes
et le coefficient de Poisson (cf § 5.3.1.1), corroborent un
mode de déformation de type fragile. Ceci s’oppose au
modele de déformation ductile de crofite inférieure [Isacks,
1988; Lamb et Hoke, 1997] et de crofite moyenne expli-
qué par la montée d’isothermes [Kley er al., 1997].

Les géométries des déformations en profondeur s’ap-
puient sur I’hypothése du sous charriage du bouclier bré-
silien [Isacks, 1988 ; Roeder, 1988 ; Sheffels, 1990 ;
Schmitz, 1994 ; Allmendinger et Gubbels, 1996]. Cette
hypothése s’appuie sur le style de déformation («thin
skinned») du Subandin [Baby et al, 1989 ; Dunn et al,
1995] qui montre une évolution de type prisme tectoni-
que, poussé a I’arri¢re par un bloc plus rigide correspon-
dant a la Cordillere Orientale [Kley, 1996], et décollé du
bouclier brésilien.

Récemment cette rampe crustale a été mise en évi-
dence, au Sud de la Bolivie, par sismique réflexion grand
angle [Allmendinger et Zapata, 1996]. Sur le transect 15°-
18°S, elle a été positionnée par le dépliage des unités
Subandines. Sous la Cordilleére Orientale, nous avons
corrélé les grands synclinaux aux limites d’écailles
crustales. Le raccourcissement observé, entre deux grands
synclinaux dans la couverture qui a été décollée sur le dos
de chaque écaille, permet de retrouver la quantité de dé-
placement par chevauchement (fleche) d’une écaille sur
1’autre.

[’emplacement des écailles crustales a également été
contraint par la projection vers le Nord, le long de leurs
anomalies gravimétriques, des tétes de crofite inférieure
mises en évidence en position structurale élevée par la
sismique réfraction 2 21°S [Wigger et al., 1994]. Des mo-
délisations sismiques, qui seront discutées ultérieurement,
ont également permis, par essai-erreur, de contraindre et
de valider la position des écailles de crofite inférieure.

Sur!’Altiplano, I’arc et1’avant-arc, les limites crustales
sont déterminées par la géologie puisqu’elles affleurent
ou sont sub-affleurantes de par I’absence de couverture
paléozoique stratifiée (cf. § 5.1). La géométrie des che-
vauchements en profondeur est issue de 1’équilibrage et
est contrainte, sous la Cordillere Occidentale et]’Altiplano,
par la projection vers le Nord d’une zone a fortes vitesses
sismiques (interprétée comme le sommet de la croiite in-
férieure [Gotze et al., 1995], localisée a 25-30 km [Wigger
etal., 1994] de profondeur 4 21°S. Sous les parties avant-
arc, I’anomalie résiduelle positive (Fig. 95) indique un ex-
ces de masses dfl 2 une remontée de roches denses de la
base de la crofite [Witmann, 1993]. Cette anomalie posi-
tive est réguli¢re le long de la marge [Wittman, 1993] ;2
21°8 elle correspond a une zone od des réflecteurs (6.9
km/s-7.1 km/s) ont été éclairés 2 des profondeurs de 20
km sous la Cordillere de la Cote [Wigger, 1994].

D’autres réflecteurs, indexés de vitesses élevées du
méme ordre et bien éclairés vers 1’Est, permettent de suivre
cet horizon 4 35 km sous la Précordillere et 2 40 km sous la
Cordillere Occidentale (Fig. 95). Sur le transect crustal 15°-
18°S, nous avons utilisé par projection I’ensemble de ces
réflecteurs (Fig. 95) interprétés comme la base de la crofite
inférieure [Wigger et al., 1994 ; Gotze et al., 1995].



165

M m w»f 98 ‘Hoys wy 6€ ‘Hoy
M8 | 3nozNvaaNvans INOZ
> VIANVHALNI
S
ajuew Jaddn|
3 1510 Jomo 1l

1SnJd SIPPIN
010Z0S8\ - 210Z08|ed

P. ROCHAT

dlozoua)

un 0§

50 km

e

ANVY'13H04
IN3g

Wy $/ Hoys
3INOZ NV3aNveans

Z
l

S

w 98 ‘Hoys
VIN3IHO Va3 T1IdH00

w GG - obC

wy €0} -Hoys
IVIN3IHO YHITIAH0O

8L -

9l

wnf O¢ ‘Hoys
ONV1dILTV

Wy 1 HOyS
ONVIdILTY

Fic. 96— Coupes équilibrées crustales de I’ arriére-arc des Andes centrales

Géologie Alpine, 2002, Mémoire H.8. n® 38



166 STRUCTURE ET CINEMATIQUE DE L’ALTIPLANO NORD-BOLIVIEN

3.2.4. Etat initial et séquence d’activation des chevau-
chements crustaux

L’histoire géologique permet de reconstituer |’état ini-
tial antéorogénique défini au début de I’Oligocene supé-
rieur [Sempere ef al., 1990]. Nous ne prenons pas en
compte les éventuels déformations transpressives €oce-
nes au Chili, qui sont peu contraintes et ne semblent pas
avoir induit d’importantes conséquences structurales
[Charrier et Reutter, 1994] en terme d’épaississement
crustal (cf. § 5.2.1 ; Fig. 96).

Dans |’arriére-arc, | ’épaisseur de crofite préorogénique
varie entre 35-40 km en fonction de I’emplacement du
bassin paléozoique (Fig. 96), et en accord avec les don-
nées de géophysiques obtenues au niveau du foreland
[Beck et al., 1996]. Eneffetil n’y a pas, en Bolivie, d’évi-
dence d’amincissement crustal durant le Crétacé [Sempere,
1995], comme cela est proposé par Schmitz [1994] et
Okaya [1997] dans leurs modeles crustaux. Le Crétacé
est discordant sur I’Ordovicien [Kley, 1996] au centre de
la Cordillere Orientale et sur le reste des terrains paléo-
zoiques (Dévonien/Carbonifere) sur la bordure est de
I’Altiplano et sur les zones inter et sub-andines. En fait,
I’érosion des terrains précrétacés s’inscrit dans I'histoire
hercynienne et notamment avant le Carbonifére supérieur
[Isaacson et Martinez, 1995]. La discordance Crétacé sur
Ordovicien au niveau de la Cordillere Orientale actuelle
indique que le «bassin paléozoique» formait alors un
bombement. Les variations d’épaisseurs de crofite
moyenne sous le bassin paléozoique ont €€ préservées
jusqu’au Tertiaire (Fig. 96). En revanche, on peut consi-
dérer que les réajustements thermiques et physico-chimi-
que ont rééquilibré la crofite inférieure depuis I’Hercy-
nien.

Sur I’Altiplano et les parties avant-arc, |’absence de
bassin paléozoique, et les trés faibles taux d’extension des
failles normales ayant contrdlé les bassins tertiaires, ainsi
que la position des réflecteurs attribués a la croiite infé-
rieure, nous imposent de considérer une épaisseur de crofite
préorogénique de 30-35 km. Nous avons distingué sur la
construction crustale 15°-18°S, la crofite préorogénique
du bouclier précambrien brésilien de celle des parties oc-
cidentales des Andes Centrales, dont les niveaux supé-
rieurs affleurent dans la Précordillére on ils définissent le
«Belen Metamorphic Complex» [Montecinos, 1963 ; Gar-
cia et al., 1996]. Le BMC semble pouvoir constituer la
prolongation sud [Garcia et al., 1996] du massif d’Are-
quipa [Mpodozis et Ramos, 1989], et montre une histoire
complexe commencée pendant le Cambrien moyen [Basei
et al., 1996]. Le bouclier brésilien est bien lité en terme
de vitesses sismiques [Wigger et al., 1994], alors que le
socle d’Arequipa semble montrer une absence de crofite
inférieure mafique sous I’Altiplano, comme cela résulte
des études séismologiques, et la présence de corps mag-
matiques préorogéniques sous-plaqués sous 1’avant-arc
Chilien [Gotze et al., 1994, Lucassen et Franz, 1996].

L’évolution géologique (cf § 5.2), bien contrainte, des
Andes Centrales permet de proposer la séquence d’acti-
vation de chevauchements crustaux (Fig. 98) ci-dessous
qui sera discutée plus en détail dans le paragraphe 5.2.2.
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Cette séquence repose sur la considération que 1’acti-
vation d’un chevauchement crustal est marquée en sur-
face par I’activation de structures compressives, mais que
le transport passif d’un chevauchement, au dos d’un autre
chevauchement plus en avant, peut s’effectuer sans réelle
réactivation des structures de la couverture (éventuelle-
ment juste un cisaillement). Ce dernier point se marque
en surface par la mise en évidence de mouvements verti-
caux non associés a des déformations compressives.

- A I’Oligocene supérieur-Miocene inférieur, les
déformations sur la bordure est de 1’Altiplano et sur la
Cordillére Orientale indiquent la structuration en profon-
deur de chevauchements crustaux de I’arriére-arc a ver-
gence est. Au Miocene supérieur, les déformations de la
zone Interandine indiquent la reprise de la propagation
vers I'Est de la déformation en profondeur, et la forma-
tion de chevauchements crustaux. Cette séquence de dé-
formation «hinterland to foreland» se poursuit durant le
Pliocéne, ol la Zone Subandine est plissée par décolle-
ment en avant des écailles de socles, chevauchant vers
I’Est le bouclier Brésilien.

-Au Miocene inférieur, 1’inversion des failles de
socle du systéme WTS est associée a un raccourcissement
horizontal faible. En revanche, au Miocéne supérieur, les
chevauchements crsutaux a vergence ouest de ce systéme
s’individualisent. Ils recoupent et transportent les failles
trés pentées du socle. Dans le méme temps, 1’Altiplano
est partiellement inversé au dos d’un chevauchement
crustal & vergence Est, qui se branche en profondeur sur
le WTS selon une géométrie en pop up. Au Pliocéne su-
périeur, I'ensemble de ces structures est réactivé.

Les faibles déformations de la couverture, localisées
au dos des écailles crustales d’dge oligocéne supérieur-
mioceéne inférieur, indiquent que celles-ci sont transpor-
tées de maniére passive.

4.— DISCUSSION DES COUPES EQUILIBREES CRUSTALES

4.1. Bilan de masse des parties arriére-arc

Ce paragraphe résume a partir d’un article publié la
méthodologie employée dans la construction de deux
transect crustaux arriere-arc (15°-18°S et 21°-22°S) et
présente le bilan crustal, en rapport avec le raccourcisse-
ment néogeéne [Neogene shortening contribution to crustal
thickening in the back arc of the Central Andes ; Baby et
al., 1997]. L'épaississement crustal, reconnu depuis long-
temps sous les Andes Centrales, a ét€ interprété comme la
conséquence de redoublement tectonique [Lyon-Caen et
al., 1985]. Cette hypothése s’oppose au mod¢tle plus an-
cien faisant intervenir des phénomeénes d’accrétion mag-
matique comme seuls responsables de 1’épaississement
crustal [James, 1971]. Le bilan présenté ci-dessous (Fig.
98) montre que le raccourcissement néogéne sous les par-
ties arriere-arc est d@ au sous-charriage du bouclier brési-
lien, et qu’il est insuffisant pour expliquer I’épaisseur
crustale présente sous |’ Altiplano.

L’incompatibilité du raccourcissement néogeéne versus
1’épaississement crustal a également été mis en évidence
sur les parties arrieére-arc a 20°S par Lusieux [1996].
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4.2. Modélisations sismiques
4.2.1. Méthodologie

Les ondes PkP issues des teleséismes sont des ondes
réfractées a I'interfaces noyau-manteau, qui remontent
perpendiculairement a la surface de la Terre. Il est donc
aisé 2 I’aide d’un simple programme de tracé de rais de
comparer les temps d’arrivées des ondes enregistrées avec
celles théoriques traversant un modele de vitesse. Les
modélisations proposées ont utilisé les données obtenues
lors du profil Lithoscope nord [Dorbath et al., 1993] aux-

quelles nous avons apportés des corrections d’altitude bien

contraintes par la géologie (cf. Annexe 1).

On considére ici que les anomalies sont uniquement
liées a des causes crustales ou lithosphériques. La surface
de subduction n’est pas représentée. En effet, la tomogra-
phie du transect 20°S [Dorbath et al., 1996] montre que
I’anomalie due 4 la surface de subduction est en moyenne
réguliere en intensité et en amplitude (méme épaisseur)
tout au long du transect (excepté sous la partie la plus
orientale oll aucune modélisation n’est effectuée). Dans
I’hypothese oit I’anomalie de la surface de subduction se-
rait également réguliére sur le transect 15°-18°S, il n’est
pas nécessaire de la faire apparaitre car elle n’aurait aucune
influence sur les temps d’arrivée entre les différents points
du profil.

Dans la pratique, les modélisations proposées ont fait
I’objet d’un travail par essai-erreur, c¢’est a dire que nous
avons ajusté les structures crustales en fonction des résul-
tats des modélisations, tout en faisant varier, dans des gam-
mes plausibles, les vitesses des différents composants
crustaux. Le Moho, le toit du socle cratonique, ainsi que
le sous-charriage du bouclier brésilien sont restés fixes,
compte tenu des bonnes contraintes géologiques et géo-
physiques (cf § 4.3.2) de leurs géométries.

4.2.2 Discussion : test de validité des structures crustales,
caractérisation des composants crustaux et
lithosphériques

Une premiére série de modeles (Fig. 97-B 123) mon-
tre qu’une crofite homogeéne ne peut expliquer, par la sim-
ple géométrie du Moho, I’allure générale (de grande lon-
gueur d’onde) des résidus beaucoup plus lents sous
I’Atiplano que sous la Cordillére Orientale et les zones
Subandines (Fig. 96).

Les anomalies de faibles longueurs d’onde sur
1’Altiplano et la Cordillére Orientale sont en revanche bien
représentées sur des modeles (Fig. 97-B 117) prenant en
compte des écailles crustales impliquant la crofite infé-
rieure (Fig. 97-B 117). Ceci valide également la géomé-
trie retenue du toit de la crofite cratonique.

Cependant, ces modeles impliquent des vitesses trop ra-
pides sous 1’ Altiplano par rapport aux zones plus orientales
(Fig. 97-B 117). Une vitesse plus lente attribuée au coin re-
présentant I'excs crustal sous I’Altiplano (par rapport au
raccourcissement néogene ; cf. § 4.4.1) permet de se rap-
procher du profil de résidus enregistré, et notamment
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de la variation de grande longueur d’onde (Fig. 97-B 115).
Mais seul un gradient de vitesse au sein du manteau supé-
rieur permet de reproduire la pente générale des résidus
sous la partie est de la Cordillere Orientale.

Le modele présenté sur la figure 97-B 118 permet de
reproduire les variations de grandes et de courtes longueurs
d’ondes, et notamment d’ajuster les deux extrémités du
modele (Subandin et bordure occidentale de I’ Altiplano).
Les résidus positifs au niveau du bassin Corque sont dfis &
une sous-estimation des vitesses du Tertiaire.

L’ensemble de ces modélisations montre ainsi la vali-
dité des hypotheses prises en compte dans la construction
crustale équilibrée a 15°-18°S :

- La présence, sous la Cordilleére Orientale,
d’écailles crustales impliquant la crofite inférieure, qui est
compatible avec I’anomalie gravimétrique résiduelle po-
sitive [Fig. 95; Witmann, 1993], et 1a zone 2 vitesses éle-
vées visible sur la tomographie [Fig.94; Dorbath et al.,
1993].

- La présence sous I’ Altiplano d’une zone i fai-
ble vitesse (6 km/s, Fig. 96) qui explique, ainsi que les
bassins tertiaires, I’anomalie de vitesses lentes s’étendant
a tous les niveaux structuraux de la crofite [Zandt et al.,
1996] sur la tomographie [Fig.94 ; Dorbath et al., 1993].
La juxtaposition de matériel crustal i vitesses lentes en
profondeur + bassin tertiaires a 1’Ouest, et empilement de
crofite inférieure 2 1I"Est, explique la transition rapide ano-
malies négatives/ anomalies positives mise en évidence
sur la tomographie, et interprétée a tort comme une limite
verticale [Fig. 94 ; Dorbath et al., 1993]. A 21°8, les vi-
tesses dans une zone équivalente située entre 30 et 60 km
de profondeur ont été estimées 2 5.9 km/s [Fig. 94 ; Wigger
et al., 1994 ; Gotze et al., 1995]. Cette zone i faible vi-
tesse (6km/s), compatible avec une composition quartzo-
felspathique [Zandt et al., 1996], réfute 1’hypothése d’ad-
dition de matériel magmatique.

- Ces modélisations suggerent également que le
manteau soit plus lent, donc probablement plus chaud et
moins fragile, sous I’Altiplano (7.9-8.0 km/s), que sous le
bouclier brésilien (8.2 km/s). Ceci est en bon accord avec
les résultats obtenus par sismique réfraction [Fig. 94 ;
Wigger et al., 1994] ainsi qu’avec les études
gravimétriques, qui indiquent des coefficients de plaque
€lastique plus forts sous les zones orientales [Lyon-Caen
et al., 1985 ; Watt et al., 1995].

5.— CoNcLUSIONS

5.1. Bilan de masse sur I’ensemble des Andes Centrales

Dans I’article [Bilan crustal et controle de la dynami-
que érosive et sédimentaire sur les mécanismes de forma-
tion de I’Altiplano ; Rochat et al., 1998] est présenté un
bilan de masse sur I’ensemble des Andes Centrales.

Le raccourcissement néogéne reste insuffisant pour ex-
pliquer I’épaisseur crustale sous 1’ Altiplano et les parties
avant-arc ; ceci réfute les hypotheses de dédoublement de
crofite inférieure préorogénique émises par de nombreux.
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auteurs [Isacks, 1988 ; Lamb et Hoke, 1997] pour expli-
quer les Andes Centrales, La coupe crustale équilibrée, de
la zone de subduction au foreland, indique que 1’exces de
matériel crustal s’étend sous I’arc et |’avant-arc. Ceci cor-
robore la présence sous I'avant-arc d’une zone de basse
vitesse sismique (du mé&me ordre que les valeurs calcu-
lées par nos modélisations sous I’ Altiplano, cf § 4.4.2.2),
intercalée entre la crofite inférieure préorogénique et le
manteau supérieur [Wigger el al., 1994 ; Fig. 94]. L'évo-
lution cénozoique de la marge chilienne évoque la pré-
sence de processus d’érosion sous crustale. L'évolution
cénozoique de I’arc/avant-arc met en évidence la présence
en profondeur de matériel léger assurant un soulévement
continu de ces zones. La contemporanéité des deux phé-
nomeénes suggere que le maiériel érodé a la marge soit
sous-plaqué sous |’arc/avant-arc et1’Altiplano, constituant
ainsi la zone de matériel crustal en exces (par rapport au
bilan tectonique) a faible vitesse sismique, qui a déja été
interprétée, plus au Sud, comme un mélange de sédiments
érodés a la marge et de fragments de crofite océanique
[Gotze et al., 1995]. Le fonctionnement du bassin
Altiplanique trouve son explication dans sa position struc-
turale a 1’échelle crustale, de type bassin piggy back
endoréique, qui lui assure une alimentation sédimentaire
importante. [l s’intégre également dans le schéma de sous-
plaquage, en profondeur, de matériel érodé qui assure le
maintien de la surcharge sédimentaire et 1’aggradation
verticale du niveau de base du bassin.

5.2. Les processus géodynamiques reponsables de la
structuration des Andes centrales

Apres avoir identifié les différentes structures crustales
et lithosphériques, nous proposons un bilan cinématique
a I’échelle des Andes Centrales, qui permet de mettre en
évidence les interactions entre les différents processus
géodynamiques profonds et superficiels qui ont régi la
génese de cette chaine de montagne.

Ce bilan est calqué sur I’évolution tectono-sédimen-
taire (§ 2.5.2) résumée sur la figure 99, et sur une
restoration séquentielle de la coupe équilibrée de la zone
de subduction au foreland localisée 4 15°-18°S (Fig. 98).
Cette évolution géodynamique (Fig. 99) montre clairement
que les parties avant-arc (Précordillére/Cordillere Occi-
dentale/partie ouest de I’ Altiplano) et la Cordillére Orien-
tale étaient en cours de surrection pendant tout le Tertiaire,
alors que I’ Altiplano se remplissait et que les zones exter-
nes enregistraient la propagation vers 1’Est de la structu-
ration crustale.

Le mécanisme de sous-plaquage, associé a 1'érosion
semble avoir opéré avant 30 Ma [Von Huene et Suess,
1988]. Dans ce contexte, la grande discordance érosive,
reconnue en sismique au dessus du socle de Ia marge Chi-
lienne (cf § 4.2.1), et datée de I’'Eocene supérieur-Oligo-
ceéne inférieur, pourrait marquer un soulévement lié au
début du sous-plaquage sous les zones les plus occidenta-
les de la marge. De méme, le soulévement des parties
avant-arc et arc actuel (Fig. 99), mis en évidence par ana-
logie avec la nature des dépbts de cet dge présents au Pé-
rou et I'activité extensive qui controlait, plus au Sud, le
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bassin arriere-arc d’Atacama (§ 5.2.1), ne peut étre con-
sidéré comme la conséquence d’un épaississement tecto-
nique crustal par raccourcissement. En effet, les déforma-
tions tectoniques reconnues plus au.Sud dans le bassin
d’Atacama sont mineures en termes de raccourcissement
horizontal (cf. § 5.2.1), et ne suggérent pas un épaississe-
ment crustal associé significatif. Il semble, donc, que le |
soulévement des parties avant-arc et arc actuel, durant
I’Eocéne-Oligocene inférieur, soit également reli€ au sous-
plaquage de matériel érodé a la marge, auquel se surim-
posaient les effets liés & la mise en place de I’arc magma-
tique (fig. 98).

Durant 1’Oligocéne supérieur-Mioceéne inférieur, les
parties avant-arc/arc étaient toujours en cours de surrec-
tion. L' amplitude des déformations compressives, qui ont
affecté la Précordillére entre 18-16 Ma (Fig. 99 ; § 5.2.2)
ne peut se traduire par un épaississement crustal tectoni-
que suffisamment important (dans le temps et |’espace)
pour étre considérée comme responsable de cette surrec-
tion. En revanche, la marge chilienne, subsidait et enre-
gistrait une érosion crustale continue (Fig. 99 ; § 5.2.3).
La corrélation entre ces deux phénomenes suggere que le
sous-plaquage du matériel érodé a la marge continuait sous
les parties occidentales des Andes Centrales. La surrec-
tion des parties occidentales de I’ Altiplano (associée a des
mécanismes de collapse le long de paléolimites ; Fig. 99 ;
§ 5.2.2), ainsi que le comblement important de la partie
centrale de la dépression altiplanique corrobore la mise
en place, sous I’ Altiplano en prodondeur, de matériel sous-
plaqué. Les taux d’érosion crustale obtenus pour la pé-
riode oligocéne supérieur-mioceéne inférieur, sont de 1’or-
dre de 0.9 cm/an.

Le Mioctne moyen est caractérisé par 1’absence de
déformation compressive. La subsidence continue de la
marge Chilienne et le remplissage du bassin offshore in-
diquent la continuation de 1’érosion crustale.
Paralleéllement, le soulévement des parties avant-arc/arc,
et le remplissage du bassin Altiplanique par aggradation
verticale (§ 5.2.3.), suggerent la continuation du sous-pla-
quage sous les parties occidentales des Andes et sous
I’Altiplano. Le taux d’érosion crustale de la marge Chi-
lienne est estimé a 1.2 cm/an.

Au Miocene supérieur, 2 |’instar de 1’érosion crustale
qui affecte la marge Chilienne, le phénoméne de sous-
plaquage continue sous les parties occidentales des An-
des Centrales, mais ses effets en termes de surrection sont
lissés par ’effet des déformations compressives qui af-
fectent ces zones. En revanche, la mise en place de maté-
riel relativement léger sous I’ Altiplano reste bien contrainte
par la forte aggradation verticale qui occurt au centre des
zones occidentales des Andes Centrales ; les structures
formées au Miocene supérieur sont réactivées brievement
au Pliocéne supérieur (Fig. 99 ; § 5.2.6). Il semble que la
continuité de la déformation le long des zones externes
puisse étre reliée a la topographie importante déja formée
dans les zones internes qui inhibe les possibilités d’épais-
sissement par tectonique tangentielle crustale. Sur les zo-
nes externes, par contre, les conditions d’érosion régres-
sive favorisent le maintien de la topographie dans des con-
ditions d’équilibre permettant le développement des struc-
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I’ Altiplano non déformé (§ 5.2.4.). Ici encore la surcharge
sédimentaire n'induit qu’une faible subsidence permet-
tant une montée du niveau du bassin. Le taux d’érosion
crustale est estimé a 1.1 cm/Ma.

Durant le Pliocéne inférieur, I’ Altiplano est encore le
siege d’une aggradation verticale importante, et les par-
ties avant-arc/arc d’une surrection. Ceci corrobore la con-
tinuation de I’érosion crustale et du sous-plaquage en pro-
fondeur, alors qu’il n’y a pas de structuration crustale com-
pressive sous les parties occidentales des Andes centrales
(Fig. 99). De plus, le sous charriage du bouclier brésilien
sous la Cordillere Orientale (§5.41) qui commence, comme
le montre la structuration des Zones Subandines (§ 5.2.5.
; Fig.99) durant le Pliocgne inférieur, est de toute maniére
insuffisant pour expliquer la présence de matériel léger
sous I’Altiplano.

Le mécanisme de sous-plaquage, associé a |’érosion
de la marge, perdure durant le Pliocéne supérieur. Il ex-
plique le soulévement de la partie centrale de I’ Altiplano
qui, apres I’inversion de ses bordures au Pliocgne supé-
nieur (Fig. 98) et I’établissement d’un régime exogéne (§
5.5.1), ne regoit plus de surcharge sédimentaire permet-
tant de contre balancer la mise en place de matériel 1éger
en profondeur. Durant le Quaternaire, jusqu’a 1’ Actuel,
les incisions présentes sur 1’ Altiplano [Lavenu, 1988], ainsi
que le régime extensif généralisé [Lavenu, 1995], mon-
trent que le bilan de masse est rompu, et que la persis-
tance de poussée en profondeur par le sous-plaquage de
matériel léger érodé a la marge, contribue 4 la destruction
du haut-plateau par érosion, et a son étalement par gravité
(§ 3.5.1). Pour I’ensemble de la période Pliocéne-Quater-
naire le taux d’érosion de la marge est estimé a 1.3 cm/an.

I’épaississement crustal tectonique constitue, au méme
titre que le mécanisme de sous-plaquage, un mécanisme
majeur ayant controlé la formation des Andes Centrales.
I1 est responsable de la création d'une racine crustale, du
sous-charriage du bouclier brésilien (§ 5.4.1), et de I’indi-
vidualisation de la dépression Altiplanique (§ 5.5.1).

L'Oligocene supérieur montre la premigre période de
structuration des Andes Centrales (Fig. 98). Le travail de
restauration indique que les chevauchements crustaux sous
la partie ouest de la Cordillére Orientale accomodérent un
raccourcissement de 63 km (Fig.100 et 101). Les déforma-
tions synsédimentaires en bordure de 1’ Altiplano indiquent
que cette période de structuration n’est pas un pulse bref,
mais perdure pendant tout 1’Oligoceéne supérieur et le Mio-
cene inférieur. La coupe restaurée montre clairement que
Pinitiation des chevauchements a eu lieu dans la zone de
maximum d’épaisseur du paléobassin paléozoique, qui cons-
tituait vraisemblablement une zone de faiblesse a 1’échelle
crustale, soulignée par la présence de paléofailles identi-
ques a celle d’Eucalyptus. De plus, le travail de restaura-
tion montre, tout comme 1’épaisseur des dépdts sur les
zones externes, qu'il n’y avait pas de sous-charriage du
bouclier brésilien, mais un simple empilement d’écailles
crustales. La tectonique de socle, qui affecte la
Précordillere au Miocene inférieur, a des caractéristiques
bien différentes. En effet, elle n’accomode qu’un raccour-
cissement horizontal trés faible (Fig. 101) et

n’est active que pendant une période courte (18 -16 Ma ;
§ 5.2.2), qui correspond a la fin de 1’activité des chevau-
chements crustaux sous les parties orientales. Ce relais
dans le temps suggére que la réactivation de paléofailles
de la Précordillere serait due au blocage a 1’Est des défor-
mations, sous une topographie importante pas encore trés
érodée (Fig. 100).

La structuration crustale reprend au Miocéne supé-
rieur (Fig. 99 ; § 5.2.4). Dans les parties orientales des
Andes Centrales, elle se caractérise par la propagation vers
I’Est des chevauchements crustaux qui affectent alors la
zone interandine. La faible réactivation des structures de
la couverture de la bordure ouest de la Cordillre Orien-
tale (§ 5.2.4) illustre le transport passif vers I’Est des
écailles crustales formées a 1’Oligocéne supérieur-Mio-
ceéne inférieur. La coupe restaurée met en évidence (Fig.
100) que le sous-charriage du bouclier brésilien n’a pas
encore commencé. Cette période de structuration s’étend
également au parties avant-arc/ arc, ainsi qu’aux parties
occidentales de I’ Altiplano. Les chevauchements crustaux
du WTS, a vergence ouest, transportent les paléofailles
de la Précordillere. L'inversion partielle de 1’ Altiplano est
induite par ’activation d'un chevauchement & vergence
est qui s’enracine sous 1’Altiplano, formant une vaste
structure crustale en «pop up» (8§ 5.5.1 ; Fig.100).

La surcharge sédimentaire, déja importante dans le
bassin altiplanique, inhibe probablement toute possibilité
d’émergence de chevauchement ; de plus, la création de
ce rétrochevauchement crustal (par rapport au WTS) peut
s’expliquer par la nécessité de rééquilibrer une pente to-
pographique forte au niveau du WTS. L'équilibrage per-
met d’estimer le raccourcissement horizontal absorbé du-
rant le Miocéne supérieur, a2 71 km (Parties orientales : 45
km ; Altiplano : 10 km ; Précordillére : 16 km). Le taux
de raccourcissement est de 1’ordre de 1.8 cm/an. La dé-
formation semble perdurer sur la fagade est des Andes
Centrales oll la Zone Subandine commence 2 se structu-
rer vers 6 Ma.

Sur les parties occidentales des Andes Centrales
(avant-arc/arc/Altiplano), la période de structuration du
Miocene supérieur est suivie d’une période de calme tec-
tonique durant le Pliocene inférieur (§ 5.2.5 ; Fig. 99). En
revanche, la structuration de la fagade orientale des An-
des continue, comme 1’indique le début de formation de
la Zone Subandine (§ 5.2.5 ; Fig. 99). Mais I’amplitude
des déformations, ainsi que le faible soulévement de la
Cordillere Orientale a I’arriere, qui permet |’instauration
d’un régime d’érosion 2 faible capacité sur la bordure
orientale de la Cordillere (Surface San Juan del Oro), sug-
gerent que le sous-charriage du bouclier brésilien est en-
core limité au Pliocéne inférieur.

En revanche, le Pliocéne supérieur est marqué par 1’ac-
célération de la déformation des zone externes, ol les che-
vauchements se propagent vers I’Est. L"accélération du sous-
charriage du bouclier brésilien amplifie le soulévement de
la Cordilleére Orientale et 1’érosion régressive qui se pro-
page & partir de sa bordure est (Fig. 99 ; § 5.2.6.). La cou-
verture paléozoique est ici encore transportée au dos des
écailles crustales de maniére passive.
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Le sous-charriage du bouclier brésilien et la struc-
turation des zones Subandines se poursuivent jusqu’a
I’actuel.En revanche, sur I’Altiplano et les zones occi-
dentales des Andes Centrales, les structures formées au
Miocene supérieur sont réactivées brievement au Pliocgéne
supérieur (Fig. 97-B 118, § 4.2.6).

Il semble que la continuité de la déformation le long
des zones externes puisse étre reliée a la topographie im-
portante, déja formée dans les zones internes, qui inhibe
les possibilités d’épaississement par tectonique tangen-
tielle crustale. Sur les zones externes, par contre, les con-
ditions d’érosion régressive favorisent le maintien de la
topographie dans des conditions d’équilibre, permettant
le développement des structures crustales.

Le raccourcissement total absorbé du Pliocéne a I’ac-
tuel est de 77 km (avant-arc/arc/Altiplano : 7 km ; Zone
Subandine : 70 km). Le taux de raccourcissement est de
I’ordre de 1.3 km/an. Cette évolution de la structuration
crustale rejoint le modéle de déformation global en «sim-
ple shear» de Allmendinger et Gubbels [1996]. Cepen-
dant nous précisons ici que ces déformations tangentiel-
les, qui affectent la crofite, commencent dés le début de
I’orogénése andine, et ne sont pas localisées seulement
sous la Cordilleére Orientale, mais aussi sous I’ensemble
Précordilleére-Cordillere Occidentale.

Les données de géochimie mettent en évidence que la
lithosphere est probablement amincie de nos jours au dos
de la surface de subduction (Fig. 98 ; § 5.3.1.2.b.). Cepen-
dant, I'imagerie géophysique ne révele pas ce type de
délamination lithosphérique, qui doit par conséquent &tre
de faible amplitude.

L’évolution du bassin altiplanique montre, au cours
de I’Oligocene supérieur, le passage d’un bassin flexural
a des bassins trés localisés. Ceci indique un changement
dans le comportement lithosphérique, qui passe d’un mode
isostatique flexural 2 un mode isostatique local. Cette évo-
lution est synchrone de I'apparition d’un magmatisme al-
calin (Fig. 99 et 101), répandu sur I’ Altiplano, et directe-
ment issu de la fusion lithosphérique, ainsi que de la fu-
sion partielle de la paléoracine crustale sous la bordure
ouest de la Cordillére Orientale.

Ces manifestations magmatiques indiquent un chan-
gement des conditions thermiques en profondeur, corro-
borant I’existence d’une délamination lithosphérique par-
tielle plus largement étendue qu’aujourd’hui (Fig. 100).
La persistance, pendant le Miocéne, du magmatisme issu
de la fusion lithosphérique, et de la paléoracine crustale
sous les parties occidentales de la Cordillére Orientale,
suggere le maintien en profondeur de I’amincissement
lithosphérique sous les parties occidentales des Andes
Centrales.

Au cours du Néogene, il semble que la lithosphére
brésilienne froide soit restée solidaire du sous-charriage
du bouclier brésilien (Fig. 101). Ce mécanisme de défor-
mation en «simple shear» [Allmendinger et Gubbels, 1996]
permet d’expliquer que la bordure ouest de la Cordillere
Orientale, qui était autrefois située 4 I’aplomb d’une li-
thosphére amincie, ne le soit plus de nos jours,
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Les déformations tangentielles, qui affectent la crofite
sous |’ensemble Précordillére-Cordillére Occidentale, ten-
dent a démontrer, selon les critéres de déformations en
«simple shear» [Allmendinger et Gubbels, 1996], que la
lithosphére est peu amincie dans la partie ouest des Andes
Centrales en comparaison avec les latitudes plus septen-
trionales (latitude de la Puna), ol les styles tectoniques
des déformations crustales, ainsi que les activités mag-
matiques, indiquent une déformation globale de la lithos-
phere en «pure shear» [Allmendinger et Gubbels, 1996].

Les phénomenes responsables de I’élimination de la
lithosphére amincie au cours des premiéres périodes de
structuration, dans la partie ouest des Andes, sont encore
inconnus (délamination fragile?).

Les mouvements de surrection lente, qui affectent la
Cordillere Orientale (Fig. 99 et 101) pendant les périodes
Eocéne supérieur-Oligoceéne inférieur et Miocene moyen
(Mise en place de la surface Chayanta), ne sont pas liés a
une période d’épaississement crustal (cf. § 5.2.1et 5.2.2)
ou au mécanisme de sous-plaquage (cf § 5.42.2).-

La phase de déformation incaique, qui semble avoir
structuré pendant I’Eocéne supérieur-Oligocéne inférieur
les Andes péruviennes centrales [Steinmann, 1929 ; No-
ble et al., 1979 ; Mégard, 1984], peut étre considérée
comme le moteur du soulévement de la plaque Amérique
du Sud dans sa partie méridionnale, au niveau des Andes
Centrales. En effet, 1a lithosphére non amincie a cette épo-
que (Fig. 100), a pu propager le soulévement par simple
flexion en réponse & la surcharge crustale située plus au
Nord. Cependant, le retrait de la mer  la fin du Crétacé,
qui a contrdlé le dépot de séries marines sur 1’ensemble
de la Cordillere Orientale (§ 2.6.3), peut également avoir
contribué au soulévement par réajustement isostatique dd
a la décharge.

En revanche, le soulévement de la Cordillere Orien-
tale a la fin de la structuration crustale de I’Oligocéne su-
périeur-Miocene inférieur et pendant le Miocéne moyen,
est moins énigmatique (Fig. 99 et 101). En effet, le déve-
loppement de la surface Chayanta indique que les proces-
sus d’érosion & faible gradient prévalaient a la fin de la
période d’épaississement crustal de1’Oligocéne sup.-Mio-
ceéne inférieur. Cette décharge par €rosion, associée aux
réajustements isostatiques de la paléoracine crustale (Fig.
100), explique le soulévement faible, mais continu, de la
Cordillere Orientale par rapport a I’ Altiplano.

La mise en place des arcs magmatiques néogeénes (ca-
ractérisés par un volcanisme acide induisant des anoma-
lies gravimétriques résiduelles négatives ; cf § 53.1.1.)
constitue également un processus géodynamique qui a
contribué au soulévement des parties avant-arc et arc ac-
tuels. Leurs conséquences sont difficilement quantifiables,
dans la mesure ou elles se surimposent aux soulévement
lié au mécanisme de sous-plaquage. Compte tenu de la
position trés localisée des arcs, et du mode local de ré-
ponse isostatique des parties occidentales des Andes Cen-
trales, il semble que la mise en place des arcs magmati-
ques ne soit pas le phénoméne majeur responsable du sou-
levement des parties avant-arc et arc actuels.
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5.3. Conclusions générales : Cinématique des plaques
et phases tectoniques

Les restaurations du modele crustal équilibré permet-
tent de quantifier le raccourcissement horizontal de la pla-
que Amérique du Sud par la combinaison des mécanis-
mes d’érosion crustale de la marge Chilienne et de rac-
courcissement crustal. Soustrait au taux de convergence
relative, le taux de raccourcissement de la plaque Améri-
que du Sud permet d’estimer le taux de subduction.

Depuis I’ Oligocne supérieur le raccourcissement ho-
rizontal est + 211 km (raccourcissement tectonique) +
284 km (érosion crustale de la marge). Soit un taux moyen
de raccourcissement de 1.83 cm/an depuis 27 Ma. Cette
valeur est du méme ordre que le demi taux d’ouverture de
I’ Altlantique Sud (2 cm/an sur la méme période) et est
largement inférieure au taux moyen de subduction (8 cm/
an sur 27 Ma).

Le raccourcissement de la plaque Amérique du Sud
par raccourcissement tectonique et érosion crustale a donc
quasiment absorbé le déplacement aux limites imposé par
I’ouverture de I’Atlantique entre 27 Ma et I’actuel. Ceci
corrobore 1’hypothése que le moteur de la structuration
Andine est le déplacement vers I’ Ouest de la Plaque Amé-
rique de Sud, lié a la cinétique de I’ouverture de I’ Atlanti-
que [Jaillard et Soler, 1996]. Il semble donc que la sub-
duction n’ait pas joué un role majeur en terme de moteur
de déplacement, ¢’ est a dire que la partie occidentale de la
plaque Amérique du Sud n’ait pas été entrainée vers I’Est
au dos de la plaque de Nazca.

Cependant, le bilan de mouvement discuté ici est un
bilan global sur 27 Ma. Or, I’évolution géodynamique re-
tracée ci-dessus (Fig. 99 et 101) montre clairement que la
structuration des Andes Centrales est constituée de pério-
des de déformations compressives, pendant lesquelles pré-
vaut la formation de reliefs, alternant avec des périodes
de calme tectonique, pendant lesquelles prévalent les pro-
cessus d’érosion et d’aggradation sédimentaire.

Donc le déplacement aux limites, constant depuis 27
Ma (demi taux d’ouverture de I’ Atantique Sud, 2 cm/an),
n’est pas le mécanisme qui détermine les périodes de struc-
turation des Andes Centrales.

En revanche, les variations des conditions de subduc-
tion ont souvent été interprétées comme responsables des
variations de I’état de contrainte de la plaque subductante
[Isacks, 1988 ; Mercier et al., 1992 ; Jaillard et Soler, 1996].
Notamment les variations de 1’angle de plongement de la
surface de subduction sont souvent invoquées comme le
parametre qui controle la friction et le couplage entre les
deux plaques ; les périodes oi I’angle de subduction est
faible permettant I’entrainement de la plaque subductante.

Cependant, au niveau de Andes centrales, la marge
offshore Chilienne ne montre pas de période de structura-
tion compressive (Fig. 99), infirmant ainsi I’existence d’un
couplage fort aux abords de la zone de subduction depuis
27 Ma. De plus, comme discuté ci-dessus, la plaque Amé-
rique du Sud ne semble pas avoir suivi le mouvement de
la plaque subductée vers I’Est.
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Afin d’expliquer I’existence des périodes de structu-
ration compressive (Oligocene supérieur-Miocéne infé-
rieur/ Miocene supérieur/Pliocéne supérieur-actuel ; Fig.
99), nous avons cherché a comparer les processus géody-
namiques aux limites de la plaque Amérique du Sud.

La grande période de stabilité du Miocéne moyen cor-
respond 2 une période ol le taux d’érosion crustale (Fig.
101) est assez fort (1.4 cm/an) 1ié 2 un taux de subduction
Tui aussi rapide (taux de convergence relative, 14 cm/an, -
taux d’érosion de la marge, 1.4 cm/an, = taux de subduc-
tion 12.6 cm/an). Pendant cette période, le déplacementaux
limites (2 cm/an) est accomodé en partie par 1’érosion
crustale (1.4 cm/an), et probablement par une migration
de la fosse de subduction vers I’Ouest.

En revanche, il semble que, quand le taux d’érosion
crustale est trés largement inférieur au déplacement aux
limites, comme pour la période Oligocéne supérieur-Mio-
ceéne inférieur (Fig. 100), la plaque Amérique du Sud se
structure le long de lignes de faiblesse comme les
palélolimites et/ou le substratum du bassin paléozoique ;
I’accomodation du déplacement aux limites est alors as-
surée par le raccourcissement tectonique et I’érosion tec-
tonique. Dans ce contexte, 1'Orocline bolivien peut &tre
discuté comme une conséquence morphologique de la
compétition entre déplacement aux limites et érosion
crustale (Fig. 96). En effet, vers le Nord, I’absence d’éro-
sion crustale importante [Rochat et al., 1998] est corrobo-
rée par la morphologie de la marge [Von Huene et Scholl,
1998] et la disparition de I’ Altiplano (Fig. 96).

Au Pérou, le déplacement aux limites a pu étre
accomodé par le raccourcissement tectonique crustal as-
socié A une migration importante de la fosse de subduc-
tion vers 1’Ouest, induisant ainsi la rotation antihoraire
(Fig. 96) du bati andin par rapport aux Andes Boliviennes
qui est mise en évidence par de nombreuses données struc-
turales et paléomagnétiques [Reutter et Scheuber, 1988 ;
Reutter et al, 1991 ; Roperch et Carlier, 1992 ; Beck, 1987
- Beck et al, 1994 ; Mac Fadden et al, 1995 ; Roperch et
al., 1996 ; de Urreiztieta, 1995].

Dans ce contexte, la distribution, le long de la marge
sud américaine, des différents processus permettant
d’accomoder le mouvement aux limites jouerait un role
important dans la création de I’orocline et dans la com-
préhension des rotations anti-horaires et horaires qui af-
fectent respectivement les branches nord et sud des An-
des Centrales, et qui sont actuellement considérées par de
nombreux auteurs comme le seul résultat du «strain
partioning» li€ & I’obliquité de la marge par rapport 2 la
direction de la convergence relative [Beck et al., 1993 ;
Dewey et Lamb, 1992]. La compétition entre ces diffé-
rents mécanismes explique également les périodes de
structuration compressives qui ont affecté les Andes pé-
ruviennes et pas les Andes Boliviennes, comme la phase
éocene supérieur-oligocéne inférieur qui a contribué a
I’accomodation du déplacement aux limites au Pérou
[Steinmann, 1929 ; Noble et al., 1979 ; Mégard, 1984],
alors qu’en Bolivie seule 1’érosion crustale jouait ce role
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En conclusion, la structuration des Andes Centrales est liée 2 deux processus majeurs qui sont 1’ épaississement
crustal tectonique et 1’épaississement par sous-plaquage de matériel crustal érodé. Ces processus sont les conséquen-
ces des mécanismes de raccourcissement tectonique et d’érosion crustal de la marge Chilienne qui permettent
I"accomodation du déplacement aux limites, li€  la cinétique d’ouverture de I’ Altlantique. La compétition entre les
deux mécanismes permanents aux limites du systéme andin (ouverture de I’Atlantique & I’Est et érosion crustale
1’Ouest) détermine I’activation du raccourcissement crustal, Dans ce contexte, les Andes centrales ne sont des chaines

de subduction que par le contrdle qu’exerce la surface de subduction sur les modalités et les variations du phénomene
d’érosion crustale.
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Annexe 1
Corrections d’altitude sur les résidus des temps d’arrrivée des ondes Pkp

Les résidus des temps d’arrivée des ondes Pkp utilisés dans les modélisations sismiques sont issus de la campagne °
Lithoscope (Dorbath et al., 1993). ces résidus prennent en compte des corrections d’altitude de station. Les variations
de vitessse latérales du matériel constitutif de la topographie (liées a la présence de bassins sédimentaires tertiaires ou
paléozoiques) n’avaient pas été prises en compte par manque de données fiables concernant les structures de la Chaine
Andine (Dorbath et al., 1993). Nous avons effectué des corrections d’altitude plud précises qui nous ont permis d’ob-
tenir des résidus relatifs mieux contraints pour nos modélisations sismiques.

Lors du projet Lithoscope (Dorbath er al., 1993), pour chaque station, les temps d’arrivée ont été corrigés des

altitudes en considérant une vitesse de 6,2 km/s. Ces résidus que nous avons appelés Rn,, , sont relatifs 2 la station 10

Rn,=Tabs  -(Z/6200) - (Tabs, - Z, /6200))
Tabs = Temps absolu 2 la station n
Tabs = Temps absolu a la station 10

(10
Rn, =Tabs - Tabs , +(1/6200%Z - Z)
10, = résidu relatif non corrigé

soit Ro = Tabs - Tabs
Ro=Rn, - (1/6200%Z -Z) (1)

©2)"

Pour chaque station il convient de connaitre la vitesse sismique du matériel formant la topographie. Les altitudes ne
dépassent pas 4200 m. Or nous savons par des données de diagraphie que les 4000 premiers mtres de sédiments :

- ont des vitesses de I’ordre de 4,5 km/s dans les bassins tertiaires,
- et de I’ordre de 5,5 km/s dans les bassins paléozoiques.

Afin d’illustrer les effets de corrections d’altitude mal contraintes, nous avons pour chaque station calculé les
nouveaux résidus relatifs (3) corrigés avec des vitesses (v) de 4 km/s, 4,5 km/s, 5 km/s et 5,5 km/s (tableau G1). Les
différentes courbes ne sont pas une simple translation d’ensemble de la courbe initiale Rn,

Rn, =Tabs - (Z/v) - (Tabs,, - Z, /4500))
Rn  =Ro - (Z/v) +(Z,/4500) (2)
(1) +(2) Rn =Rn - (1/6200%(Z - Z)) - (Z /v) + (Z,/4500) (3)
A partir des courpes Rn, (et Rn ; , nous avons établi un profil Rn «model» de résidus relatifs contraints par notre
connaissance de la géologie de surface et de subsurface. Le profil Rn «model» représente les temps d’arrivée mesurés

de référence de nos modélisations sismiques (Fig. 97). Le tableau G 2 résume les différentes corrections calculées pour
chaque station compte tenu de sa position géologique au sein des Andes Centrales.
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|

station |Rn(4.0) Rn(4.5) 'Rn(5) |Rn(5.5) Rn(6.2)  |(Z10-Zny/6.2 |Altitude (Zn)
S4 -0,686351254| -0,57746237| -0 490351254| -0,419078527|-0,576 | -0.003870968| 3920
S5 1-0,721577061| -0,61324374| -0,526577061! -0,453566797|-0.613 -0,000643161 3900
S6 1-0,761641577| -0,65297492| -0,566041577 -0,494914304/-0,652 -0,0025806-45 3912
S7 | -0,465665771| -035730467| -0,270615771! -0,199688498-0,357 | -0,000806452 | 3901
S8 -0,141802867!  -0,0340251| 0,052197133| 0,122742587/-0,035 | 0,002580645 3880
$9 -0332238351| -0,22651614/ -0,141938351 | -0,072738351(-0.232 | 0,014516129 3806
S10 0 0 0 0/0 0l 3896
S11 -0393915771| -0,28297133| -0,194215771| -0,121597589|-0,277 | -0,015806452| 3994
S12 -0,345665771| -0,23730467| -0,150615771| -0,079688498-0,237 | -0,000806452 3901
S13 -0,34409319| -0,23653764| -0,15049319| -0,08009319/-0,238 0,003870968 3872
S14 | -0,386060932| -0,28039427| -0,195860932/ -0,126697296|-0,286 0,01483871 3804
S16 | -0,594673835| -0,48411829] -0395673835| -0,323310199/-0,479 -0,013548387 3980
S17 -0,473673835| -0,36311829| -0,274673835| -0,202310199/-0358 -0,013548387 3980
S18 -0,668899642| -0,55889965| -0,470899642| -0,398899642|-0,555 -0,010322581 3960
S20 -0.87309319| -0,77587098| -0,69809319| -0,634456826|-0,8 0,063870968 3500
S21 -1350915771|  -1,229638| -1,132615771| -1,053233953(-1,201 -0,075806452 1366
§22 -1,390077061| -1,27313262| -1,179577061| -1,103031606|-1,254 -0,050645161 4210
S24 -1,502165771| -1,41274911| -1341215771| -1,282688498|-1,454 0,109193548| 3219
S25 -1,553738351| -1,47040503 | -1,403738351 | -1,349192897|-1,525 0,144516129 3000
$27 -1,767189964| -1,73663442| -1,712189964 | -1,692189964 (-1,907 0,450967742 | 1100
S31 -1358851254| -1,34124015| -1327151254| -1,315623982|-1,54 0,526129032| 634
$32 -1,35184319|  -1,3260932| -130549319| -1,288638645|-1,507 0,478870968 927
$33 -1,279585125| -1,25172402| -1,229435125| -1,211198762|-1,428 0,466612903 1003

- J

, |
] 0,5 +
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Corrections d’altitude sur les résidus des temps d’arrrivée des ondes Pkp : tableau G1
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station [Rn(6.2) Rn modél Altitude (Zn)
S4 0,576 Rn(4.5) -0,577462373(3920
S5 0,613 Rn(4,5) -0,613243735{3900
S6 -0,652 ‘Rn(4,5) | -0,652974918/3912
87 -0,357 'Rn(4.5) | -0,357304667!3901
S8 -0,035 Rn(4,5) . -0,034025097 3880
S9 -0,232 Rn(4.5) -0,226516137|3806
S10 0 Rn(4.5) 0 |3896
S11 0277 |Rn(4.5) -0,282971334/399%4
S12 0,237 Rn(4,5) -0,237304667 3901
S13 -0,238 Rn(4.,5) -0,236537642 (3872
S14 0,286 Rn(4,5) -0,280394273|3804
S16 -0,479 Rn(5,5) | -0,323310207!3980
S17 0,358 Ra(5.5) -0,2023102073980
S18 -0,555 Rn(5.5) -0,398899649(3960
$20 0,8 Rn(4.,5) -0,77587098/3500
S21 -1,201 Rn(5.5) -1,05323396 /4366
S22 -1254 Rn(5,5) -1,1030316144210
S24 -1,454 Rn(4,5) -1,412749112(3219
S25 -1,525 Ru(4,5) -1,470405026/3000
S27 -1,907 Ra(4,5) -1,736634416/1100
S31 -1,54 Rn(4,5) | -1,341240151|634
S32 -1,507 Rn(4,5) -1,326093198(927
$33 -1,428 Rn(4,5) -1,251724022/1003
Corrections d'altitude des résidus relatifs (Pkp)
o +—4+H—"H+—F——+—+—rt+—+—+—+—+—++—+—+—+—+—+—+
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Corrections d’altitude sur les résidus des temps d’arrrivée des ondes Pkp : tableau G 2
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