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¿Por qué la tierra es mi casa? 
¿Por qué la noche es oscura? 
¿Por qué la luna es blancura 

que engorda como adelgaza? 
¿Por qué una estrella se enlaza 

con otra, como un dibujo?, 
Y ¿por qué el escaramujo es 

de la rosa y del mar? 
 

Yo vivo de preguntar: 
saber no puede ser lujo. 

 
El agua hirviente en puchero 

suelta un ánima que sube 
a disolverse en la nube 

que luego será aguacero. 
Niño soy tan preguntero, 

tan comilón del acervo, 
que marchito si le pierdo 
una contesta a mi pecho. 

 
Si saber no es un derecho, 
seguro será un izquierdo. 
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Resumen 

 

 
El Complejo Macizo de Chiapas localizado al sureste de México es considerado el 
basamento de la porción sur del terreno Maya. Está compuesto mayoritariamente de rocas 
ígneas y meta-ígneas de edad pérmica encajonadas en un basamento pre-mesozoico de alto 
grado metamórfico (facies anfibolita superior). Dentro de este complejo afloran cuerpos 
alargados de anortosita de tipo masivo (15 km2) siguiendo una tendencia E-W al sur y norte 
de la falla Polochic. Estas anortositas están asociadas a depósitos de ilmenita y rutilo 
(rutilmenitita), nelsonitas, meta-gabronoritas y a bandas de anfibolita-hornblendita (0.1-3 m 
de espesor). Texturalmente muestran recristalización y retrogresión metamórfica (rutilo con 
coronas de titanita) sin evidencia relicta de fases minerales como ortopiroxeno o granate 
que sugieran condiciones de facies granulíticas, como típicamente se presentan en otros 
afloramientos en México y en el mundo. Zircones de las anortositas y algunas rocas 
asociadas muestran edades U-Pb concordantes grenvillianas de ~1.0 Ga, pan-africanas de 
~600 Ma, ordovícicas de ~450 Ma y permo-triásicas de ~250 Ma, algunas veces en la 
misma roca. Estas dos últimas edades representan eventos metamórficos de alto grado que 
afectaron a las rocas del CMC, tal como lo sugieren las relaciones Th/U de los zircones 
estudiados. La diversidad de edades está asociada a la relación peculiar de las anortositas 
con óxidos de Ti-Fe y la generación de zircón secundario a partir de la exsolución de Zr, 
formando texturas de corona durante los eventos metamórficos alrededor de los óxidos de 
Ti-Fe. Este fenómeno no sólo ocurre en rocas con óxidos de Ti-Fe de forma masiva (≥90% 
vol. de óxidos, rutilmenita) sino también en rocas con ilmenita y rutilo diseminados (<25% 
vol. de óxidos), como es el caso de anortositas y anfibolitas. Asociado a las coronas de 
zircón se encuentran fases minerales que se reportan por primera vez en México como 
srilankita ([Ti,Zr]O2) y baddeleyita (ZrO2). Los elementos traza sugieren una afinidad 
tectónica por colisión, mientras que datos isotópicos de Nd en las anortositas exhiben una 
edad modelo (TDM) de 1.4 Ga en promedio y una posible fuente mantélica con cierto aporte 
de contaminación cortical (ɛNd= +0.2 a +4).  
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Abstract 
 

The Chiapas Massif complex is located in southeastern Mexico and is considered to be the 
southern basement of the Maya block. It is mostly composed of Permo-Triassic igneous 
and meta-igneous rocks intruding a pre-Mesozoic high-grade metamorphic basement. 
Within this complex, inliers of massif-type anorthosites (15 km2) are found following an E-
W trend parallel to the nearby Polochic-Motagua fault system. These anorthosites are 
related to bands and lenses of rutile-bearing ilmenite ore deposits (rutilmenitite), nelsonite, 
meta-gabbronorite, hornblendite, clinopyroxenite and amphibolite. Texturally they show 
recrystallization and metamorphic retrogression (rutile with titanite rims), with no evidence 
of anhydrous mineral phases such as orthopyroxene or garnet that would suggest granulite 
facies conditions as typically found elsewhere in Mexico. Zircons from anorthosites and 
other associated rocks show U-Pb age complexities with concordant Grenvillian (~1.0 Ga), 
Pan-African (~606 Ma), Ordovician (~450 Ma) and Permian (~250 Ma) ages, sometimes 
within the same rock. The two last ages are coincident with high-grade metamorphic events 
registered in the CMC, and are supported by Th/U low relations in zircons (<0.2). The age 
diversity is possibly related to secondary formation of zircon rims due to the exsolution of 
baddeleyite (ZrO2) from Ti-Fe grains and subsequent formation of zircon during 
metamorphic events, converting baddeleyite rims to zircon rims. The occurrence of 
secondary zircon is not restricted to massive Ti-Fe oxide rocks (≥90% vol. of oxides) but it 
occurs as well in rocks were ilmenite and rutile is disseminated, such as anorthosites, oxide-
apatite rich meta-gabbronorites and amphibolites (≤25% vol. oxides). Srilankite ([Ti,Zr]O2) 
and baddeleyite are found associated with zircon rims and constitute the first report of these 
minerals in Mexico. Trace element geochemistry suggests a collisional affinity for the 
tectonic generation of these anorthosites, whereas isotope systematics show an Nd model 
age (TDM) of 1.4 Ga and a mantle source with variable degrees of crustal contamination. 
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1. Introducción 
1.1 Planteamiento del problema 

 
Considerando los estudios recientes sobre la importancia tectónica y el origen mismo de las 
anortositas masivas a nivel mundial, se propone este capítulo el cual intenta actualizar al 
lector en la naturaleza de dichos avances. 

Desde el descubrimiento de las anortositas masivas, ninguna teoría propuesta sobre 
su origen ha sido ampliamente aceptada, a esto se le conoce como “el problema de las 
anortositas” (Bowen, 1917). Desde entonces, existe un amplio debate entorno al ambiente 
tectónico donde se originan, la composición del magma parental, la fuente y mecanismos 
de emplazamiento de estas intrusiones mono-minerálicas temporalmente restringidas al 
Precámbrico (Ashwal, 1993). 

En el sureste de México, dentro del Complejo Macizo de Chiapas (CMC), se 
localizan cuerpos de anortosita masiva caracterizados por su asociación ubicua con 
anfibolitas y depósitos de óxidos de Ti-Fe. Estas rocas fueron descritas por primera vez en 
el Municipio de Mazapa de Madero por Carfantan (1977), quien las describe como 
estructuras anortosíticas en forma de diques asociados a piroxenitas. Un par de años 
después, Montesinos (1979) realizó una cartografía de la misma localidad donde define 
pobremente los cuerpos de anortosita y sus lentes de óxidos de Ti-Fe asociados, cómo parte 
de una exploración regional por titanio en el estado de Chiapas. Cisneros-de León (2011) 
realizó  el estudio petrográfico y la caracterización geoquímica de la anortosita de Mazapa 
de Madero. Un año más tarde, Estrada-Carmona et al. (2012) publicaron el fechamiento de 
lo que describen como un xenolito de anortosita ubicado en el área de Motozintla, donde 
obtuvieron como resultados edades ordovícicas de aproximadamente 470 Ma. 

En México existen pocas localidades donde afloran anortositas, tal es el caso del 
Complejo Oaxaqueño (Ortega-Gutiérrez, 1981a; Ortega-Gutiérrez et al., 1995). En este 
complejo se encuentran los afloramientos más extensos de México y los únicos depósitos 
de óxidos de Ti-Fe de proporciones económicas encontrados hasta el día de hoy. Otras 
localidades con anortositas en México son el Gneis del Novillo, en Tamaulipas (Ortega-
Gutiérrez, 1978; Trainor et al., 2011), y el Gneis Huiznopala, en Hidalgo (Lawlor et al., 
1999). El descubrimiento de estas tres localidades con una misma asociación litológica y 
geocronológica, así como xenolitos y perforaciones de distintas localidades, permitió 
plantear la teoría del micro-continente Oaxaquia, la cual indica que subyaciendo a la mayor 
parte de México existe una corteza de edad grenvilliana (Ortega-Gutiérrez et al., 1995). La 
posible extensión de Oaxaquia hacia el estado de Chiapas es incierta. Resultados de datos 
isotópicos (TDM) de gneises y granitoides, así como zircones heredados han indicado la 
presencia de precursores grenvillianos en el CMC (Schaaf et al., 2002; Weber et al., 2005).  
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Una característica típica de las anortositas masivas es su restricción aparente al 
Precámbrico; aunque existen anortositas comunes en el Fanerozoico en intrusiones máficas 
bandeadas y en secuencias ofiolíticas (Ashwal, 1993). Existe sólo una localidad donde se 
han reportado posibles anortositas masivas con edades paleozoicas, tal es el caso del 
Macizo de Arequipa en Perú, que experimentó en el Ordovício-Silúrico un magmatismo 
aproximadamente a los 465 Ma, incluyendo la formación de anortositas masivas (Casquet 
et al., 2010); éstas sufrieron un metamorfismo de alta temperatura cerca de 430-440 Ma. 
Previamente estas anortositas fueron consideradas de edad grenvilliana, ya que se 
encuentran asociadas a una supuesta suite AMCG (Anortosita-Mangerita-Charnockita-
Granito; Martignole et al., 2005). 

El Complejo Wilmington, localizado entre Delaware y Pensilvania, Estados Unidos, 
contiene anortositas con edades de 502±20 Ma, las cuales sufrieron un metamorfismo a los 
440 Ma (Foland y Muessig, 1978). Al oeste de África, en el Macizo de Air (el cual forma 
parte de un complejo de tipo alcalino) existe magmatismo bimodal paleozoico, siendo 
conformada la parte básica por anortositas y rocas ricas en óxidos de Ti-Fe (Husch y 
Moreau, 1982). La existencia de un posible xenolito de anortosita en el área de Motozintla 
con edades ordovícicas, abre la posibilidad de que los macizos anortosíticos a lo largo de la 
porción sur del estado tengan la misma edad, o bien, que el sistema U-Pb fue afectado 
durante el metamorfismo ordovícico y pérmico restableciendo las relaciones isotópicas o 
generando nuevos granos de zircón.  

El entendimiento geocronológico del CMC está aún poco definido, por lo tanto, el 
conocimiento de los eventos magmáticos y metamórficos ayudará al entendimiento de su 
evolución, así como de los procesos petrológicos involucrados, los cuales pudieron dar 
pauta a la formación de anortositas. 

1.2 Objetivos 
 
La presente investigación pretende caracterizar petrológica, geocronológica y 
geoquímicamente al conjunto de anortositas y rocas asociadas localizadas al sur  del estado 
de Chiapas, con el fin de constreñir su relación espacio-temporal con el CMC, así como los 
posibles procesos tectónicos y mecanismos petrológicos que originaron la formación de 
estas rocas. Para lograr lo anterior, se proponen los siguientes objetivos: 

 
Objetivo 1. Cartografía geológica (escala 1:100 000) del complejo anortosítico Mariscal-
Soconusco al sur de Chiapas. 

Se han reconocido afloramientos de anortosita desde la porción sureste de Chiapas 
(Acacoyagua) hasta el Departamento de San Marcos en Guatemala. Por lo que se sugiere la 
existencia de un posible cinturón anortosítico continuo, o bien, un desplazamiento del 
cuerpo anortosítico debido al sistema de fallas Polochic-Motagua. 
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Objetivo 2. Petrografía detallada del complejo anortosítico y de rocas espacialmente 
asociadas a éstas. 

Se caracterizará petrográficamente a las anortositas así como a las rocas asociadas a 
ellas para identificar paragénesis que puedan ayudarnos a entender las condiciones de su 
formación y la evolución que ha sufrido en la corteza.  

Objetivo 3. Geocronología de la anortosita y otras rocas asociadas por medio de U-Pb. 

Se pretende definir la edad de cristalización del complejo anortosítico en Chiapas, 
para una posible correlación con otros complejos de México y América del Sur, donde 
existen rocas de naturaleza similar. 

Objetivo 4. Caracterización geoquímica del complejo anortosítico (elementos mayores, 
menores, traza e isótopos). 

Por medio de los datos geoquímicos e isotópicos se realizará la discriminación de 
los posibles ambientes tectónicos de formación de los cuerpos anortosíticos y del origen de 
los magmas que los formaron. 

Objetivo 5. Implicaciones tectónicas.  

 Las anortositas tienen una importancia relevante en la correlación paleogeográfica 
del precámbrico, por lo que se pretende asociarlas con otros macizos anortosíticos de 
América del Sur y México, donde se ha reconocido la presencia de anortositas masivas.  

1.3 Marco teórico 

1.3.1 Anortositas de tipo masivo 
 

Las anortositas masivas son cuerpos ígneos que varían en tamaño desde pequeños plutones 
individuales hasta grandes complejos intrusivos (15,000 a 20,000 km2), compuestos por 
más de 90% de plagioclasa de composición casi siempre restringida (An30-60) y 
principalmente de edad precámbrica (Fig. 1.1; Ashwal, 1993). 

Los macizos anortosíticos pueden estar compuestos de diferentes tipos de rocas: 
anortosita pura (˃90% plagioclasa), leucotroctolita, leuconorita, leucogabronorita, y 
litologías más máficas tales como troctolita, norita y gabronorita (Emslie et al., 1994). 
Estas rocas comúnmente se encuentran asociadas a una suite conformada por anortosita-
mangerita (monzonita de ortopiroxeno)-charnockita (granito con ortopiroxeno)-granito (de 
textura rapakivi con hornblenda-biotita) (AMCG, Emslie, 1978), aunque algunas veces, 
ciertos miembros de esta suite pueden no estar presentes o aflorando. 
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1.3.2  Temporalidad y distribución de las anortositas 
 
Los plutones anortosíticos masivos y su suite de rocas asociadas AMCG ocurren en varios 
tipos de terrenos y están estrictamente restringidos al Proterozoico (edades de cristalización  
desde 2.1 – 0.9 Ga,  Ashwal, 1993; Morisset, 2008). Están localizados en Norte América, 
América del Sur, Europa, Asia (China e India) y África. La distribución de estás rocas en 
cinturones metamórficos grenvillianos son trazadores clave de interacciones continentales 
en los márgenes de los cratones durante el ensamble de Rodinia en el Mesoproterozoico 
tardío (Cardona et al., 2010). 

La provincia meso-proterozoica grenvilliana de Norte América es la más importante 
en  volumen; donde se han datado dos pulsos diferentes de magmatismo de tipo AMCG con 
edades de 1160-1140 Ma y 1080-1050 Ma (Charlier, 2007).  

 En México, este tipo de magmatismo ha sido reportado entre 1035-1010 Ma 
(Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010). En el Complejo Oaxaqueño, el magmatismo de tipo 
AMCG ha sido datado en ~1012 Ma (Solari et al., 2003); mientras que, en el Complejo 
Guichicovi, este magmatismo se fechó en ~1.2 a 1 Ga (Weber y Köhler, 1999b; Weber y 
Hecht, 2003). Por otro lado, al norte de México en el Gneis del Novillo, la suite tiene una 
edad que va de 1035 a 1010 Ma (Trainor et al., 2011); en Huiznopala, Hidalgo, el complejo 
anortosítico tiene una edad de 1007 Ma (Lawlor et al., 1999). Otras manifestaciones de 
rocas grenvillianas han sido reportadas en xenolitos de la corteza inferior (Ruiz et al., 1988; 
Schaaf et al., 1994; Ortega-Gutiérrez et al., 1995); en  perforaciones como es el caso de Las 
Uvas, Coahuila (Lopez et al., 2001), en Tamanzunchale, San Luis Potosí y Tampico, 
Tamaulipas (Ortega-Gutiérrez et al., 1995). En Sonora, se han descrito anortositas en la 
localidad conocida como El Tecolote (Iriondo y Premo, 2010). 

La exposición de rocas grenvillianas en América Central es escasa, reportadas al 
noroeste de Honduras en el Progreso y Yoro, con edades de 1017±20 Ma (Ortega-Gutiérrez 
et al., 2007 y referencias ahí citadas), aunque sin la existencia de rocas anortosíticas.  

En América del Sur existen varias manifestaciones descritas de rocas anortosíticas 
grenvillianas a lo largo de la cadena costera de los Andes. Por ejemplo, en Colombia 
existen varios afloramientos precámbricos siendo el más extenso el Macizo de Garzón con 
edades U-Pb de 1158±23 Ma y un metamorfismo a los 1000±25 Ma (Altenberger et al., 
2012). Otro macizo precámbrico es el de Santa Marta, donde sus rocas, entre ellas 
anortositas masivas, presentan posibles edades de cristalización de 1513±35 Ma, con un 
metamorfismo a los 971±8 y 456±60 Ma (Restrepo-Pace et al., 1997; Ordoñez-Carmona et 
al., 2002). El fechamiento de otras litologías en Santa Marta arrojan edades entre 1197-
1007 Ma (Ramos, 2010). En las Sierras Pampeanas, en Argentina, se descubrieron 
recientemente dos complejos anortosíticos (Maz y Espinal), cortados por diques de 
jotunitas ubicados entre meta-sedimentos y rocas meta-ígneas. La edad de cristalización es 
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de 1070±41 Ma con un evento tectonotermal a los 431±30 Ma (U-Pb SHRIMP, en 
zircones; Casquet et al., 2005).  

Se considera que los bloques paleo-proterozoicos, tales como el Terreno Maz al 
oeste de las Sierras Pampeanas, el Bloque de Arequipa en Perú y el bloque de Rio Apa, 
formaron una masa continental mayor (cratón MARA), el cual colisionó con Amazonia a 
los 1.3 Ga. El continente resultante se adhirió a Laurencia durante la orogenia Grenvilliana 
en el Mesoproterozoico medio y tardío como parte de la formación de Rodinia (Casquet et 
al., 2012). 

 
 
 
 
 
 
 
 

 
 

 
 
 
 

 
 
Figura 1.1. Compilación de edades de cristalización por U-Pb en zircón/baddeleyita para 
magmatismos AMCG mundialmente. Las líneas grises indican el periodo de eventos 
orogénicos, tomado de Morisset et al. (2010). 

1.3.3 Origen de las anortositas 

1.3.3.1 Origen del magma parental 
 

La composición de los magmas parentales de los macizos anortosíticos varía desde 
basaltos  aluminosos a jotuníticos (monzodiorita con ortopiroxeno). Una de las preguntas 
más frecuentes es si los magmas parentales son producidos por fusión parcial del manto en 
un ambiente anorogénico (Fig. 1.2B, Ashwal, 1993) o por la fusión parcial de una corteza 
inferior o el manto en un régimen post-colisional (Fig. 1.2C,  Duchesne et al., 1999; Fig. 
1.2A, McLelland et al., 2010). Los estudios isotópicos de Sm-Nd y Rb-Sr no han podido 
resolver este dilema, ya que no son eficientes en la distinción entre un magma derivado del 
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manto con contaminación de una corteza inferior máfica con tiempos de residencia cortos 
(juvenil).  

 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 1.2. Modelos para la génesis de anortositas de tipo masivas A) Modelo de McLelland 
et al. (2010) de un orógeno colisional sobrengrosado sufriendo delaminación y 
consecuente rebote orogénico y colapso a lo largo de fallas normales durante las últimas 
fases de la orogénesis. HNA se refiere a la astenosfera que asciende a la interface corteza-
manto y sufre fusión por descompresión para producir un magma gabróico que fracciona 
olivino (Ol) y piroxeno (Px), el cual se hunde de regreso al manto, y plagioclasa 
intermedia (Pl), la cual flota. La plagioclasa se acumula (cuadros negros) en la base de la 
corteza. El calor ambiental y el calor por cristalización funden la corteza inferior para 
formar magmas mangeríticos, charnoquíticos y graníticos (MCG) de la suite (AMCG). B) 
Modelo de dos etapas anorogénico de Ashwal (1993). Los fundidos máficos son derivados 
del manto y estancados en el límite corteza-manto, donde cristalizan los silicatos máficos y 

B 

C 
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se hunden. Los magmas residuales se enriquecen en Al y Fe/Mg. La plagioclasa es flotable 
en estos fundidos, lo que produce acumulaciones anortosíticas en la parte superior de la 
cámara magmática. La masa rica en plagioclasa se convierte gravitacionalmente 
inestable, se eleva a través de la corteza, y se enfría como plutones en la parte superior de 
la corteza. El calor de la cristalización del magma derivado del manto  causará anatexis 
de la corteza para formar magmas graníticos. C) Modelo post-colisional de fusión de 
lenguas de la corteza de Duchesne et al. (1999). La colisión de terrenos apilados produce 
un cabalgamiento sobre lenguas de la corteza inferior (underthrusting); los líquidos 
graníticos se producen por anatexis de material de la corteza media en cual intrusiona a 
niveles someros por medio de los límites entre los terrenos.  Debido a delaminación lineal 
a lo largo de las zonas de debilidad se eleva la temperatura y se funde una lengua de 
composición adecuada, esto ocurre algunas decenas de Ma después, por lo que se 
desarrolla una cámara magmática profunda en donde la plagioclasa flota para acumularse 
en el techo; los acumulados máficos se hunden; los diapiros de anortosita se elevan a 
través de la corteza canalizados por las zonas de debilidad, y se enfrían mucho más arriba 
a niveles de la corteza media para constituir una provincia de macizos anortosíticos; los 
fundidos graníticos también se producen y son canalizados de la misma forma; el 
acumulado máfico dejado atrás, se convierte indistinguible del manto; un offset del Moho 
es la única cicatriz de la cámara magmática. CLM = Manto listosférico continental. 

Existen muchos puntos de vista acerca de la procedencia del magma que origina a la 
suite AMCG. Por ejemplo, Emslie et al. (1994) sugiere que las anortositas cristalizan a 
partir de un magma originado en el manto, mientras que los magmas formadores del resto 
de la suite (mangerita-charnockita-granito) se originan de la fusión de la corteza inferior 
con una contribución variable del manto. Basados en experimentos petrológicos, Vander 
Auwera et al. (1998) propone que una cristalización fraccionada polibárica de un magma 
jotunítico originado en la corteza (Longhi et al., 1999) puede producir composiciones de 
mangerita, cuarzo mangerita y charnockita y también producir anortositas por acumulación 
de cristales a lo largo de la tendencia de diferenciación. Scoates y Chamberlain (2003) 
proponen que gabros enriquecidos en aluminio originados en el manto con algo de 
contaminación cortical, podrían ser el magma parental para las anortositas, mientras que el 
magma residual de la cristalización de la anortosita (ferrodiorita) podría diferenciarse a 
composiciones monzoníticas; las charnockitas de estar presentes, serían mayormente 
originadas por la fusión de la corteza.  

Algunos ensayos experimentales sobre el equilibrio del líquidus plagioclasa + 
piroxeno (Longhi et al., 1999) han demostrado la existencia de una división térmica en 
dicha superficie del líquidus, lo que implica que un magma parental para anortositas no 
pueda ser derivado del manto y contaminado por la corteza, sino que debería ser el 
resultado de la fusión de una corteza inferior máfica. Por otra parte, cálculos de 
cristalización fraccionada y cristalización por asimilación fraccionada por Longhi (2005) 
han demostrado que no es posible producir  líquidos altos en aluminio fundiendo peridotitas 



 
  18 
 

del manto típicas o en todo caso manto anómalo enriquecido en Al y Fe (Olson y Morse, 
1990) y que tenga suficiente TiO2 para formar anortositas de tipo masivo. La alternativa 
propuesta por Longhi et al. (1999) implica fusión parcial de una corteza máfica inferior, 
más adecuado para la producción de magmas enriquecidos en TiO2.  

1.3.3.2  Condiciones de cristalización  
 
A pesar de los argumentos tan diferentes sobre el origen de los magmas parentales, hay un 
consenso general en que las anortositas masivas son producidas por una cristalización 
polibárica (Emslie, 1978; Morse, 1982; Longhi y Ashwal, 1985; Charlier et al., 2010). 

Puntos de vista clásicos sobre el emplazamiento de las anortositas de tipo masivo 
consideran  que cristalizan en dos etapas (Ashwal, 1993; Duchesne et al., 1999). El primer 
punto de vista considera que la acumulación por flotación de la plagioclasa se realiza en la 
parte superior de una cámara magmática profunda (corteza inferior o en el límite corteza-
manto), lo que es seguido por intrusiones hacia niveles de la corteza media (10 a 25 km de 
profundidad, Emslie 1985) como diapiros debido a la menor densidad de las masas de 
plagioclasa. Aun así, si los emplazamientos de macizos anortosíticos fueran modelados por 
simple diapirismo vertical (Longhi y Ashwal, 1985), el levantamiento sería favorecido por 
zonas de debilidad (Scoates y Chamberlain, 1997; Duchesne et al., 1999). Durante el 
ascenso, la masa de cristales no sólo incluye plagioclasa, también megacristales de 
ortopiroxeno (formados antes que la plagioclasa) y líquido intersticial fraccionado. 

La cristalización polibárica de las anortositas se deduce esencialmente por la 
ocurrencia de megacristales de ortopiroxeno enriquecidos en aluminio (high-alumina 
orthopyroxene megacryst: HAOM) los cuales contienen exsoluciones de plagioclasa 
(Emslie, 1975; Owens y Dymek, 1995; Charlier et al., 2010). Experimentos realizados en la 
estabilidad de los HAOM revelan que son estables para presiones en un rango de 11-13 
kbar (Longhi et al., 1993). Variaciones isotópicas notables entre HAOM y la anortosita que 
los contiene (HAOM mucho más primitivo y con edades mayores) sugieren, que estos 
ortopiroxenos cristalizan aun cuando el magma está muy poco contaminado por la corteza y 
la cristalización de la plagioclasa aún no ocurre, ya que no presentan una anomalía negativa 
de Eu, la cual estaría presente si una extensa proporción de plagioclasa hubiera cristalizado. 
Cuando inicia el ascenso del magma parcialmente cristalizado a profundidades más 
someras, los ortopiroxenos que no llegaron a hundirse y regresar al manto son atrapados y 
llevados a profundidades de la corteza media dentro de la masa de plagioclasa y fundido 
(Bybee et al., 2014). 

Durante el transporte de las anortositas a profundidades más someras, la porción 
cristalizada de los macizos recristaliza y es deformada  (p.ej. ortopiroxenos alargados y 
adelgazados, recristalización a plagioclasa granular con uniones triples en 120°). Las 
características de deformación de las anortositas y la recristalización dinámica de la 
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plagioclasa (cristales primarios son reemplazados  por granos de cristales más péqueños; 
p.e. Lafrance et al., 1996) son características para un sin-emplazamiento y pueden ser 
tomadas en cuenta como evidencia del ascenso diapírico de la anortosita. 

1.3.4 Origen de los óxidos de Ti-Fe 
 
Los yacimientos de óxidos de Ti-Fe se encuentran asociados comúnmente con anortositas 
proterozoicas y a sus rocas asociadas (Ashwal, 1993; Charlier et al., 2015). La ilmenita y el 
rutilo son las principales fuentes minerales de titanio en el mundo. Los óxidos de Ti-Fe en 
anortositas proveen el 30% de la producción mundial de titanio mientras que el 70% 
restante es obtenido en depósitos de placer (Charlier, 2007). El titanio es utilizado en su 
mayoría como pigmento en pinturas, papel y plásticos debido a su gran blancura, mientras 
que sólo un 10% se utiliza como metal de titanio (Force, 1991).  

Los depósitos magmáticos de óxidos de Ti-Fe económicamente más importantes 
que están en producción son: el depósito de ilmenita masiva Lac Allard (suite anortosítica 
Havre Saint-Pierre en Canadá) y la ilmenita norítica del depósito Tellnes (Provincia 
anortosítica Rogaland en Noruega). Estos depósitos contienen hemo-ilmenita (ilmenita con 
lamelas de exsolución de hematita) como único óxido y pueden contener hasta 35 wt% de 
óxido de titanio (TiO2) y hasta un 65 wt% de óxido de hierro(total) (FeOT) (Morisset, 2008).  

En México sólo dos localidades están asociadas a óxidos de Ti-Fe de proporciones 
económicas: Pluma Hidalgo (Paulson, 1964; Schulze et al., 2004; Schulze, 2011) y Huitzo 
(Schulze et al., 2004) en Oaxaca. Pluma Hidalgo presenta características que sólo pocas 
anortositas en el mundo tienen, como una mineralización económica de rutilo, plagioclasas 
antipertíticas excepcionalmente sódicas y contenidos de K anormalmente altos (Ashwal, 
1993) mientras que la mineralización de Ti-Fe en Huitzo se presenta en nelsonitas (ilmenita 
+ apatito).  

El origen ígneo de los depósitos de Ti-Fe en anortositas es aceptado por 
unanimidad, aunque los procesos magmáticos responsables de las concentraciones de estos 
óxidos aún son muy debatidos. Son dos los procesos que generalmente se invocan: 
segregación de un magma inmiscible rico en Ti-Fe-(P) y cristalización fraccionada por 
asentamiento de óxidos (Charlier, 2007). Los minerales de Ti que se encuentran en estos 
depósitos  son principalmente  miembros de  dos series de soluciones sólidas: la serie 
hematita-ilmenita (Fe2O3-FeTiO3) y la serie magnetita-ulvöspinela (Fe3O4-FeTiO4) 
(Charlier, 2007). El rutilo en este tipo de yacimientos es muy raro (Morisset et al., 2010). 

 Buddington y Lindsley (1964) realizaron estudios experimentales donde demuestran 
claramente que la composición primaria de las fases coexistentes depende de la temperatura 
y de la fugacidad del oxígeno. Otros factores tales como el contenido de TiO2 en el magma 
parental podría ser responsable por los campos de estabilidad relativa de (hemo-) ilmenita y 
(Ti-) magnetita (Toplis y Carroll, 1995). La química de las series magnetita-ulvöspinela y 
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hematita-ilmenita es complicada por varios procesos subsólidos, principalmente por 
exsoluciones y oxidación, lo cual puede modificar drásticamente la composición primaria 
de las fases del líquidus (Charlier, 2007). La morfología de las ocurrencias magmáticas de 
los óxidos de Ti-Fe es muy variable. Lo más común es encontrarlas en forma de lentes, 
diques, intrusiones bandeadas y depósitos masivos. Force (1991) considera que la aparición 
de óxidos de Ti-Fe en forma de diques cortando a las anortositas es debido a la 
cristalización a partir de un fundido de Ti-Fe-O, producto de la inmiscibilidad de un magma 
silicatado. 

Se pueden encontrar otros depósitos de óxidos de Ti-Fe ± apatito en intrusiones 
bandeadas las cuales no están relacionadas  a suites de tipo AMCG. Uno de los ejemplos es 
el Complejo Bushveld, el cual contiene una mineralización de Ti-magnetita vanatifera ± 
apatito. Las intrusiones bandeadas de Panzhihua, Sept Iles y Duluth también contienen 
recursos importantes de Ti-Fe-P-V (Charlier, 2006 y referencias ahí citadas). 

1.3.4.1 Tipos de depósitos de Ti-Fe 

Ilmenita (Gabro-) norítica ± apatito ± magnetita 
 

Este tipo de depósitos son actualmente los únicos que se explotan por recursos de Ti en 
roca dura (Charlier, 2007). Ejemplos de este tipo son el depósito de Tellnes (Noruega) y 
Tio Mine (Canadá). La mena está dominada por ilmenita que contiene cantidades variables 
de exsoluciones de hematita. Otras fases que le acompañan son plagioclasa, ±ortopiroxeno, 
±olivino, ±clinopiroxeno, ±magnetita, ±apatito.  

En intrusiones bandeadas, la estratigrafía bien definida permite determinar el orden 
de aparición de las fases del líquidus con diferenciación. La plagioclasa es una fase del 
líquidus ubicua. La particularidad es la temprana aparición de ilmenita en el líquidus, la 
cual siempre precede la aparición de magnetita en el líquidus. Se acompaña de forma 
variable de olivino, enstatita, clinopiroxeno y apatito. Las secuencias variadas de 
cristalización producen tipos de menas con diferentes mineralogías dentro y entre las 
intrusiones bandeadas (Charlier, 2007). 

Mena dominada por Ti-magnetita 
 
La distinción de este tipo de mena es necesaria para la perspectiva económica debido a que 
el Ti de la Ti-magnetita no puede ser recuperado. Muchos de estos depósitos contienen 
cantidades llamativas de V en la magnetita, esto combinado con el Ti de la ilmenita y el P 
del apatito podría ser considerado como potencial económico. Algunos ejemplos de este 
tipo de depósitos son la anortosita Suwalki (NE de Polonia) y la intrusión bandeada 
Fedorivka (Charlier, 2007). 
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Nelsonita 
 
Las nelsonitas son rocas ricas en apatito e ilmenita, Force (1991) considera que la 
proporción debe der ser dos terceras partes de ilmenita y una tercera parte de apatito. A 
diferencia de los OAGN (oxide-apatite gabronorite), estas rocas no contienen silicatos. 
Muchos de los complejos  de tipo AMCG contienen este tipo de rocas. Ejemplos de éstas 
existen en México como es Pluma Hidalgo y Huitzo, Oaxaca (Schulze et al., 2004; Schulze, 
2011), Gneis de Huiznopala, Hidalgo (Lawlor et al., 1999) y el Gneis del Novillo, 
Tamaulipas (Ortega-Gutiérrez, 1978; Casas-García, 2014), aunque sólo en Huitzo han sido 
explotadas. 

Mena de Rutilo-Ilmenita 
 
Aunque el rutilo (TiO2) se encuentra ampliamente distribuido en rocas metamórficas y 
graníticas, es poco común en rocas basálticas y en menas de óxidos de Ti-Fe, esto debido a 
la alta solubilidad del TiO2 en fundidos enriquecidos en Mg-Fe (Ryerson y Watson, 1987). 
Sólo cuatro localidades se conocen en el mundo por su asociación: ilmenita-rutilo. Estas 
cinco localidades son la anortosita Saint-Urbain y el depósito Big Island de la anortosita 
Havre Saint-Pierre, ambas en Canadá (Morisset, 2008), la anortosita de Roseland, Virginia, 
USA, (Kolker, 1982) y Pluma Hidalgo, Oaxaca, México (Paulson, 1964). La presencia de 
rutilo magmático en estos depósitos indican que los magmas parentales enriquecidos en Ti-
Fe lograron un nivel de enriquecimiento de Ti raramente observado en sistemas ígneos. 

1.3.4.2  Procesos de formación de las menas 
 
Existen dos modelos generales propuestos para la formación de depósitos de óxidos de Ti-
Fe: (1) el modelo más ampliamente aceptado es por la cristalización fraccionada de un 
magma silicatado y acumulación mineral subsecuente (Emslie, 1975; Frost y Simons, 1991; 
Duchesne, 1996; Dymek y Owens, 2001; Charlier et al., 2006; Morisset, 2008) y (2) por 
inmiscibilidad líquida por lo cual un fundido enriquecido en Ti-Fe-P se separa del magma 
silicatado (Philpotts, 1967; Kolker, 1982). 

Cristalización fraccionada  
 

Los magmas parentales para las anortositas masivas y sus magmas residuales son 
enriquecidos en titanio, con valores comúnmente mayores a 4 wt% (Vander Auwera et al., 
1998). Esto puede concluir con la saturación temprana de los óxidos, como lo muestra 
Toplis y Carroll (1995) quienes sugieren que la cristalización de la ilmenita fue primero y 
controlada por el contenido de TiO2 en el fundido. 

Otra peculiaridad de los fundidos asociados con anortositas de andesina es su alto 
contenido de FeOtot, el cual tiene una influencia importante en  la densidad del fundido 
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(Charlier, 2007). Muchos estudios han evidenciado la “paradoja de densidad plagioclasa-
magma” (Morse, 1973; Scoates, 2000); por ejemplo, la plagioclasa de composición 
intermedia (An40-60) es menos densa que el fundido con el cual está en equilibrio. Esta 
propiedad es responsable de la acumulación de plagioclasa en la parte alta de la cámara 
magmática a profundidad (Ashwal, 1993). En los fundidos saturados de plagioclasa y 
óxidos, la flotación de la plagioclasa puede llevar al enriquecimiento relativo de óxidos de 
Ti-Fe, los cuales se hunden y acumulan debido a su densidad (ρilmenita = 4.7,  ρmagnetita=5.2 
gr/cm3). Esto da como resultado en un acumulado clasificado y los óxidos son más 
abundantes que las proporciones cotécticas (Charlier, 2007). 

Inmiscibilidad 
 
El rol de la inmiscibildad como un mecanismo de diferenciación se ha demostrado en 
varios sistemas magmáticos (Charlier, 2007; Charlier et al., 2013). Se ha propuesto 
comúnmente para la generación de carbonatitas a partir de un fundido silicatado-
carbonatado. En sistemas basálticos, los fundidos altamente diferenciados enriquecidos en 
Fe pueden separarse en un fundido silícico y uno máfico  (Fig. 1.3; Bogaerts and Schmidt, 
2006). En ambientes plutónicos, la inmiscibilidad ha sido descrita en las rocas más 
evolucionadas de la intrusión de Skaergaard (McBirney y Naslund, 1990). 

Mientras que el CaO y MgO suprime la inmiscibilidad en el líquido, el P2O5 y TiO2 
expande el campo de la inmiscibilidad (Bogaerts y Schmidt, 2006). Esto apoya la propuesta 
de Philpotts (1967) de que un proceso inmiscible es responsable para el origen de ciertas 
rocas  con óxidos de Ti-Fe y apatito. Kolker (1982) favoreció este modelo como el origen 
de las nelsonitas, principalmente para explicar evidencias de campo tales como vetas 
discordantes y diques intrusionando la anortosita huésped. Aunque los datos presentados 
por Philpotts (1967) para la inmiscibilidad de un fundido enriquecido de Fe-Ti-P fueron 
obtenidas a una temperatura poco realista de 1420°C, Lindsley (2003) explica que nunca 
fue capaz de generar líquidos experimentales de óxido de Ti-Fe. Él concluyó que los 
experimentos sugieren que los cuerpos de óxidos cristalizan de fundidos silicatados 
enriquecidos en Fe-Ti-P y son emplazados ya sea como una masa de cristales o en estado 
sólido. Más aún, las proporciones casi constantes de 2/3 de óxidos, 1/3 de apatito no tiene 
implicaciones para el origen por inmiscibilidad, tal como lo proponen Philpotts (1967) y 
Kolker (1982), sino solamente reflejan proporciones cotécticas de óxidos de Ti-Fe y apatito 
cristalizando a partir de fundidos silicatados que no han sido clasificados durante los 
procesos de concentración. 



 
  23 
 

 
 
 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 1.3. Campos de inmiscibilidad en el tetraedro KAlSi3O8-CaSiO3-Fe2SiO4-SiO2. a) 
Curva de cristalización y campo de inmiscibilidad en el sistema leucita-fayalita-SiO2 
(Bogaerts y Schmidt, 2006). b) El plano Hd’-Fe2SiO4-K56S44 (56 wt. % KAlSi3O8 y 44 wt. % 
SiO2) con campos de inmiscibilidad a 1 atm y 4 Kbar con ca. 2 wt.% P2O5. Cr cristobalita, 
Lc leucita, Fa fayalita, FK feldespato potásico, Tr tridimita, Fs ferrosilita, Fb 
ferrobustamita. 
 

La formación de menas de ilmenita no puede considerarse similar a la del origen por 
inmiscibilidad de las nelsonitas. De hecho, la inmiscibilidad no produce una única fase de 
roca y un líquido de composición ilmenítica se fundiría a 1360°. Por lo que requiere altas 
temperaturas poco realísticas en las condiciones de la corteza (Charlier, 2007). Sin embargo 
la inmiscibilidad en las últimas etapas de la evolución de basaltos tholeíticos produce la 
formación de fundidos enriquecidos en Fe-Ti-P y podría ser responsable de la formación de 
rocas de ilmenita-magnetita-apatito asociadas con plagioclasa y silicatos ferromagnesianos 
bajos en #Mg (olivino, clinopiroxeno). Tales menas pueden ocurrir en intrusiones de rocas 
evolucionadas a partir de un magma parental (ferro-) basáltico, como ejemplo la intrusión 
bandeada de Sept Iles, en Canadá (Charlier, 2007).  

Otros autores como Duchesne (1999) y Dymek y Owens (2001) consideran que las 
nelsonitas son acumulados. La ausencia de silicatos ferromagnesianos, o al menos su baja 
abundancia, pueden ser el resultado de una saturación temprana de apatito, por lo que las 
fases del líquidus serían plagioclasa, ilmenita ± magnetita y apatito. Esta secuencia inusual 
donde el apatito cristaliza primero ocurre en la intrusión bandeada Grader, Canadá 
(Charlier, 2007). La plagioclasa del líquidus pudo haber sido removida por la fraccionación 
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o no cristalizó debido a la nucleación retardada. El enriquecimiento extremo de Ti-Fe-P en 
fundidos ferrobasálticos es esencialmente explicado por la fraccionación de grandes 
cantidades de plagioclasa. Aún más, el incremento en el contenido de fósforo en el líquido 
con diferenciación incrementa la solubilidad del hierro formando complejos de Fe3+(PO4)3- 
en el fundido (Toplis et al., 1994). Consecuentemente, como lo nota Lindsley (2003), la 
asociación óxidos-apatito probablemente refleja una saturación simultanea de estas dos 
fases.  

Pueden existir muchos argumentos engañosos acerca del origen por inmiscibilidad 
de los óxidos de Ti-Fe-P, tales como la ocurrencia de diques con contactos afilados con la 
roca encajonante, el hábito intersticial de los óxidos de Ti-Fe comparado a minerales 
silicatados y a la textura de gotas. Estas texturas son mejor explicadas por remobilización 
en estado sólido y equilibrio textural de los óxidos y por la morfología isométrica de la 
ilmenita. La ilmenita es por lo tanto ilmenita del líquidus (Duchesne, 1996; Duchesne, 
1999). 

1.3.4.3  Factores que controlan la composición de la mena 

 Geoquímica del rutilo  
 
En la naturaleza el dióxido de titanio se presenta principalmente en tres estados 
estructurales: rutilo, anatasa y brookita (Fig. 1.4) y juntos forman el “end-member” (TiO2) 
del sistema ternario FeO-Fe2O3-TiO2 (Fig. 1.4b). 

El rutilo es el polimorfo de alta presión (Fig. 1.5) y alta temperatura, es 
isoestructural con la stichovita, el cual es un polimorfo de alta presión de la sílice. Los 
polimorfos del TiO2 de baja temperatura son la anatasa (tetragonal) y la brookita 
(ortorrómbico). A parte de rutilo, anatasa y brookita, hay al menos tres polimorfos 
adicionales del TiO2. El polimorfo TiO2 (B), tiene una estructura cercana al VO2(B), el 
polimorfo TiO2(II) tiene una estructura de tipo α-PbO2 y el altamente meta-estable TiO2 (H) 
tiene una estructura de tipo de la hollandita (Meinhold, 2010).  

Los polimorfos del TiO2 no pueden ser distinguidos por su composición 
geoquímica, por lo que se requiere de otros métodos tales como difracción de rayos X y 
microscopia de luz reflejada. La técnica más confiable para identificar a los polimorfos es 
espectrometría láser micro-Raman (Meinhold, 2010). La mayoría del rutilo que se presenta 
de forma natural presenta la fórmula TiO2, con titanio presentándose de forma Ti4+. Nótese 
que el titanio también existe en diferentes estados de oxidación: a parte del Ti4+, hay 
también Ti3+, Ti2+ y Ti0, uno de los elementos que reemplazan al titanio en la ilmenita más 
común es el Zr4+. 
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Figura 1.4. Sistema ternario 
FeO-Fe2O3-TiO2 mostrando 
la solución sólida de mayor 
temperatura magnetita-
ulvöspinela, hematita-
ilmenita, pseudobrookita-
ferropseudobrookita 
(Meinhold, 2010). Las fases 
fueron graficadas con base 
en porcentajes molares. 

 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
Figura 1.5. Diagrama de presión-
temperatura. Los límites de fases para el 
rutilo y TiO2 (II) están basados en 
experimentos de equilibrio de fases 
(Baldwin et al., 2004).  
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Rutilo en rocas metamórficas 
 

El rutilo en rocas metamórficas se forma comúnmente en procesos metamórficos de medio 
a alto grado (Force, 1991), pero también puede formarse en rocas metamórficas de bajo 
grado, como el caso de rocas metasedimentarias de Erzgebirge, Alemania, donde se 
observa una cristalización prógrada del rutilo. El rutilo forma agregados policristalinos 
constituidos por intercrecimientos de granos finos de rutilo y clorita los cuales sustituyen a 
la ilmenita (Luvizotto et al., 2009), lo que sugiere que el rutilo se deriva del rompimiento 
de la ilmenita debido a la siguiente reacción: 

Ilmenita + Silicatos + H2O                           Rutilo + Clorita (Fig. 1.6) 

El rutilo en rocas de alto grado y ultra-alto grado metamórfico (p.ej. eclogitas, granulitas) 
forman principalmente cristales individuales en la matriz, pero también ocurre como 
inclusiones en otro minerales como el granate, piroxeno, anfíbol y zircón. En algunos casos 
el rutilo puede presentar exsoluciones de ilmenita, lo cual es típico de rutilo proveniente del 
manto (Meinhold, 2010). Las eclogitas son las rocas de alto grado que contienen los 
mayores porcentajes de rutilo (Korneliussen et al., 2000) en este tipo de rocas, el rutilo 
cristaliza a partir de los óxidos de Ti-Fe y de los silicatos que contienen Ti durante la 
recristalización metamórfica. La estabilidad del rutilo en la litósfera en subducción es una 
función compleja de composición, temperatura y presión (Fig. 1.5; Hwang et al., 2007). 

El rutilo también ocurre en forma de agujas orientadas, una textura conocida como 
sagenítica. Esta textura puede encontrarse en granates, lo cual puede ser un indicador de 
metamorfismo de ultra-presión (Hwang et al., 2007). 

 
 
 
Figura 1.6. Ilustraciones donde se muestra las 
etapas principales en la cristalización del rutilo 
a partir de ilmenita y biotita durante un 
metamorfismo prógrado. a) cristalización del 
rutilo a partir de ilmenita en rocas meta-
sedimentarias de bajo a medio grado. b) 
Cristalización de rutilo a partir de biotita en 
una paragénesis en facies granulita. Tomado de 
Meinhold (2010). 
 
 
  



 
  27 
 

Rutilo en rocas magmáticas  
 
El rutilo se puede encontrar en rocas como pegmatitas, carbonatitas, vetas de cuarzo, 
kimberlitas y en xenolitos de peridotitas metasomatizadas y en depósitos de menas 
metálicas (Meinhold, 2010). 

 Liou et al. (1998) determinaron experimentalmente la formación de rutilo, titanita e 
ilmenita para sistemas MORB’s-H2O (Mid Ocean Ridge Basalts) (Fig. 1.7), estas fases 
enriquecidas en Ti no están relacionadas entre ellas por simple transición polimórfica, y por 
lo tanto dos o hasta tres fases pueden coexistir bajo ciertas condiciones físico-químicas, 
aunque esto no se investigó experimentalmente. 

 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
Figura 1.7. Diagrama P-T con la estabilidad determinada experimentalmente de las fases 
rutilo, ilmenita y titanita para MORBs. (Liou et al., 1998). 
 

El rutilo en rocas puede ser ígneo primario, peritéctico, xenocristales, o bien, una 
fase secundaria. El rutilo de origen secundario se puede formar debido a alteraciones 
hidrotermales (cloritización) de la Ti-biotita (Carruzzo et al., 2006), también por exsolución 
de fases enriquecidas en Ti tal como clinopiroxeno y granate (Hwang et al., 2007). 

El rutilo primario puede contener altas concentraciones de HFSE (por ej. Nb y Ta). 
El rutilo de niobio (también conocido como ilmenorutilo) es una variedad con radio 
atómico de Nb/Ta˃1, mientras que el enriquecido en tantalio (también conocido como 
strüvertita) tiene un radio atómico de Nb/Ta<1 (Meinhold, 2010 y referencias ahí citadas). 
En ambas variedades de rutilo, el Fe3+ está siempre presente para dar cabida a la población 
de cationes sobrecargado (Ti4+, Nb5+ y Ta 5+). 

El rutilo es raro en menas de óxidos de Ti-Fe, aun así, ocurre dentro de menas 
masivas de ilmenita de los depósitos de Saint-Urbain y Big Island, en Canadá (Morisset, 
2008) y Chiapas, México (Cisneros-de León, 2011). Trabajos previos sobre los depósitos 
de Canadá indican que el rutilo es una fase acumulada ígnea y que los depósitos se 
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formaron por cristalización fraccionada y acumulación de minerales de óxidos de Ti-Fe a 
partir de un magma silicatado enriquecido en Ti y Fe (Morisset et al., 2010). Las 
temperaturas de cristalización mínimas calculadas por Morisset (2008) por el termómetro 
Zr en rutilo varían de 781° a 1016°. Además, las concentraciones de elementos traza 
indican que la ilmenita cristalizó primero en los depósitos seguido de la co-cristalización 
del rutilo, lo que implica que las condiciones para el campo de la estabilidad de estos 
óxidos evolucionó durante la cristalización cambiando la composición del magma y 
fugacidad del oxígeno (Morisset, 2008).  

En el depósito de Saint-Urbain y Big Island se ha encontrado rutilo en dos formas 
dentro de las ilmenititas; una, como lentes pequeños (10 a 200 µm) y la segunda como 
granos grandes y discretos de hasta 5 mm de tamaño; Morisset et al. (2010) consideran que 
la formación de los lentes pequeños de rutilo están asociados a una oxidación secundaria 
tardía por una reacción tal como: 

(9FeTiO3 + 3Fe2O3)ss + O2 = (5FeTiO3 + 3Fe2O3)ss + 4TiO2 

 
La oxidación ocurre comúnmente a lo largo de contactos entre granos o fracturas en 

la ilmenita durante el enfriamiento de los depósitos. Como se nota en la reacción, la adición 
de oxígeno a la ilmenita producirá una paragénesis de rutilo + hematita (exsoluciones); 
mientras que para el rutilo de grano grueso consideran que su origen  es resultado de la 
saturación en TiO2 en los magmas evolucionados residuales enriquecidos en Ti-Fe 
siguiendo la cristalización de anortositas (Morisset et al., 2010). 

Estabilidad de la ilmenita y magnetita 
 
La geoquímica de la ilmenita ha sido estudiada durante mucho tiempo debido a varias 
razones: (1) la estabilidad de la ilmenita está relacionada a la fugacidad del oxígeno de los 
magmas de los cuales cristaliza, (2) extensas reacciones sub-sólidas ocurren durante el 
enfriamiento entre la ilmenita y magnetita (y silicatos ferromagnesianos coexistentes), (3) 
la ilmenita juega un papel importante en el camino del enriquecimiento de Ti-Fe en un 
magma basáltico (Morisset, 2008). 

Muchos estudios experimentales han demostrado claramente la fuerte influencia de la 
fugacidad del oxígeno en los campos de estabilidad de los óxidos de Ti-Fe. En tales 
experimentos, la temperatura de precipitación de los óxidos de Ti-Fe es siempre cercana a 
1100°C. El campo de estabilidad de la solución sólida magnetita-ulvöspinela se incrementa 
con la ƒO2. Consecuentemente, la aparición de la magnetita precede al de la ilmenita. 
Toplis y Carroll (1995) han demostrado que la ƒO2 puede  afectar solamente el campo de 
estabilidad de la magnetita mientras que la cristalización de la ilmenita como el primer 
óxido está controlado probablemente por el contenido de TiO2 en el fundido. 
Consecuentemente aún en condiciones oxidantes, los fundidos con alto TiO2 pueden 
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alcanzar la saturación de ilmenita antes que la magnetita, llevando incluso a la 
cristalización de la hemo-ilmenita sola (Lattard et al., 2005). Por lo tanto, el alto contenido 
de hematita es un indicador de fugacidades relativas altas de oxígeno en el fundido. Sin 
embargo, la ilmenita es el primer óxido (líquidus) de Ti-Fe y se mantiene modalmente más 
abundante comparado a la magnetita cuando está presente (Charlier, 2007).  

La saturación de la ilmenita y magnetita están estrechamente relacionadas. De 
hecho, durante el sistema cerrado de cristalización, la cristalización de la magnetita 
incrementa la proporción Fe2+/Fe3+ la cual guía a la saturación de la ilmenita 
inmediatamente después de la aparición de la magnetita del líquidus. Contrariamente, la 
cristalización de la ilmenita como el único óxido de Ti-Fe decrece la proporción de 
Fe2+/Fe3+ , de este modo se incrementa relativamente el estado redox del fundido y lleva al 
líquido al campo de estabilidad de la magnetita (Toplis y Carroll, 1996). 

Reacción ilmenita-magnetita 
 
La ilmenita y magnetita pueden reaccionar en sus contactos, esto se puede desarrollar 
durante el enfriamiento de la ulvöspinela (FeTiO4) en magnetita  y hematita (Fe2O3) en 
ilmenita, lo que producirá como resultado una corona de espinela aluminosa entre los dos 
granos y zoneamiento en el contenido de hematita en la ilmenita. Esta reacción produce la 
oxidación de la ulvöspinela en magnetita y reduce el contenido de hematita en ilmenita, 
llevando a una “purificación” natural de ambos minerales. Por supuesto, no se observa 
ninguna corona de reacción cuando las exsoluciones primarias de ulvöspinela se preservan 
en la magnetita, aunque no se excluye que algo de contenido de ulvöspinela haya 
reaccionado con ilmenita arriba del solvus ulvöspinela-magnetita. La proporción relativa de 
magnetita e ilmenita es crítica para conocer el grado de re-equilibración de estas dos fases y 
para la reconstrucción de la composición primaria de alta temperatura. Si la proporción de 
magnetita comparada a la ilmenita es extremadamente baja, esta reacción puede volver a 
equilibrar completamente la composición primaria de la magnetita hacia abajo a una 
magnetita pobre en Ti sin afectar significativamente la composición de la ilmenita 
(Charlier, 2007 y referencias ahí citadas). 

Exsoluciones  
 
Los óxidos de  Ti-Fe presentan re-equilibraciones subsólidas complejas como resultado de 
lagunas de miscibilidad en el sistema FeO-Fe2O3-MgO-TiO2-Al2O3 las cuales son 
responsables de una gran variedad de texturas microscópicas (Duchesne, 1970). La 
característica más común es resultado de una laguna de miscibilidad en la series de solución 
sólida magnetita-ulvöspinela (Lindsley, 1981) y  hematita-ilmenita. Las exsoluciones de 
ilmenita en magnetita son más comunes y son el resultado de la oxidación de exsoluciones 
de ulvöspinela primaria siguiendo la reacción:  
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3 Fe2TiO4 + 1/2 O2       3 FeTiO3 + Fe3O4 

            La ilmenita puede exsolver lentes de hematita cuando el contenido de hematita 
excede 7-9 wt%. Cuando es así, se conoce como hemo-ilmenita. Se pueden desarrollar dos 
generaciones de hematita cuando hay más de 18 % mol de hematita (Charlier, 2007). Las 
exsoluciones de espinela aluminosa (pleonasto, (Mg, Fe)Al2O3) ocurre comúnmente en 
magnetita titanífera y en oxi-exsoluciones de ilmenita y reflejan contenidos primarios altos 
en Al y Mg en la magnetita huésped (Weber y Hecht, 2000). Pueden formar exsoluciones 
en gránulos externos. Este tipo de exsolución es observado también en ilmenita y es 
resultado de la baja solubilidad de Al2O3 en ilmenita (Charlier, 2007 y referencias ahí 
citadas). 

 Debido al fenómeno de sustitución de Ti4+ por Zr4+ en ilmenita antes mencionado, 
pueden ocurrir exsoluciones de baddeleyita (ZrO2), las cuales producen coronas alrededor 
de granos de ilmenita; en ciertos casos, si las condiciones se presentan (SiO2 disponible), la 
baddeleyita exsuelta puede ser transformada a zircón (ZrSiO4) (Bingen et al., 2001; 
Charlier et al., 2007; Austrheim et al., 2008; Morisset, 2008; Beckman et al., 2014). Este 
tipo de textura (coronas de zircón) ha sido observada en varias intrusiones alrededor del 
mundo y casi siempre asociadas a anortositas, como es el caso de el Sill Basistoppen en 
Groenlandia, en el Complejo de Stillwater en Montana, en la intrusión bandeada de Rum en 
Escocia, en granulitas máficas y anfibolitas de Lindås Nappe en Noruega y en la Provincia 
Grenvilliana de Quebec (Morisset y Scoates, 2008 y referencias ahí citadas). La srilankita 
(Ti2ZrO6) es otro mineral asociado a las exsoluciones de Zr a partir de la ilmenita; se ha 
descrito en gabros oceánicos asociado texturalmente a rutilo e ilmenita (Morishita et al., 
2004) y también en las rocas granulíticas de Lindås Nappe (Bingen et al., 2001). Estas 
texturas son consideradas como el resultado de una exsolución subsólida de Zr en ilmenita. 
La ocurrencia de la baddeleyita se interpreta como exsoluciones granulares a partir de la 
ilmenita, durante el enfriamiento subsólido de la intrusión magmática. El zircón, pudo ser 
producido por un metamorfismo de facies granulita debido a la reacción de la baddeleyita 
con sílice disponible. La posición aleatoria de las coronas de zircón en ilmenita sugiere que 
el Zr se exsolvió antes que las exsoluciones de hematita (Bingen et al., 2001). 

1.4 Marco Geológico Regional 
 
El sur de México ha sido interpretado geológicamente como un collage de terrenos tectono-
estratigráficos, cuyas conexiones entre sí y con Norteamérica son inciertas (Campa y 
Coney, 1983; Sedlock et al., 1993). Los terrenos tectono-estratigráficos que contienen 
corteza pre-mesozoica al sur de México y al norte de América Central son: el Terreno 
Mixteco con su complejo poli-metamórfico Acatlán de edad paleozoica, el Terreno 
Zapoteco y su Complejo Oaxaqueño de edad precámbrica, el Terreno Maya (Sedlock et al., 
1993) o Bloque Maya (Dengo, 1985), el cual contiene varios afloramientos con rocas pre-
mesozoicas destacando el Complejo Guichicovi (Weber y Hecht, 2003) y el Complejo 



  31 
 

Macizo de Chiapas (CMC; Weber et al., 2008). Por otro lado, el Bloque Chortis (Ortega-
Gutiérrez et al., 2007; Ortega-Obregón et al., 2008; Solari et al., 2011; Torres-de León et 
al., 2012) también contiene rocas de edades pre-mesozoicas (Fig. 1.9a). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Figura 1.9. Mapa general del sur de México mostrando los principales complejos 
metamórficos. Modificado de Weber et al. (2008). CA= Complejo Acatlán, CX= Complejo 
Xolapa, CO= Complejo Oaxaqueño, CMC= Complejo Macizo de Chiapas, MM=Montañas 
Maya.  

1.4.1 Límite Maya-Chortis
 
El sistemas de fallas transformes Polochic-Motagua (SFPM) es considerado como el límite 
sur del Terreno Maya; de igual forma, es un límite distribuido entre la placa de 
Norteamérica y la del Caribe. El SFPM es una zona amplia y compleja de fallas constituida 
principalmente por tres fallas laterales izquierdas mayores: Polochic, Jocotán y Motagua 
(Burkart et al., 1987) con una separación entre ellas de aproximadamente 50 km. La 
orientación principal de este sistema es mayoritariamente E-W. Los bloques intermedios a 
estas fallas han sido estudiados por Ortega-Gutiérrez et al. (2007), quienes consideran que 
por las diferencias contrastantes en su evolución geológica son terrenos o bloques sin 
correlación con sus adyacentes.  

El desplazamiento del SFPM está asociado a la apertura de la trinchera Fosa del 
Caimán en el mar del Caribe (Fig. 1.9a), la cual está compuesta por ~1200 km de corteza 

Área de 
estudio 
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oceánica (ten Brink et al., 2002). Debido a esto, se considera que el desplazamiento mínimo 
que ha sufrido el SFPM sea de dicha cantidad (1200 km). Se ha estimado por medio de 
“piercing points” (Burkart, 1983) que la estructura Polochic ha tenido un desplazamiento de 
sólo 130 km, iniciando su desplazamiento hace ~10 Ma (Burkart, 1983; Deaton y Burkart, 
1984). Por lo anterior, es probable que la falla Polochic acomodó solamente un 10% del 
desplazamiento total del Bloque Chortis (Martens, 2009). Authemayou et al. (2011) 
proponen que el SFPM se extiende hasta  interactuar con la falla Tonalá (Guzman-Speziale 
y Molina-Garza, 2012); para otros autores la traza principal de la falla Polochic se trunca 
algunos kilómetros dentro del estado de Chiapas (Ortega-Gutiérrez et al., 2007; Silva-
Romo y Mendoza-Rosales, 2009) (Fig.1.10). 

 

 
 

Figura 1.10. A) Modelo de elevación mostrando los principales rasgos morfológicos y 
estructurales del área de estudio. B) Modelo de elevación con estructuras de fallamiento 
inferidas. 

1.4.2 Terreno Maya 
 
El Terreno Maya es el terreno más meridional y oriental de México y está constituido 
geográficamente por la península de Yucatán, algunas porciones de la planicie costera del 
Golfo de México (sur de Tamaulipas, Veracruz y Tabasco) el sureste de México (noreste de 
Oaxaca y Chiapas), Belice y Guatemala, limitando al oeste con el terreno Cuicateco 
definido por la falla inversa Vista Hermosa y al sur con el sistema de fallas laterales 
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Polochic-Motagua de tendencia E-W (Burkart, 1983; Guzmán-Speziale y Meneses-Rocha, 
2000; Guzmán-Speziale, 2010). El Terreno Maya se encuentra extensamente cubierto por 
formaciones mesozoicas y cenozoicas, solamente en el área del Complejo Macizo de 
Chiapas, en el Complejo Guichicovi en Oaxaca, en las montañas Maya de Belice y en el 
núcleo de los altos Chucumatanes en Guatemala se encuentran bien expuestas rocas 
cristalinas pre-mesozoicas y unidades sedimentarias del Paleozoico superior (Ortega-
Gutiérrez et al., 2007). 

1.4.2.1 Complejo Guichicovi 
 
Conformando el basamento del Macizo de la Mixtequita y el más antiguo que se conoce en 
el Terreno Maya, aflora el Complejo Guichicovi (Weber y Köhler, 1999a; Weber y Hecht, 
2003) en el estado de Oaxaca, al oeste del Istmo de Tehuantepec. Consiste de una secuencia 
de rocas meta-ígneas ácidas y básicas, gneises cuarzo feldespáticos (charnockitas y cuarzo-
anortositas), metasedimentos ricos en granate y biotita y paragneises ricos en grafito 
(Weber y Köhler, 1999b).  Este complejo está constituido por una serie de rocas de edades 
proterozoicas (1.08–1.23 Ga), las cuales fueron afectadas por un evento tectonotermal hace 
~ 1 Ga (Weber y Hecht, 2003) alcanzando las facies de granulita (7-8 kbar y 837 °C; 
Murillo-Muñeton, 1994). La presencia de rocas grenvillianas en el Complejo Guichicovi 
relacionó, al menos a esta porción del Terreno Maya, con el micro-continente Oaxaquia 
(Weber y Hecht, 2003). Este basamento está intrusionado por granitoides del Batolito de la 
Mixtequita de edad permo-triásica y jurásica no deformados o ligeramente deformados 
(Weber y Hecht, 2003). 

1.4.2.2  Complejo Macizo de Chiapas 
 
El Complejo Macizo de Chiapas (Weber et al., 2008) está constituido por aproximadamente 
20,000 km2 de rocas cristalinas paralelas a la costa pacífica (Schaaf et al., 2002) con una 
orientación NW-SE, el cual es considerado como el basamento de la porción sur del 
Terreno Maya. Este complejo limita al norte con el Istmo de Tehuantepec y al sur con la 
ramificación de la falla Polochic, la cual desmembra la porción sur del CMC en bloques 
discretos dificultando la correlación entre ellos (Weber et al., 2008).  

El CMC está constituido en su mayoría por rocas ígneas y meta-ígneas permo-
triásicas (287-230 Ma; Yañez et al., 1991; Schaaf et al., 2002), las cuales presentan una 
ligera a intensa deformación dúctil y son heterogéneas en composición variando de 
granitos, dioritas a gabros (Schaaf et al., 2002). Estas rocas son consideradas como parte de 
un arco magmático continental que se extiende NW-SE a lo largo de todo México, y 
probablemente hasta el NW de América del Sur (Weber et al., 2005). Esta alineación 
aparente de los plutones ha llevado a la conclusión de que es el resultado de un margen 
continental activo que se estableció después de la amalgamación final de Pangea durante la 
orogenia Ouachita del Carbonífero Tardío al Pérmico Temprano (Torres et al., 1999); estos 
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granitoides se encuentran intrusionando a rocas sin edad definida tales como ortogneises, 
paragneises, anatexitas, rocas calcisilicatadas y metabasitas altamente deformadas (Estrada-
Carmona et al., 2012), las cuales son consideradas como rocas pre-mesozoicas 
ampliamente distribuidas en la parte sur del CMC.  

 Weber et al. (2005) describieron un evento tectono-termal de alto grado que afectó a 
las rocas del CMC hace ~250 Ma, lo cual se encuentra muy bien registrado en los 
ortogneises pérmicos y en las unidades de protolito metasedimentario como La Sepultura 
(Weber et al., 2002; Hiller et al., 2004) y Custepec (Estrada-Carmona et al., 2009). La 
Unidad La Sepultura es una secuencia constituida por paragneises (psamíticos y pelíticos) 
migmatizados e intercalados con calcisilicatos y metagrauvacas (Weber et al., 2002). Su 
paragénesis mineral constituida por sillimanita, granate, cordierita y biotita rica en Ti indica 
condiciones de alto grado metamórfico. Cálculos termobarométricos en minerales de esta 
secuencia indican temperaturas y presiones pico de 730-780° C y 5.8 kbar y un equilibrio 
parcial de retrogresión a 540°C y 4.5 kbar (Hiller et al., 2004). Esta unidad ha sido 
correlacionada con la Formación Santa Rosa ya que su distribución de edades en zircones 
detríticos es similar (Weber et al., 2008).  Por otro lado, la Unidad Custepec difiere de la 
Unidad La Sepultura por su gran cantidad de gneises máficos (para-anfibolitas) aunque 
comparte la presencia de rocas calcisilicatadas y mármoles intercalados. Esta unidad 
alcanzó un pico metamórfico de ~800°C y 9 kbar, lo que implica facies de transición 
anfibolita-granulita a profundidades de >30 Km (Estrada-Carmona et al., 2009). Los 
zircones detríticos de esta unidad varían de los de la Unidad La Sepultura, por lo que no se 
consideran correlacionables. 

Recientemente Estrada-Carmona et al. (2012) describieron y fecharon intrusiones 
ordovícicas (480-450 Ma; U-Pb en zircón) en el área de Motozintla. Estas intrusiones se 
observan en forma de diques félsicos y máficos en ocasiones como grandes masas 
plutónicas (p.ej. Plutón Motozintla) de composiciones graníticas, aplíticas-pegmatíticas y 
peraluminosas (mica blanca y granate) emplazadas en una secuencia metasedimentaria 
conocida como la Unidad El Jocote (Weber et al., 2008; Manjarrez-Juárez, 2013) y en la 
secuencia básica Unidad La Candelaria (Estrada-Carmona et al., 2012; Manjarrez-Juárez, 
2013).  

La Unidad El Jocote es una secuencia metasedimentaria plegada y parcialmente 
migmatizada compuesta por esquistos de mica blanca con sillimanita y granate, gneises 
cuarzo-feldespáticos con granate, mármoles, calcisilicatos, cuarcitas, metagrauvacas y 
ocasionalmente bandas anfibolíticas de espesores variables. Esta unidad fue intrusionada 
por diques graníticos de tipo-S con granate, los cuales presentan una edad U-Pb en zircón 
de 482±5 Ma y se consideran originados a partir de la fusión de esta misma secuencia. Esto 
indica que al menos la Unidad el Jocote ya estaba consolidada para el Ordovícico 
Temprano, lo cual le otorga una edad relativa pre-ordovícica (Estrada-Carmona et al., 
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2012). Además, contiene diques de composición básica que poseen una edad de 467.7±8.7 
Ma.  

Posiblemente subyaciendo discordantemente a la Unidad El Jocote se encuentra la 
Unidad Candelaria (Estrada-Carmona et al., 2012; Manjarrez-Juárez, 2013), compuesta por 
una secuencia de anfibolitas bandeadas altamente deformadas y parcialmente migmatizadas 
(diatexitas y metatexitas), intercaladas con budines ortognéisicos de composición diorítica 
y en ocasiones con mármoles (Manjarrez-Juárez, 2013). Los resultados geoquímicos 
(Estrada-Carmona et al., 2012) y observaciones en campo sugieren que la Unidad La 
Candelaria podría estar constituida por dos miembros anfibolíticos no relacionados 
genéticamente. Uno de los miembros estaría constituido por anfibolitas de composición tipo 
MORB y mármoles intercalados, mientras que el otro miembro estaría constituido de 
anfibolitas tipo E-MORB asociadas a ortogneises dioríticos, ambos miembros 
migmatizados por el mismo evento metamórfico. Manjarrez-Juárez (2013) fechó los 
ortogneises y la migmatización en estas secuencias obteniendo como resultado edades 
ordovícicas (~450 Ma; U-Pb en zircón) para la migmatización (mismo evento metamórfico 
que afectó a la Unidad el Jocote afectó a la secuencia básica 30 Ma después) y para los 
ortogneises obtuvo una edad precámbrica de cristalización de ~1.0 Ga, lo cual sería la 
primera ocurrencia de rocas grenvillianas en el CMC. 

En modelos tectónicos para tiempos ordovícicos, el complejo Macizo de Chiapas ha 
sido relacionado junto al complejo Oaxaqueño y Acatlán al margen sur del océano Rheico 
(Keppie, 2004; Keppie et al., 2008; Estrada-Carmona et al., 2012), donde se considera que 
su posición estuvo asociada a la apertura de éste; sin embargo, estudios recientes 
(Manjarrez-Juárez, 2013; Weber et al., 2015) sugieren que el terreno Maya, y por lo tanto, 
el complejo Macizo de Chiapas, estuvo en otra posición paleogeográfica junto a Oaxaquia, 
ambos asociados espacialmente al terreno Mérida Andes (Venezuela) y al Macizo de 
Santander (Colombia) en el margen NW de Gondwana, los cuales fueron afectados por el 
cierre del océano Iapetus durante el Ordovícico Tardío, provocando la extensa hidratación y 
fusión parcial de unidades como Candelaria y Jocote (Weber et al., 2015), esto último 
como resultado de procesos en una margen convergente, tal como se observa en la Fig. 
1.11. Estudios estructurales así como paragénesis mineral de alta presión (granate y rutilo) 
indican que el metamorfismo estuvo asociado a un evento compresivo, más que a uno 
extensivo (Manjarrez-Juárez, 2013). 

1.4.3 Terreno Zapoteco 
 
Ubicado en la porción sur de la Sierra Madre del Sur, el Terreno Zapoteco es un fragmento 
de corteza continental proterozoica principalmente constituida por rocas de basamento 
cristalinas de edad grenvilliana, las cuales están discordantemente cubiertas por rocas 
sedimentarias paleozoicas (Sedlock et al., 1993). Está limitado al este con el Terreno 
Cuicateco por la falla Oaxaca, al oeste con el Terreno Mixteco por la falla Caltepec y al sur 



 
  36 
 

con el Terreno Chatino por la falla Chacalapa. El Complejo Oaxaqueño de edad 
proterozoica constituye su basamento (Ortega-Gutiérrez, 1981a) siendo la exposición más 
extensa de rocas de esta edad en México.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

 

Fig. 1.11. Modelo tectónico mostrando la evolución del terreno Maya y de Oaxaquia en 
tiempos ordovícicos a triásicos. Tomado de Weber et al. (2015). 

 

1.4.3.1 Complejo Oaxaqueño 
 
El Complejo Oaxaqueño está constituido por paragneises (mármoles, calcisilicatos, gneises 
cuarzo feldespáticos, pelíticos y grafíticos) y ortogneises (anortosita, charnockita, anfibolita 
y pegmatita), estos últimos con edades U-Pb del protolito que van de 1134 a 1150 y ~1012 
Ma (Keppie et al., 2003) los cuales fueron afectados por un metamorfismo en facies 
granulita (700-750°C y 7.2-8.2 kbar, Mora et al., 1986) a los 990 Ma (Keppie et al., 2001; 
Keppie et al., 2003) a este evento se le conoce como la orogenia Zapoteca. Solari et al. 
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(2003) reconocieron la existencia de otro evento tectono-termal más antiguo, al cual 
denominaron como orogenia Olmeca para la cual se obtuvo una edad 1106±6 Ma.   

La parte norte del Complejo Oaxaqueño ha sido dividida en una serie de napas de 
corteza cabalgadas (de la base a la parte superior) compuestas por: (1) anortosita, gabro-
norita, jotounita, y monzodiorita (~1012 Ma); (2) gneises máficos cumulíticos y 
charnockitas, (3) ortogneis migmatítico, (4) paragneis intrusionado por meta-sienita, 
charnockita y anortosita.  

La anortosita está compuesta por plagioclasa de composición andesina-oligoclasa, 
en ocasiones con microclina, enstatita, óxidos de Ti-Fe, cuarzo, apatito y ocasionalmente 
biotita como accesorios. Contiene bandas, lentes y cuerpos irregulares de nelsonita 
(ilmenita/magnetita, ±rutilo, ±clinocloro, y apatito) y gneises ricos en ilmenita y apatito 
(Ortega-Gutiérrez, 1981b). 

1.4.4 Complejo Chuacús 
 
El Complejo Chuacús (Ortega-Gutiérrez et al., 2004) con rocas metamórficas de alto grado 
es considerado un terreno limitado por fallas (Motagua y Baja Verapaz), ya que su 
estratigrafía y grado metamórfico difieren de los terrenos adyacentes (Ortega-Gutiérrez et 
al., 2007).  

La Sierra de Chuacús es una cadena montañosa situada al norte del valle de 
Motagua, la cual forma un cinturón metamórfico E-W que cruza Guatemala Central desde 
la frontera con México hasta la costa caribeña. Las rocas metamórficas que lo conforman 
incluyen filitas, metagrauvacas, meta-conglomerados, milonitas graníticas, esquistos 
pelíticos, gneises cuarzo-feldespáticos con mica y epidota que en ocasiones contienen 
cianita y granate, migmatitas, anfibolitas asociadas a gneises, anfibolitas fuertemente 
lineadas asociadas a rocas ultramáficas, cuarcitas, mármoles y calcisilicatos (Martens et al., 
2005). El grado metamórfico varia de esquisto verde a facies de anfibolita-almandino, pero 
también facies de eclogita han sido identificadas por Ortega-Gutiérrez et al. (2004). 

Dentro de esta sierra, existen intrusiones plutónicas asociadas a intrusiones 
pegmatíticas menores variablemente foliadas conocidas como la suite del granito Rabinal. 
El cual está constituido principalmente por feldespato potásico de grano grueso, 
plagioclasa, cuarzo y clorita formada a partir de la alteración de la biotita, abundante 
epidota secundaria y mica blanca con edades que varían de ~496 a 417 Ma (U-Pb en zircon; 
Ortega-Obregón et al., 2008). 
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1.5 Metodología 

1.5.1 Cartografía geológica 
 
Para la realización de la cartografía geológica se utilizó como base los mapas geológicos de 
Jiménez-Hernández et al. (2005), Estrada-Carmona et al. (2012) y Manjarrez-Juárez (2013) 
y constó de 8 salidas al campo con estancias de hasta tres semanas. Las zonas 
cartografiadas con mayor detalle fueron en los alrededores del Municipio de Motozintla 
(zona Mariscal) y en los alrededores del Municipio de Acacoyagua (zona Soconusco). En 
ambas zonas se realizó un muestreo y toma de datos geológicos de las litologías 
representativas de la suite anortosítica y de algunas rocas asociadas espacialmente. El 
muestreo fue realizado principalmente sobre caminos de asfalto y terracería, barrancas y 
ríos, obteniendo más de 100 muestras. Muchos de los contactos en el mapa han sido 
inferidos mediante cambios litológicos en los recorridos, esto debido a la escasez de 
afloramientos por la densa vegetación y la topografía abrupta.  

1.5.2 Análisis petrográfico 
 
Para el análisis petrográfico fueron elaboradas más de 50 láminas delgadas y otras 30 se 
realizaron de forma externa. Estas láminas son de litologías representativas de la suite 
anortosítica y de las rocas asociadas a ella. Con este análisis se determinaron paragénesis 
primarias y posteriores, así como los grados de alteración en cada litología. 

1.5.3 Geocronología U-Pb 
 
Los análisis geocronológicos se realizaron a una serie de 5 muestras de las cuales cuatro 
son parte de la suite anortosítica y una monzonita que forma parte del Batolito de Chiapas 
(Monz-Mzp1). La separación de minerales se realizó en los laboratorios de molienda del 
Instituto de Geofísica y otra parte en el Instituto de Geología con la guía de la Ing. 
Consuelo Macias Romo y el Ing. Teodoro Hernández Treviño. A excepción de la muestra 
BR1302ACB (anortosita) y ACL-5-10B (rutilmenitita) todas las demás fueron molidas, 
atravesadas por un tamiz de malla #60 para después utilizar el método de decantado común 
para la separación de la fracción pesada y finalmente la separación de zircones por métodos 
manuales. Para la muestra ACL-5-10B, aunque el proceso fue muy similar a lo 
anteriormente descrito, inicialmente se separó la fracción no magnética por medio del 
Frantz, resultando en un concentrado de zircones y rutilo, posteriormente se separaron los 
zircones de forma manual. Para la muestra BR1302ACB, se utilizó el método de la mesa 
Wilfley con fracciones menores a la malla 200. Posteriormente se extrajeron los zircones 
por métodos manuales. Los zircones de cada muestra fueron montados en una resina 
epóxica para ser desbastados unos 20 µm y pulidos hasta que la superficie ecuatorial de 
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cada zircón quedara expuesta y homogénea. Ya montados, se realizó catodoluminiscencia a 
tres de las muestras para observar la estructura interna del zircón.  

Todas las muestras fueron medidas en el Laboratorio de Estudios Isotópicos (LEI) 
del Centro de Geociencias de la UNAM campus Juriquilla a cargo del Dr. Luigi Solari. Los 
fechamientos se realizaron empleando ablasión laser (exímero a 193 nm) en un 
espectrómetro de masas de multicolección con plasma acoplado por inducción (LA-MC-
ICPMS, por sus siglas en inglés) Thermo Neptune Plus y un espectrómetro de masas 
cuadrupolar con plasma acoplado por inducción (LA-ICPMS) siguiendo el procedimiento 
descrito en Solari et al. (2010). 

1.5.4 Geoquímica 
 
Los análisis de elementos mayores y algunos elementos traza fueron determinados para una 
serie de 17 muestras de roca en el Laboratorio de Fluorescencia de Rayos X del Instituto de 
Geología de la UNAM, realizados por Patricia Girón y Rufino Lozano en un espectrómetro 
secuencial de rayos X (Siemens SRS 3000) equipado con tubo de rodio y ventana de berilio 
a 125 micras siguiendo los procedimientos descritos en otros lados (Lozano y Bernal, 
2005). Las concentraciones de elementos traza fueron determinadas por la M. en C. Ofelia 
Arvizu en un espectrómetro de masas de multicolección con plasma acoplado por inducción 
(ICP-MS) Thermo Series XII en el Centro de Geociencias, UNAM, campus Juriquilla, con 
la preparación de muestras y procedimientos como se describe en Mori et al. (2007). La 
isotopía de Rb/Sr, Sm-Nd y Pb se realizó en el Laboratorio Universitario de Geoquímica 
Isotópica (LUGIS) en el Instituto de Geofisica de la UNAM bajo la guía de la M. en C. 
Gabriela Solís Pichardo y el Dr. Peter Schaaf siguiendo el procedimiento descrito en Schaaf 
et al. (2005) usando los espectrómetros de masa con fuente iónica térmica (TIMS) 
Finningan MAT 262 y Triton Plus. 

  1.5.5 Microscopía electrónica 
 
Los análisis microquímicos de 8 láminas delgadas se llevaron a cabo en el Laboratorio 
Universitario de Petrología bajo la guía de la Dr. Margarita Reyes Salas y el Ing. Carlos 
Linares. Se utilizó un Microscopio electrónico de Barrido (SEM), marca JEOL, modelo 
JSM-6300 asociado a  un equipo para microanálisis por espectroscopia de dispersión de 
energía de rayos X (EDX) NORAN-Vantage. Las condiciones de trabajo fueron a 20 KV, 
con alto vacío a base de electrones secundarios y 30 segundos de adquisición para los 
espectros. Las imágenes fueron obtenidas con electrones secundarios y retrodispersos. 
También se utilizó la microsonda electrónica de barrido JEOL JXA-8900R con cinco 
espectrómetros  para mediciones de longitud de onda de rayos X, WDS y con sistema de 
EDS, en el  Laboratorio Universitario de Petrología de la Universidad Nacional Autónoma 
de México (LUP, UNAM) utilizando un voltaje de aceleración de 20 keV , un diámetro de 
haz de λm, con 20 nA  de corriente del haz y tiempos de conteo de 10-40 s (Na y K 10s y 
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40s para los otros elementos). Todos los análisis fueron realizados utilizando estándares de 
silicatos y óxidos. 

1.5.6 Resumen y coordenadas de muestras 
 

 

 

 

 

 

 

  

Muestra Litología Localidad Fechamiento Cordenadas UTM
Mayores REE Isotopía 

ACL-3-10 Anortosita Mazapa de Madero X X X 15P 588 360, 1 701 511
ACL-2-10 Anortosita Mazapa de Madero X 15P 588 744, 1 701 184
ACL-5-10 Anortosita Mazapa de Madero X 15P 588 578, 1 701 510

ACL-5-10B Rutilmenitita Mazapa de Madero X 15P 588 578, 1 701 511
ACL-6-10 Anortosita gabroica Mazapa de Madero X 15P 588 535, 1 701 510
MA1307A Hornblendita Mazapa de Madero X X X 15P 590 911, 1 701 798

M2-10 Monzonita Mazapa de Madero 15P 588 128, 1 700 589
Monz-mzp1 Monzonita Mazapa de Madero X X X X 15P 588 006, 1 700 288
ACL120709 Meta-ferrodiorita Motozintla X X X 15P 579 623, 1 696 579
AC1212LCG Rutilmenitita Las Cruces X X 15P 577 449, 1 695 633
AC1112GUA Anortosita Guatemala X X X 15P 592 231, 1 702 402
BR1302ACB Anortosita Las Brisas X X X X 15P 541 809, 1 699 585
BRH1202E Anfibolita Las Brisas X X 15P 541 669, 1 699 413

NF1302ACB Meta-gabro. Ox-Ap Nueva Francia X X X 15P 543, 250, 1 698 997
NF1302ACC Anorto. Milonitizada Nueva Francia X 15P 543 425, 1 699 023

LI1307A Qz-anortosita La Libertad X X X 15P 530 306, 1 700 593
LI1307B Rutilmenitita La Libertad X X 15P 530 306, 1 700 593
FO1307A Gneis K-feldespático Los Cacaos X X 15P 536 861, 1 702 528

Geoquímica

Tabla 1. Resumen de muestras
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2. Geología Local 
2.1 Complejo plutónico El Triunfo 

 
La distribución de las anortositas en Chiapas requiere de una cartografía a detalle de dos 
zonas en particular para su entendimiento, las cuales están separadas entre sí por cerca de 
70 km. Ambas zonas se localizan en la porción sur del estado de Chiapas. La zona Mariscal 
se localiza al borde este de Chiapas limitando con el Departamento de San Marcos, 
Guatemala, e incluye el área de Motozintla, Mazapa de Madero, Las Cruces y El Rosario. 
Mientras que la zona del Soconusco, se encuentra al oeste de la anterior, constituida por las 
áreas de Acacoyagua, Escuintla y El Triunfo (ver Fig. 2.1). Ambas zonas se encuentran en 
relación estrecha al sistema de fallas Polochic-Motagua. La zona de Mariscal se presenta 
adyacente y al sur de la falla Polochic, mientras que la zona Soconusco se presenta al norte 
de la falla Tonalá (continuación este de Polochic, Guzman-Speziale y Molina-Garza, 2012). 

2.1.1 Geología y Petrografía de la Zona Mariscal 
 
La cartografía de la zona Mariscal reveló la presencia de seis unidades litológicas, de las 
cuales cuatro fueron previamente reconocidas y descritas (Unidad La Candelaria, Unidad El 
Jocote, Plutón Motozintla y Granitoides permotriásicos, Schaaf et al., 2002; Weber et al., 
2005; Weber et al., 2008; Estrada-Carmona et al., 2012), mientras que dos se describen por 
primera vez en esta tesis: el Complejo Anortosítico Mariscal y el Gneis Chipilín. 

2.1.1.1 Complejo Anortosítico Mariscal 
 
El Complejo Anortosítico Mariscal es un cuerpo alargado que se localiza al sur de la traza 
principal de la falla Polochic (ver Fig. 2.1). Se extiende desde los poblados de El Rosario 
(carretera Huixtla-Motozintla) hasta el poblado de Caníbal en las inmediaciones del 
Departamento de San Marcos, Guatemala (aprox. 25 x 2 km). Las mejores exposiciones de 
estas rocas se encuentran a lo largo de la carretera de terracería Bacantón-Villahermosa, en 
el área de Mazapa de Madero.  

Está conformada mayoritariamente por anortosita masiva pura (carente de máficos) 
y de manera subordinada por bandas, lentes y bolsones de hornblendita-anfibolita y lentes 
de óxidos de Ti-Fe. Las rocas de esta zona exhiben en la mayoría de los casos una 
alteración penetrante. Esto se observa en un cambio mineralógico y de coloración en la roca 
pasando de  blanca a verdosa. Algunas veces se observan lentes de anortosita fresca blanca 
incluidos en zonas verdes de alteración, lo que podría confundirse con xenolitos (Fig. 2.3b). 
Estos frentes de alteración hidrotermal fueron conducidos por zonas de fracturas y fallas.  
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Fig. 2.1. Mapa geológico de la porción sur del Complejo Macizo de Chiapas. Modificado de 
Jiménez-Hernández et al. (2005), Manjarrez-Juárez (2013) y Estrada-Carmona et al. (2012). 

Falla Polochic 
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Debido a la densa vegetación y escasez de afloramientos resulta difícil determinar 
los tipos de contactos con las rocas adyacentes, aunado a los eventos metamórficos que han 
borrado, si no en su totalidad, parcialmente los contactos primarios. Hacia el norte esta 
secuencia se encuentra truncada por la traza principal de la falla Polochic (valle de 
Motozintla), la cual pone a estas rocas en contacto tectónico con la Formación Todos 
Santos de edad jurásico medio. En la carretera federal Huixtla-Motozintla cerca del poblado 
Las Cruces, se observa uno de los pocos contactos claros no asociados a fallas, sino por 
intrusión, donde un granito augen textural y mineralógicamente similar a los de edad 
ordovícica (Plutón Motozintla) intrusiona al cuerpo de anortosita (Fig. 2.2f). Otro claro 
contacto por intrusión se presenta en el área de Mazapa de Madero, en la carretera de 
terracería con rumbo a Libertad Frontera, donde un granitoide monzonítico intrusiona a la 
anortosita. El contacto está marcado por una intensa foliación en el borde de la monzonita. 
En escasos afloramientos de esta zona se puede observar a la secuencia anortosítica con una 
intensa deformación milonítica orientada al NE con una tendencia casi E-W y un echado 
sub-vertical (Fig. 2.2e). 

2.1.1.1.1 Anortosita 
 
La anortosita en la zona Mariscal se observa como una roca masiva blanca de grano fino a 
medio contrastante con sus alrededores y muchas de las veces caolinizada (Fig. 2.2d). 
Debido a su naturaleza monominerálica, la intensa deformación a nivel macroscópico es 
notoria cuando se presentan abundantes minerales accesorios o secundarios (rutilo, epidota, 
titanita, anfíbol, etc.) los cuales le impregnan su rasgo de foliación.  

La anortosita Mariscal es de grano medio (~0.5-2 mm) y de textura granoblástica. El 
principal mineral que la constituye es plagioclasa (An28-40) ocasionalmente antipertítica. 
Como accesorios contiene rutilo, apatito e ilmenita.  

La plagioclasa es el mineral más abundante (>90%). Minerales secundarios como 
epidota, biotita, clorita, clinocloro, titanita y sericita se observan en todas las muestras. La 
plagioclasa polisintética conforma un mosaico equigranular, exhibe deformación 
intracristalina como maclas dobladas y terminaciones en punta sin orientación preferencial, 
extinción ondulante, granulación (cristales primarios reemplazados por granos pequeños 
recristalizados), contactos lobulados y acerrados con los minerales adyacentes, lo que 
sugiere un ajuste sub-sólido en los límites del grano. El rutilo excede raramente el 1% y se 
presenta en granos aislados (Fig. 2.3c) y en formas esqueletales uniformemente alargadas y 
con una orientación preferencial (Fig. 2.4e-f) que van desde algunos milímetros hasta llegar 
a algunos centímetros de longitud. Esta última textura supone pseudomorfos donde el rutilo 
(o anteriormente ilmenita) se exsolvió del minerales pre-existentes como piroxeno (?) o 
anfíbol (?) (cf. Moore, 1968; Mongkoltip y Ashworth, 1983). Ambas texturas son 
reemplazadas por coronas internas de titanita y externas de epidota.   
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Figura 2.2. Afloramiento de anortositas en la zona Mariscal. (a) Anortosita con bandas 
intercaladas de hornblendita. (b) Lente de hornblendita. (c) Bolsones irregulares de 
hornblendita. (d) anortosita caolinizada y bolsones de hornblendita alterados. (e) Bandas 
de anortosita-hornblendita milonitizadas. (f) Contacto por intrusión entre augen gneis 
ordovícico y anortosita sobre la carretera Huixtla-Motozintla. 
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Figura 2.3. Afloramiento y muestras de mano de anortositas en la zona Mariscal. (a) Lentes 
de óxidos de Ti-Fe en anortosita. (b) Relictos de anortosita fresca rodeados de anortosita 
alterada por hidrotermalismo. (c) Muestra de mano de anortosita con cristales de rutilo 
coronado por titanita y epidota. (d) Lente de óxidos de Ti-Fe con alteración a clorita en la 
interfase anortosita-óxidos. (e) Lentes de clinocloro coronados por rutilo. (f) Rebanada de 
lente de óxidos de Ti-Fe, se observa rutilo de grano grueso soportado en matriz de 
ilmenita. Todas las abreviaciones a partir de Whitney y Evans (2010) 
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Figura 2.4. Fotomicrografía de anortositas en la zona Mariscal. (a) Mosaico de plagioclasa 
con maclas polisintéticas. (b) Relictos de rutilo dentro de cristal de titanita con cristales de 
clinocloro en los bordes. (c) Relictos de rutilo en titanita con luz paralela. (d) Cristales de 
apatito equidimensionales acumulados y en contacto por puntos triples. (e) Textura 
esquelética formada por titanita. (f) Rutilo relicto dentro de la titanita que conforma la 
textura esqueletal. 
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El apatito se puede observar formando acumulaciones, donde sus contactos forman 
puntos triples bien definidos (textura relicta (?), Fig. 2.4d). La ilmenita se encuentra en 
granos finos, muchas de las veces incluida en granos de plagioclasa y generalmente 
coronada por titanita, epidota y clorita. En las rocas más alteradas, la sericita y epidota son 
abundantes, y en ciertos casos conforman hasta el 50% del volumen de la roca. El cuarzo 
puede estar presente formando acumulaciones de granos finos intersticiales o en forma de 
bolsones o vetas. 

2.1.1.1.2 Hornblendita-Anfibolita 
 
Relacionadas espacialmente a las anortositas se presentan hornblenditas y anfibolitas, las 
cuales se encuentran dentro de los cuerpos de anortosita masiva en forma de bandas y 
lentes o bolsones con formas irregulares (Fig. 2.2a-c). El contacto entre estas rocas y la 
anortosita es generalmente abrupto. Las dimensiones de estos cuerpos de roca varían desde 
varios decímetros hasta varios metros de espesor. Su coloración al fresco es melanocrática 
y a la intemperie de coloración verdosa.  

La hornblendita-anfibolita se presentan como una roca de textura nematoblástica 
equigranular de grano medio (2-3 mm) que está constituida por hornblenda verde como 
fase mayoritaria (>90%) y plagioclasa como fase subordinada (An28-40). Una característica 
común de estas rocas es el alineamiento de cristales de hornblenda tabular con respecto a su 
dimensión sub-paralela más larga, formando una fábrica plana en la roca. La implicación de 
esta textura es que las hornblenditas representen acumulaciones de minerales máficos 
concentrados ya sea gravitacionalmente o por flujo magmático (Emslie, 1975; Ashwal, 
1982), o bien, sea el resultado de procesos metamórficos. En las hornblenditas los anfíboles 
son euhedrales a subhedrales y tienen contactos rectos entre ellos. La plagioclasa es una 
fase minoritaria anhedral de grano fino a medio que cristalizó de forma intersticial y 
contiene algunas veces inclusiones de ilmenita. Ambos minerales presentan rasgos de 
deformación como extinción ondulante y en ocasiones anfíboles doblados. Contienen fases 
accesorias como rutilo, ilmenita y en una proporción muy baja apatito (<1%). El rutilo se 
presenta casi siempre como granos finos de forma intersticial (Fig. 2.5d) o en ocasiones 
incluido en la hornblenda (Fig. 2.5e), otras veces coronando a la ilmenita (Fig. 2.5c), ambos 
a su vez, siendo reemplazados por titanita. En algunos casos es posible observar relictos de 
anfíbol café en algunas zonas de los cristales. Como minerales secundarios hay biotita, 
clorita, sericita, epidota y abundante titanita. La biotita y clorita se observan reemplazando 
a los anfíboles, mientras que la epidota y sericita están afectando a la plagioclasa. La 
titanita presenta una textura de grano fino a medio, generalmente con formas euhedrales-
subhedrales. En ciertos sectores existen acumulaciones de estas “pelotas” de titanita en 
contacto poligonal (120°, Fig. 2.5f). En conjunto muestran cierta orientación preferencial. 
Se deduce a partir de las texturas de rutilo-titanita, que los cristales de titanita provienen de 
la transformación de rutilo.  
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Figura 2.5. Fotomicrografía de hornblenditas-anfibolitas en la zona Mariscal (a) Mosaico 
de hornblenda con plagioclasa intersticial. (b) Contacto entre anortosita y hornblendita  
(c) Relictos de rutilo e ilmenita coronados por titanita. (d) Rutilo intersticial coronado por 
titanita. e) Rutilo coronado por titanita dentro de cristal de hornblenda. (f) Acumulaciones 
alineadas de titanita euhedral-subhedral con relictos de rutilo. 
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2.1.1.1.3 Meta-ferrodiorita  
 
Las ferrodioritas son rocas asociadas espacialmente a las anortositas y su aparición es 
escasa en la zona de Mariscal. Estas rocas afloran en la barranca de San Lucas dentro de 
anortosita en el área de Motozintla. En la zona de Soconusco no han sido detectadas aún. Se 
presentan comúnmente en forma de bandas deformadas intercaladas con anortositas, con 
espesores que van desde decenas de centímetros hasta algunos metros (Fig. 2.6a). Son de 
grano más fino que las hornblenditas y tienen una foliación poco definida. Su coloración al 
fresco es verde oscuro. En ocasiones las bandas ferrodioríticas se observan lentes 
discontinuos sugiriendo un comportamiento plástico debido a altas temperaturas (fig. 2.6b). 

Las meta-ferrodioritas presentan una textura nematoblástica de grano medio con 
cierta diferenciación composicional (zonas enriquecidas en plagioclasa y otras en anfíbol). 
La paragénesis mineral está definida por hornblenda verde pleocróica (~50%) anhedral a 
subhedral que comúnmente contiene exsoluciones de ilmenita (Fig. 2.6d). Estas 
exsoluciones presentan orientaciones preferenciales siguiendo el crucero del anfíbol y en 
algunos casos están siendo reemplazadas por titanita.  

La plagioclasa es de composición albítica (ver Tabla 2) y se encuentra en una 
proporción de ~50%. La plagioclasa se observa como una matriz parcialmente epidotizada 
y sericitizada que soporta a los anfíboles. El rutilo parece estar ausente en esta litología, o 
bien, ha sido transformado en su totalidad a titanita o ilmenita. La cantidad de ilmenita es 
mucho mayor que en las hornblenditas (>5%) al igual que el tamaño de grano de éste.  La 
textura de la ilmenita indica que cristalizó de forma intersticial entre los granos de anfíbol 
(Fig. 2.6a). Este mineral ya sea como exsolución o intersticial presenta coronas de reacción 
de titanita (Fig. 2.6d). 

 Otra fase accesoria notable en esta roca es el apatito de grano fino a medio, cuya 
abundancia es aproximadamente del 3% (Fig. 2.6e). En ocasiones aparece como inclusiones 
de grano fino dentro de la hornblenda. Una textura peculiar que se observa en esta y otras 
litologías (ver lentes de óxidos de Ti-Fe y meta-gabronoritas) es la relación estrecha de 
zircones con ciertos minerales, tal es el caso de la  hornblenda en esta roca, donde se 
observan zircones en sus bordes con cierta lineación aparente (Fig. 2.6f). Los zircones se 
observan con formas redondeadas en ocasiones alargados y en otras totalmente anhedrales. 
Los tamaños varían de 5 µm hasta 35 µm. Estos zircones son considerados como 
exsoluciones externas. 

 El grado de alteración en esta litología es mucho más avanzado. La mayoría de la 
plagioclasa presenta alteración a sericita y epidota, y los anfíboles a clorita y biotita.  
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Figura 2.6. Afloramiento de meta-ferrodioritas en la zona Mariscal y fotomicrografías (a) 
Banda de meta-ferrodiorita dentro de anortosita (b) Banda de meta-ferrodiorita plegada y 
con ruptura (c) Microtextura nematoblástica de ferrodiorita con ilmenita intersticial a los 
granos de anfíbol (d) Exsoluciones de ilmenita en hornblenda, algunas coronadas por 
titanita (e) Granos finos de apatito en ocasiones incluidos en hornblenda (f) Zircones 
alineados paralelamente a un borde de hornblenda. 
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2.1.1.1.4 Óxidos de Ti-Fe (Rutilmenitita) 
 
Los cuerpos masivos de óxidos de Ti-Fe se presentan como bandas o lentes de algunos 
centímetros hasta varios metros de longitud y espesor. El contacto con la anortosita 
encajonante es siempre abrupto y paralelo o sub-paralelo el tren de deformación; en las 
zonas más alteradas el contacto está definido por la generación de mica verde (biotita y 
clorita) en la interfase. Los óxidos de Ti-Fe están deformados generalmente y son 
concordantes a la deformación de la anortosita. 

Las principales fases minerales de estas menas son ilmenita y rutilo, y debido a las 
proporciones altas de estos minerales forman un tipo de roca que con fines prácticos se 
denominará en lo sucesivo “rutilmenitita” en lugar de usar el término descriptivo “mena de 
ilmenita y rutilo”. Como fases accesorias contiene hematita, Ti-magnetita, espinela, 
clinocloro, apatito, zircón, baddeleyita (ZrO2), srilankita ([Ti,Zr]O2) y en ocasiones 
plagioclasa. La textura que presentan es granoblástica de grano grueso (0.5-1 cm, Fig. 2.7f). 
La ilmenita es la fase dominante, comúnmente mayor al 80% del volumen, aunque decrece 
en ciertas zonas donde el rutilo es más abundante. Su grano es grueso alcanzando hasta 0.5 
cm. Todos los cristales presentan abundantes lentes de hematita exsuelta internamente, por 
lo que se puede considerar como “hemo-ilmenita”. Las lamellas de hematita decrecen hacia 
los bordes que están en contacto con magnetita. Esta textura posiblemente se debe a un 
reequilibrio entre la ilmenita y magnetita durante procesos deutéricos (Duchesne, 1970).  

El rutilo varía de proporción entre distintos afloramientos. En algunos casos su 
proporción llega a ser de hasta el 30% y se puede diferenciar cuatro tipos de texturas 
morfológicas del rutilo: (1) grano grueso soportado en la matriz de ilmenita (Fig. 2.7c) (2) 
en forma de coronas de reacción (Fig. 2.7b), (3) rellenando fracturas y (4) como texturas 
simplectíticas. El rutilo de grano grueso (0.5-1cm) se observa a simple vista como cristales 
maclados con formas redondeadas y ovaladas (Fig. 2.3f); algunas veces aunque parezcan 
macroscópicamente granos individuales, no lo son, ya que están constituidos 
microscópicamente por cúmulos de granos finos de rutilo, los cuales presentan puntos 
triples en sus contactos (Fig. 2.7a). La morfología del rutilo en coronas está ligada a 
pequeños lentes de clinocloro (0.1-8 mm) dentro de la rutilmenitita (Fig. 2.3e y Fig. 2.7b). 
Las coronas se desarrollan en la interfase ilmenita-clinocloro. En  algunos casos es posible 
ver una forma esqueletal del rutilo que se prolonga de la corona hacia el interior de los 
cristales de clinocloro (Fig. 2.7d). Esta textura podría ser indicios de una exsolución del 
rutilo a partir de un mineral previo a clinocloro (piroxeno [?] u ortoanfíbol [?]), o bien, la 
interfase ilmenita-clinocloro ha jugado un papel importante como zonas donde se 
transportan los fluidos durante un metamorfismo y promueven la formación de rutilo. Esto 
último podría ser también la explicación para el rutilo que se encuentra rellenando 
fracturas. El crecimiento simplectítico que presentan el rutilo e ilmenita se observa como 
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pequeños cristales de rutilo redondeados y alargados acumulados en ciertas zonas de la roca 
(ver rutilmenitita Soconusco).  

Los lentes de clinocloro son considerados como un producto secundario generado a 
partir de minerales máficos (piroxeno [?] u ortoanfíbol [?]), aunque no se han encontrado 
vestigios de eso en esta zona. En algunas ocasiones los lentes contienen relictos de espinela 
rica en Mg, Fe y Ti (Fig. 2.7d, Tabla 6). La Ti-magnetita es una fase que se encuentra 
siempre en granos finos usualmente en los bordes de la ilmenita, la proporción de esta fase 
supera en algunos casos el 5%.  

El zircón está presente en pequeños granos elongados (10-40µm) y sub-redondeados 
alineados de forma discontinua formando texturas de corona por exsolución (Fig. 2.8c,d-e). 
La corona delimita antiguos límites de un cristal de ilmenita previó a una recristalización, 
esto con base en que este tipo de exsolución ocurre de forma externa al cristal rodeando sus 
bordes. Hoy en día el zircón no rodea los bordes de un cristal, sino se encuentra totalmente 
incluido en cristales de ilmenita e incluso cortando lentes de clinocloro (Fig. 2.8d) y rutilo, 
lo cual sugiere que los zircones permanecieron estacionarios e inertes durante una 
recristalización. Todas las texturas de corona están asociadas a rutilo de grano grueso 
dentro de la circunferencia delimitada por los zircones. Esta asociación textural podría 
indicar que la formación de las coronas de zircón están relacionadas al mismo evento que 
formó al rutilo (metamorfismo [?]). En ciertas ocasiones se pueden observar zircones 
incluidos en los granos de rutilo (Fig. 2.7e).  

La baddeleyita es un mineral que se encuentra en grano fino, siempre entre granos 
de ilmenita pero nunca en contacto directo con ella, ya que los granos están aislados por 
una corona de srilankita (Fig. 2.8f-h, composición en Tabla 6). Las texturas sugieren que la 
baddeleyita no es un producto de cristalización primaria sino un producto post-
cristalización (exsolución) y la srilankita generada a partir de reacciones entre la ilmenita y 
baddeleyita (Fig.2.8f y h). Cabe mencionar que la baddeleyita no siempre aparece con un 
patrón continuo (exsolución en los bordes de ilmenita) o con cierta lineación como las 
coronas de zircón, los cristales de baddeleyita se encuentran generalmente de forma aislada 
e intersticialmente a granos de ilmenita (Fig. 2.8h). 

Las composiciones de las fases de esta roca se pueden observar en la sección de 
química mineral. 
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Figura 2.7. Fotomicrografías de rutilmenitita. (a) Acumulaciones de rutilo en contacto por 
puntos triples. (b) Rutilo coronando lente de clinocloro (c) Zircón dentro de cristal de 
rutilo alineado con zircones externos. (d) Cristal de espinela dentro de lente de clinocloro 
con rutilo esqueletal en sus bordes. (e) Exsoluciones de hematita en cristal de ilmenita en 
microscopio mineragráfico al igual que (f) Ilmenita conformando textura granoblástica. 
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Figura 2.8. Imágenes realizadas con microscopio electrónico de barrido (a) Cristales finos 
de magnetita en los bordes de ilmenita. (b) disminución del contenido de hematita hacia los 
bordes del grano de ilmenita. (c) Corona de zircón rodeando cristal de rutilo (d) Corona 
de zircones rodeando a rutilo y cortando lente de clinocloro. (e) Corona de zircón 
rodeando a rutilo. (f) Cristal de srilankita en los bordes de ilmenita con baddeleyita relicta 
dentro de la srilankita. (g) Lente de clinocloro con corona de rutilo. (h) Cristal de 
baddeleyita siendo reemplazado por srilankita.   
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2.1.1.2 Gneis Chipilín 
 
Al sur de la falla Polochic y de los poblados de Motozintla y Mazapa de Madero, se expone 
una secuencia de rocas metamórficas de alto grado. Las mejores exposiciones de estas rocas 
se encuentran sobre la cañada del Rio Mazapa y la cañada del Rio Monjón. Su extensión 
hacia Guatemala no ha sido definida en este trabajo, aunque se considera por rasgos 
geomorfológicos que se extiende por varios kilómetros. Su edad, aunque es aún 
desconocida, se considerada pre-pérmica, ya que el contacto entre esta secuencia y la 
monzonita pérmica (ver capítulo de geocronología) es por intrusión. Pruebas de esto son los 
xenolitos del Gneis Chipilín dentro de la monzonita muy cerca del contacto (Fig. 2.12a). 

Se define al Gneis Chipilín como una secuencia ortogneisica bandeada, plegada y 
parcialmente migmatizada (Fig. 2.9), constituida por bandas leucocráticas de composición 
diorítica y bandas melanocráticas de composiciones anfibolíticas y hornblendíticas. La 
secuencia presenta orientaciones al NE con tendencia E-W y un echado sub-vertical (80°-
90°). La bandas tienen espesores variables desde 0.5 cm hasta 50 cm y presentan pliegues 
cerrados a isoclinales. Los planos axiales son paralelos a la foliación.  

El neosoma de la migmatización es de composición cuarzo-feldespática y es 
considerado simultáneo a la deformación,  ya que los lentes de neosoma se encuentran 
plegados isoclinalmente, al igual que el resto del ensamble. Se observa la presencia de dos 
generaciones de diques graníticos (D2 más leucocrático que D1) intrusionados 
paralelamente a la foliación y no mostrando el bandeamiento de la secuencia encajonante. 

El Gneis Chipilín presenta una textura nematoblástica de grano fino definida por 
bandas trondhjemitico-anortosíticas y bandas hornblendítico-anfibolíticas. La hornblenda se 
observa con formas anhedrales a subhedrales y de pleocroismo verde. Es común observar 
estas acumulaciones plegadas (Fig. 2.10c-d); la plagioclasa, que es el segundo mineral más 
abundante, está reemplazada parcial a totalmente por epidota y sericita. En escasas zonas de 
la lámina se puede observar su maclado polisintético. 

Como minerales accesorios se observa zircón, titanita y apatito. La titanita 
generalmente se encuentra en acumulaciones de cristales subhedrales (Fig. 2.10e-f), con 
una textura similar a las acumulaciones encontradas en las hornblenditas asociadas a las 
anortositas (Fig.2.5f); al igual que en las anortositas, las titanitas encontradas en esta 
litología contienen relictos de rutilo (Fig. 2.10f).  

 El neosoma de esta secuencia está constituido por feldespato potásico y cuarzo con 
un tamaño de grano mucho mayor al de la roca en general (Fig. 2.10b). El feldespato 
presenta texturas pertíticas. 
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Figura 2.9. Afloramientos del Gneis Chipilín (a) Secuencia bandeada intrusionada por dos 
generaciones de diques graníticos (b) Fusión parcial del Gneis Chipilín generando un 
fundido de composición granítica (c) Neosoma plegado isoclinalmente con zonas 
enriquecidas en anfíbol (d) Secuencia primaria plegada isoclinalmente (e) Bandas 
trondhjemitico-anortositicas plegadas isoclinalmente dentro de anfibolita (f) Banda oscura 
enriquecida en anfíbol (hornblendita) con bandas trondhjemitico-anortositicas plegadas. 
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Figura 2.10. Fotomicrografías del Gneis Chipilín. (a) Microtextura nematoblástica. (b) 
Neosoma cuarzo feldespático de grano grueso. (c) Banda rica en hornblenda 
microplegada. (d) Micropliegue hornblendítico en matriz de plagioclasa sumamente 
alterada. (e) Acumulaciones de titanita euhedral a subhedral. (f) Relicto de rutilo en cristal 
de titanita. 
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2.1.1.3 Unidad La Candelaria 
 
La Unidad Candelaria ha sido previamente descrita por Estrada-Carmona et al. (2012) y 
con mayor detalle cartográfico y geocronológico por Manjarrez-Juárez (2013). Es una 
secuencia parcialmente migmatizada compuesta por anfibolitas plegadas asociadas a 
mármoles y calcisilicatos, en algunas zonas asociados a budines de gneises cuarzo-
feldespáticos de edad grenvilliana (Manjarrez-Juárez, 2013). Estas rocas han sido descritas 
desde la parte oeste de Motozintla hasta el área de El Triunfo, sin embargo, como parte de 
esta investigación se ha determinado su extensión hasta el área de Pijijiápan (ver zona 
Soconusco), donde se encuentran asociados a rocas miloníticas asociadas a la falla Tonalá 
de edad miocénica (Authemayou et al., 2011). 

La Unidad La Candelaria en el área del Mariscal se observa con una estrecha 
relación espacial con la Unidad El Jocote. Relaciones de campo como ausencia de 
estructuras de falla entre ellas, sugieren que la Unidad La Candelaria se encuentra 
posiblemente subyaciendo en contacto discordante a la unidad El Jocote. Esto se puede 
observar en varios puntos sobre la carretera Motozintla-Porvenir y Motozintla-Niquivíl. En 
esta zona, la Unidad La Candelaria no parece estar asociada a mármoles y calcisilicatos, 
más bien, a gneises cuarzo-feldespáticos altamente deformados.  

La mineralogía principal de estas rocas está conformada por hornblenda, plagioclasa 
e ilmenita y una paragénesis de retrogresión constituida por clorita, biotita verde y epidota 
(Manjarrez-Juárez, 2013). Como parte del reconocimiento regional se obtuvo una muestra 
de la Unidad La Candelaria sobre la carretera Belisario Domínguez-San José Ixtepec cuya 
mineralogía difiere ligeramente de las muestras analizadas en otros trabajos (Estrada-
Carmona et al., 2012; Manjarrez-Juárez, 2013). 

Con microtextura nematoblástica (Fig. 2.12b) se observa una roca que está 
constituida por dos generaciones de clinopiroxeno, hornblenda verde pleocróica y una 
matriz granoblástica poligonal de grano fino compuesta por plagioclasa sin maclas y 
cuarzo. La fase más abundante es la hornblenda, la cual se encuentra de forma tabular 
orientada paralelamente a la foliación de la roca. 

 Las relaciones texturales indican que los anfíboles no son una fase primaria, ya que 
es posible observar cristales tabulares relictos de una primera generación de clinopiroxeno 
(25° oblicuo a la foliación actual, Fig. 2.12c), los cuales son reemplazados de manera 
pseudomórfica por una hornblenda verde. La segunda generación de clinopiroxeno se 
presenta como pequeños granos equidimensionales alrededor de la hornblenda generando 
texturas de coronas (Fig. 2.12d).     

Se interpreta a estas texturas como el efecto de un metamorfismo de grado medio 
que transformó al clinopiroxeno de origen ígneo a anfíbol. Es posible que haya existido un 
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evento metasomático durante la etapa final de este metamorfismo, ya que es posible 
observar a la hornblenda siendo transformadas a biotitas verdes. Este proceso se detuvo y 
marcó el inicio de un metamorfismo prógrado de alto grado que culminó con la formación 
de la segunda generación de clinopiroxeno a partir de la hornblenda, tal como se representa 
en el dibujo esquemático de la Figura 2.11. 

Como minerales accesorios contiene abundante ilmenita coronada por titanita, 
zircón y apatito, este último se observa en ocasiones como acumulaciones formando lentes 
de apatito de grano fino (Fig. 2.12e-f). Esta textura podría indicar la formación del protolito 
de esta roca por procesos de sedimentación magmática como es común en intrusiones 
máficas bandeadas.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 2.11. Representación esquemática de los procesos metamórficos que afectaron a la 
primera generación de clinopiroxeno y dieron origen a la segunda generación de 
clinopiroxeno granular. 

 
Se considera como protolito de esta roca un gabro y no un basalto, debido a la 

presencia de las acumulaciones de apatito, las cuales son más comunes asociadas a rocas 
plutónicas cumulíticas que a basaltos. 
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Figura 2.12. Afloramiento y fotomicrografías de Unidad Candelaria. (a) Afloramiento de U. 
Candelaria. (b) Microtextura nematoblástica. (c) Primera generación prismática de 
clinopiroxeno oblicuo a la foliación. (d) Segunda generación de clinopiroxeno granular 
alrededor de anfíboles (coronas). (e) Acumulaciones de apatito. (f) Acumulación de apatito 
equigranular. 
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2.1.1.4 Granitoide Monzonítico 
 
En contacto por intrusión con la anortosita y el Gneis Chipilín, se presenta un granitoide 
monzonítico de textura ígnea y de grano grueso. Esta monzonita aflora cerca del área de 
Mazapa de Madero y no ha sido observada aflorando en otro sector. En las zonas adjuntas 
al contacto de esta roca con las anortositas y el Gneis Chipilín, se encuentra intensamente 
deformada miloníticamente, mientras que en las zonas nucleares de esta intrusión la roca se 
encuentra sin deformación a ligeramente deformada. Pruebas de la relación por intrusión 
con el Gneis Chipilín se observan en la Figura 2.13a y 2.13b donde se observa un xenolito 
del gneis dentro de la monzonita milonitizada. En muestra de mano se observa como una 
roca blanca con fenocristales de feldespato potásico y de minerales máficos subhedrales a 
euhedrales. 

Presenta una microtextura porfídica de grano grueso, los fenocristales alcanzan a 
medir hasta 3 centímetros de longitud y está constituida principalmente de fenocristales 
euhedrales y anhedrales de feldespato potásico pertítico (Fig.2.13e), los feldespatos 
contienen comúnmente inclusiones de plagioclasa tabular o anhedral (Fig. 2.13d-e). En 
algunos casos los feldespatos potásicos de mayor tamaño se observan zoneados y las 
inclusiones de plagioclasa llegan a estar orientadas paralelamente a la zonación (2.13d).  

La matriz es de grano medio conformado por plagioclasa parcial a totalmente 
sericitizada. En las zonas donde la alteración no ha sido pervasiva se pueden distinguir 
plagioclasas con gemelación polisintética. Existen bolsones de cuarzo onduloso 
contrastando por su ausencia de alteración, está fase no excede el 10%. 

Los minerales máficos observados en muestra de mano (Fig. 2.13c) son 
pseudomorfos ahora constituidos por un intercrecimiento con cierta orientación preferencial 
de biotita y titanita, los cuales en conjunto son coronados por cristales de epidota (Fig. 
2.13f), ésta última se puede observar también reemplazando a la plagioclasa en forma de 
pequeños parches tabulares finos de zoisita. 

Como minerales accesorio se observa una alta proporción de titanita euhedral de 
grano grueso (5mm) visible a simple vista. Otros minerales accesorios en bajas cantidades 
son alanita, apatito y zircón euhedral.  
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Figura 2.13. Afloramiento y fotomicrografías de Monzonita. (a) Xenolito de Gneis Chipilín 
a unos metros del contacto Monzonita-Gneis Chipilín. (b) Contacto por intrusión de la 
monzonita con el Gneis Chipilín. (c) Cristal de feldespato potásico con pertitas. (d) 
Fenocristal de feldespato potásico con zoneamiento e inclusiones de plagioclasa 
orientadas paralelamente al zoneamiento. (e) Inclusiones de plagioclasa totalmente 
alteradas a sericita. (f) Pseudomorfos constituidos de biotita y titanita coronados por 
epidota.  
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2.1.2 Geología y Petrografía de la Zona Soconusco 
 
La cartografía geológica de la zona Soconusco reveló la presencia de siete unidades 
litológicas, de las cuales tres han sido previamente reconocidas y descritas por otros autores 
(Unidad La Candelaria, Unidad El Jocote, Granitoides Pérmicos y Miocénicos, Jiménez-
Hernández et al., 2005; Weber et al., 2005; García-Palomo et al., 2006; Pompa-Mera, 
2009; Estrada-Carmona et al., 2012; Manjarrez-Juárez, 2013), mientras que tres se 
describen y definen por primera vez en esta tesis: (1) Complejo anortosítico Soconusco (2) 
Unidad Los Cacaos (3) Ultramáficos La Piñuela.  

2.1.2.1 Complejo Anortosítico Soconusco 
 
El Complejo Anortosítico Soconusco es un ensamble metamórfico constituido por 
anortositas, rocas máficas intercaladas y lentes de óxidos de Ti-Fe. El cuerpo presenta una 
forma alargada muy similar a la anortosita del Mariscal (24 x 2 km, ver Fig. 2.1). Su 
aparición ha sido observada desde el poblado de Nueva Libertad hasta el poblado de Nueva 
Morelia, al este del poblado El Triunfo. Los mejores afloramientos para observar esta 
secuencia están en al norte del poblado Las Brisas, Nueva Francia y en Nueva Libertad, 
donde actualmente se explotan los lentes de Ti-Fe en la Mina Cristina. 

El ensamble presenta una proporción alta de rocas máficas intercaladas, de lentes de 
óxidos de Ti-Fe (rutilmenitita y nelsonita) y un grado de deformación notablemente mayor 
a la Anortosita Mariscal  (Fig. 2.14e-d). Las rocas máficas se encuentran siempre en forma 
de bandas deformadas (abudinadas y plegadas). No se han observado lentes o  bolsones, lo 
que le da mayor soporte a un grado de deformación mucho más intenso en el área. Estas 
bandas presentan una variación en espesor que va desde algunos centímetros hasta alcanzar 
varios metros. Su composición varía de hornblenditas, anfibolitas, meta-gabronoritas 
enriquecida en óxidos de Ti-Fe y apatito  y tonalitas. Los lentes de óxidos se presentan de 
forma mucho más común y con mayores dimensiones alcanzando las decenas de metros de 
longitud y espesor (ej. Mina Cristina y Nueva Francia). 

El cuerpo anortosítico se presenta al norte de la falla Tonalá y truncado al sur por 
ésta misma. Al sur de la falla se presenta una serie de ortogneises milonitizados graníticos a 
dioríticos de edad no definida. El límite de este cuerpo hacia el norte se ve obscurecido por 
la densa vegetación, la topografía abrupta y la gran cantidad de intrusiones miocénicas 
(García-Palomo et al., 2006) en el área. La mayoría de los contactos observables en esta 
secuencia son con rocas graníticas ligeramente deformadas a no deformadas de posible 
edad miocénica (?) o pérmica (?). Al norte del poblado Los Cacaos es posible observar el 
contacto entre anortositas y una secuencia metasedimentaria definida en este trabajo como 
Unidad Los Cacaos.  
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2.1.2.1.1 Anortosita  
 
Se presenta como rocas masivas de grano fino a grueso (0.1 a 2 cm) de coloración blanca. 
A diferencia de la anortosita del Mariscal, la anortosita en esta área se encuentra poco 
alterada y con una deformación dinámica mucho mayor. En ciertas zonas es posible 
observar milonitas de anortosita que contienen lentes y budines (50cm) de óxidos de Ti-Fe 
alargados por la deformación (Fig. 2.19). Alejados de la zona de falla (Tonalá) afloran 
anortositas de grano medio y porfidoclásticas de grano grueso con una deformación intensa 
dúctil intercaladas con bandas de anfibolitas y meta-tonalitas (Fig. 2.14). 

La mineralogía primaria está constituida dominantemente por plagioclasa (˃95%), 
con fases accesorio como rutilo, ilmenita, hornblenda, apatito y zircón. A excepción de las 
anortositas porfídoclásticas y miloníticas, comúnmente se observan de grano medio (~2 
mm) con una lineación observada como pequeñas bandas de anfíboles (Fig. 2.14f). 
Texturalmente están constituidas por un mosaico granoblástico y equigranular de 
plagioclasa, con puntos triples abundantes  y contactos rectos mayoritariamente (Fig. 
2.15d).  La textura milonítica está definida por bandas de plagioclasa recristalizada 
finamente (Fig. 2.15a), en ocasiones con relictos porfidoclásticos y estructuras S-C. La 
anortosita porfidoclástica se observa como fenocristales tabulares relictos de plagioclasa 
(cristales de hasta 3 cm, Fig. 2.15c) soportados en una matriz de plagioclasa recristalizada e 
ilmenita. La matriz es equigranular y de grano medio (textura manto y núcleo, Fig. 2.15c).  

La hornblenda es un mineral que aparece por primera vez en esta zona (la clorita 
abundante en anortositas de la zona Mariscal puede ser la retrogresión de estos anfíboles). 
Se presenta de forma escasa como cristales euhedrales de coloración verde pleocróica que 
siguen una lineación en la roca. En ocasiones estos anfíboles están alterados, por lo que se 
observan relictos de cristales transformándose a plagioclasa y epidota. Otras veces aparecen 
como inclusiones euhedrales dentro de plagioclasa (Fig. 2.16a) lo que sugiere una 
cristalización anterior a la plagioclasa. La ilmenita se presenta de forma abundante y de 
grano grueso comúnmente coronada por rutilo (Fig. 2.15e y 2.16c). El rutilo se observa en 
varias morfologías tales como cristales de rutilo intersticiales a la plagioclasa, los cuales 
están coronados por ilmenita (contrario a la ilmenita de grano grueso, Fig. 2.16b). Otra 
forma de aparición del rutilo es como inclusiones en forma de agujas dentro de la 
plagioclasa lo que supone una cristalización temprana y a presiones altas. La titanita se 
observa de forma abundante en esta roca y es considerada una fase secundaria; se presenta 
en forma de coronas y en ocasiones rellenando fracturas; existen zonas de la roca donde se 
puede observar la coexistencia de estas tres fases de titanio. Es común encontrar biotita de 
grano grueso formándose alrededor de los cristales de ilmenita y rutilo (Fig. 2.15f), al igual 
que zircones anhedrales con el lado largo paralelo a los bordes de la ilmenita (Fig. 2.16e-d). 
Ciertas veces los zircones alineados están dentro de las micas, plagioclasa y  titanita de 
textura poiquiloblástica. 
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Figura 2.14. Afloramientos de anortosita y rocas asociadas en la zona de Soconusco. (a) 
Anortosita cerca del poblado Los Cacaos. (b) Anortositas y hornblenditas en el área de 
Nueva Francia. (c) Bandas de hornblendita-anfibolita. (d) Hornblenditas deformadas. (e) 
Anortositas y hornblenditas plegadas. (f) Lineación en anortosita definida por anfíboles. 
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Figura 2.15. Fotomicrografías de anortosita de la zona Soconusco. (a) Anortosita 
milonitizada. (b) Anortosita protomilonitizada. (c) Plagioclasa tabular en matriz 
recristalizada.  (d) Microtextura típica de anortosita en la zona soconusco. (e) Anortosita 
con ilmenita que presenta coronas de rutilo. (f) Coronas de mica verde alrededor de los 
óxidos de Ti-Fe. 
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Figura 2.16. Fotomicrografías de anortosita de la zona Soconusco. (a) Anfibol euhedral 
dentro de cristal de plagioclasa. (b) Rutilo coronado por ilmenita. (c) Zircones secundarios 
en los bordes de ilmenita y rutilo. (d) Zircones dentro de cristal de plagioclasa en contacto 
con ilmenita.  
 

2.1.2.1.2 Hornblendita-Anfibolita 
 
Las hornblenditas de la zona Soconusco  son rocas mineralógicamente idénticas al área del 
Mariscal. Se encuentran dentro de la anortosita en forma de bandas y lentes abudinados. 
Con espesores que varían desde lo centímetros hasta algunos metros. Los óxidos de Ti-Fe 
generalmente se encuentran de forma más abundante donde existe una mayor concentración 
de estas rocas. En algunas áreas como Nueva Francia es posible encontrar secuencias 
rítmicas de bandas anortosíticas y hornblendíticas que dan un aspecto de intrusión bandeada 
(Fig. 2.17a). Estas secuencias están cortadas por intrusiones cuarzo feldespáticas que en 
ocasiones se observan cortando a la foliación de las anortositas-hornblenditas, aunque la 
mayoría de cuerpos se emplazó concordante a la foliación. 
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2.1.2.1.3 Meta-gabronorita rica en óxidos de Ti-Fe y apatito 
 
Al igual que las hornblenditas, estas rocas se encuentran en forma de bandas dentro de las 
anortositas. El único lugar donde se han encontrado es en el área de Nueva Francia, ahí es 
posible observar bandas de hornblendita en contacto con bandas de meta-gabronorita. Estas 
rocas se presentan de coloración melanocrática de grano medio e intensamente deformadas 
(Fig.2.17a-b), muchas de las veces con inclusiones de anortosita, sugiriendo un 
emplazamiento posterior al de la anortosita. 

La meta-gabronorita enriquecida en óxidos de Ti-Fe y apatito contiene abundantes 
inclusiones abudinadas de anortosita (Fig. 2.17a,b-d). Las inclusiones tienen una variación 
de tamaños que van desde 0.3 cm hasta algunos metros de largo y son alargadas en la 
dirección sub-vertical de la foliación; constituidas ˃98% de plagioclasa equigranular de 
grano medio y con una textura granoblástica (Fig. 2.17d).  

La mineralogía principal de la meta-gabronorita es ilmenita y rutilo (25%), 
hornblenda (40%), plagioclasa (10%), apatito (10%). La intensa deformación milonítica se 
observa claramente en la deformación y re-orientación de los minerales que la constituyen 
(Fig. 2.17c). La ilmenita se observa como granos alargados en la dirección de la foliación 
(Fig. 2.17c) y típicamente presentan coronas de rutilo (Fig. 2.17e). Esta fase absorbió en 
mayor grado la deformación. En ocasiones sus bordes exhiben granos redondeados o 
alargados de zircón exsuelto con su lado largo orientado paralelo al borde de la ilmenita 
(Fig. 2.17f).  

La hornblenda es la fase máfica presente y se observa de grano grueso a medio con 
formas subhedrales a anhedrales orientados preferencialmente en la dirección de la 
foliación, ciertas veces es posible observar inclusiones de ilmenita dentro de ella. Por otro 
lado, el apatito que es muy abundante en la roca, se observa de grano fino a grueso casi 
siempre con formas alargadas, al igual que la poca plagioclasa que aparece en la roca. 

Las zonas entre granos presentan un alto contenido de minerales como biotita y 
arcillas; es probable que se desarrollaron por fluidos que penetraron durante la 
milonitización, o bien es una biotita formada por líquido residual tardío. La biotita se 
observa en granos de tamaño medio y con cierta coloración parda. 
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Figura 2.17. Afloramientos de anortosita y fotomicrografías de meta-gabronorita. (a) 
Secuencia de anortosita-hornblendita-meta-gabros. (b) Budines de anortosita dentro de 
meta-gabros. (c) Microtextura protomilonítica con listones alargados de ilmenita. (d) 
Budín de anortosita en meta-gabro. (e) Corona de rutilo en ilmenita.  (f) Zircones 
formados en los bordes de la ilmenita. 
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2.1.2.1.4 Nelsonita 
 
Al igual que las meta-gabronoritas, las nelsonitas sólo han sido descubiertas en el área de 
Nueva Francia. Se presentan en formas de bandas con espesores variables que van desde 
centímetros hasta varios decímetros con una orientación E-W y un echado sub-vertical 
similar a toda la secuencia anortosítica ahí aflorando. No se observan relaciones de corte 
por intrusión. Su distribución espacial sugiere que están asociadas genéticamente a las 
rocas máficas descritas anteriormente, ya que en algunas zonas se observa el cambio 
gradacional de meta-gabronorita a nelsonita (Fig. 2.17a), lo cual sugiere un origen por 
cristalización fraccionada y acumulación por densidad más que inmiscibilidad de magmas. 

De acuerdo a su composición mineralógica se distinguen de las meta-gabronoritas 
por la ausencia de silicatos máficos, estando constituidas en su totalidad por ilmenita + 
apatito; de igual forma presentan inclusiones de anortosita en forma de lentes abudinados 
que varían de milímetros a varias decenas de centímetros, la mayoría de las veces estos 
budines se presentan de total a parcialmente alterados a sericita y epidota.  

El apatito presente es de grano fino a grueso con bordes suturados. En ciertas zonas 
de las bandas el apatito es visible a simple vista. Los apatitos se observan con una intensa 
deformación la cual ha orientado a los granos sobre su eje C paralelo a la dirección de la 
foliación, (Fig. 2.18b). 

 

 
 
Figura 2.18. Afloramiento y fotomicrografía de nelsonita. (a) Budines de anortosita dentro 
de nelsonita. (b) Apatitos orientados dentro de matriz de ilmenita.  
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2.1.2.1.5 Rutilmenitita 
 
Es la roca formada por óxidos de Ti-Fe más abundante en la zona del Soconusco. Su 
ocurrencia se observa en la mayoría de afloramientos y casi siempre forma bandas y lentes 
abudinados con espesores variados que alcanzan hasta las decenas de metros (Fig. 2.19). 
Estas estructuras presentan signos de una deformación intensa, lo cual se observa mucho 
mejor cuando la roca presenta una mayor cantidad de lentes de clinocloro aplastados y 
alineados en la dirección de la foliación. En algunos afloramientos, por ejemplo en la Mina 
Cristina, los lentes de rutilmenitita vienen acompañados de abundante clorita en la interfase 
anortosita-óxidos de Ti-Fe.   

La rutilmenitita es mineralógicamente idéntica a las encontradas en la zona del 
Mariscal, a excepción de la aparición de ortoanfíbol. Su contenido de fases minerales se 
define por una dominancia de hemo-ilmenita y rutilo, mientras que sus fases minoritarias 
están constituidas por clinocloro, magnetita, hematita (exsoluciones), espinela, zircón, 
baddeleyita y srilankita. Una de las pocas diferencias es la proporción y mayor tamaño del 
rutilo y clinocloro. 

Aunque la ilmenita sigue siendo la fase dominante, el rutilo tiene un aumento de 
proporción en su morfología de grano grueso, observándose en cristales maclados de hasta 
1.5 centímetros de longitud (Fig. 2.20a). La textura en coronas está presente, y al igual que 
en la zona Mariscal, está íntimamente asociada con lentes de clinocloro (Fig. 2.20b). El 
rutilo se encuentra también formando aglomeraciones de grano fino en contacto entre ellos 
por puntos triples (Fig. 2.20c), formándose en fracturas (2.21f) y de forma simplectítica 
(2.20d). 

En estas muestras se observa por primera vez la aparición de ortoanfíbol (?); éste se 
presenta en forma de lentes conformados por cristales tabulares pleocróicos de coloración 
rojiza y extinción recta (Fig. 2.20e-f). Se encuentra en estrecha relación con clinocloro, 
existe un reemplazamiento de clinocloro por ortoanfíbol (?) tal como se observa en la 
Figura 2.21a; en ocasiones el reemplazamiento es pseudomórfico (Fig. 2.21b). 

Las texturas en forma de corona formadas por zircón también son observadas en 
esta zona, su aparición es visible en casi todas las muestras y sin necesidad de un 
microscopio electrónico. Se presentan como granos alargados con terminaciones 
redondeadas formando una lineación discontinua (Fig. 2.21c-d). De forma constante se 
observan cristales de rutilo dentro de estas texturas (Fig. 2.21c-d), lo que sugiere una 
estrecha relación de formación. En ocasiones se observan acumulaciones de zircones con 
morfologías que van de prismáticos a redondos dentro de los lentes de clinocloro sin 
ninguna geometría aparente (líquido residual atrapado [?]). 
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Figura 2.19. Afloramientos de óxidos de Ti-Fe. (a) Mina Cristina. (b) lente de 3 metros de 
espesor en el área de Las Brisas. (c) Lente abudinado de rutilmenitita en Las Brisas. (d) 
Lente pequeño de rutilmenitita en la zona de Los Cacaos. (e) Budines de rutilmenitita en 
anortosita milonitizada. (f) Lente de rutilmenitita incluido en anortosita ultramilonitizada. 
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Figura 2.20. Fotomicrografías de rutilmenitita. (a) Microtextura de rutilmenitita de la zona 
Soconusco. (b) Rutilo en coronas alrededor de clinocloro. (c) Aglomeraciones de cristales 
de rutilo en contacto por puntos triples. (d) Tres generaciones de rutilo (e) Lente de 
ortoanfíbol(?) asociado a clinocloro. (f) Cristales tabulares de ortoanfíbol (?).  
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Figura 2.21. Fotomicrografías de rutilmenitita en la zona de Soconusco. (a) 
Reemplazamiento de ortoanfíbol por clinocloro. (b) Lente de clinocloro como 
pseudomorfos de ortoanfíbol (?). (c) Coronas de zircón rodeando cristal de rutilo e 
ilmenita.  (d) Corona de zircón. (e) Zircones dentro de clinocloro sin geometría aparente. 
(f) Rutilo formado en fracturas. 
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2.1.2.3 Clinopiroxenita La Piñuela 
 
En los alrededores del poblado Ovando La Piñuela, aflora un cuerpo ultramáfico con signos 
de una migmatización incipiente que se observa como lentes félsicos dentro del cuerpo de 
coloración melanocrática (Fig. 2.22a). La interfase paleosoma-neosoma está marcada por el 
crecimiento de cristales de anfíbol de mayor tamaño.  

La relación que pueda existir con la anortosita está obscurecida por algunos 
kilómetros de intrusiones miocénicas, pérmicas y de posible edad  ordovícica, aunque la 
orientación del cuerpo sugiere una continuidad con las anortositas. 

Con textura granoblástica equigranular y de grano grueso, se observa una roca 
cumulítica libre de plagioclasa, constituida principalmente por un mosaico de clinopiroxeno 
(>95%, Fig. 2.22b-c). Los contactos entre granos se observan bastante rectos y de forma 
poligonal (120°). Aunque no se ha determinado su composición por microsonda, se 
considera que la fase opaca presente es ilmenita debido a la ausencia de magnetismo en la 
muestra. Esta ilmenita se observa de manera intersticial como granos de tamaño medio. 
Otra forma de ocurrencia de la ilmenita es entre los contactos grano-grano donde se observa 
como una capa fina a lo largo de los bordes separando a los granos de clinopiroxeno (Fig. 
2.22c-d).  

Los clinopiroxenos presentan exsoluciones finas en dos direcciones de lo que 
probablemente sea rutilo (no opaco, coloración rojiza), estas se encuentran presentes en la 
mayoría de cristales (Fig. 2.22e). Como mineralogía secundaría  se han observado lentes de 
serpentina, y una incipiente uralitización de los clinopiroxenos (Fig. 2.22e). 

Aunque la relaciones en campo no son obvias, considero que esta litología conforma 
la contraparte de la suite anortosítica visible, siendo la clinopiroxenita los posibles cúmulos 
máficos que comúnmente conforman la base de una secuencia anortosítica. Estos se 
acumulan en la base de la cámara magmática debido a procesos de cristalización 
fraccionada y separación por diferencias de densidad. 
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Figura 2.22. Afloramiento y fotomicrografías de clinopiroxenita en la zona de Soconusco. 
(a) Afloramiento de clinopiroxenita parcialmente migmatizada. (b) Mosaico de 
clinopiroxenos. (c) Microtextura granoblástica con puntos triples.  (d) Granos de ilmenita 
intersticiales y en los bordes de clinopiroxeno. (e) Exsoluciones finas en forma de aguja de 
rutilo. (f) Lentes de serpentina. 
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2.1.2.4 Unidad Los Cacaos 
 
Al norte del poblado Los Cacaos, se describe por primera vez como Unidad Los Cacaos a 
una secuencia constituida de esquistos de biotita + sillimanita + cordierita ± granate y 
gneises  máficos con bandas enriquecidas en biotita, hornblenda y clinopiroxeno. Estas 
litologías han sufrido una migmatización incipiente y su espesor no se ha determinado en 
este estudio. Los afloramientos son reducidos, esto debido a la gran cantidad de intrusiones 
que obscurecen su extensión.  

2.1.2.4.1 Gneises de biotita, hornblenda y clinopiroxeno 
 
Los gneises máficos se presentan como una secuencia mineralógicamente heterogénea de 
coloración melanocrática de grano fino y foliada intensamente, observándose como finas 
bandas claras y obscuras con segregaciones de cuarzo (Fig. 2.23a). La migmatización 
presente es incipiente generando una serie de fundidos que se forman paralelamente a la 
foliación y que en ocasiones cortan discordante a las estructuras (Fig. 2.23b-c). Estos 
fundidos son de composición tonalítica de grano grueso. 

La paragénesis de los gneises máficos depende del dominio que se observe, ya que 
existen variaciones en la composición mineralógica entre las bandas; existen dominios 
enriquecidos en biotita ± hornblenda + plagioclasa, dominios ricos en hornblenda ± biotita 
+ plagioclasa, dominios enriquecidos en hornblenda + clinopiroxeno ± biotita + plagioclasa 
y dominios enriquecidos en clinopiroxeno + feldespato potásico + plagioclasa + cuarzo. 

La textura de los dominios es mayormente nematoblástica (Fig. 2.24a) y algunas 
zonas lepidoblásticas (Fig. 2.23d). Los minerales máficos se encuentran dentro de una 
matriz granoblástica equigranular de grano fino de plagioclasa, con una extensa presencia 
de puntos triples (120°, Fig. 2.24a). Los contactos entre granos siempre son rectos y es 
visible una proporción abundante de titanita e ilmenita. 

En el dominio rico en biotita (60%, Fig. 2.23d), la aparición de hornblenda se da en 
menores proporciones (~10%). La biotita se observa de color verde con bandas relictas de 
coloración rojiza, estas bandas contienen comúnmente cristales de titanita y son 
posiblemente la retrogresión de rutilo formado a partir de la biotita rica en titanio. En estas 
zonas las relaciones texturales sugieren que la biotita reemplaza a los anfíboles como se 
observa en la Figura 2.23e-f. La plagioclasa es la matriz de este dominio y a diferencia de 
los otros dominios su tamaño de grano es más fino, incrementándose el tamaño hacia las 
zonas ricas en clinopiroxeno. 

El dominio rico en hornblenda y biotita (Fig. 2.24a) se observa como una transición 
mineralógica, donde la cantidad de mica disminuye y aumenta la proporción de hornblenda. 
Aun en estas zonas se puede observar que la biotita presenta una relación de 
reemplazamiento con la hornblenda.  
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El dominio rico en hornblenda y clinopiroxeno se observa con dos generaciones de 
clinopiroxeno presente: tabular y granular en textura de coronas. Los cristales tabulares son 
la primera generación de clinopiroxeno y son reemplazados por hornblenda pseudomórfica 
(Fig. 2.24b). Mientras que la segunda generación de clinopiroxeno se exhibe en textura de 
coronas conformadas por  finos granos equidimensionales rodeando los cristales de 
hornblenda (Fig. 2.24c-d). La biotita sigue siendo una fase presente pero en proporciones 
muy bajas (~2%) y también asociadas a reemplazamiento.  

El dominio conformado por clinopiroxeno + feldespato potásico + plagioclasa + 
cuarzo, se caracteriza por tener el mayor tamaño de grano de la secuencia y por la ausencia 
de fases minerales como hornblenda y biotita. Su microtextura es granoblástica con una 
aparición extensa de puntos triples y contactos rectos. El feldespato potásico aparece por 
primera vez en esta zona y se observa con exsoluciones pertíticas abundantes y texturas 
simplectíticas en sus bordes (Fig. 2.24f,g-h). El clinopiroxeno se observa generalmente 
como aglomeraciones de cristales pequeños y equidimensionales (reemplazamiento total de 
hornblenda [?]). Existen cristales con propiedades ópticas como baja anisotropía y 
extinción paralela probablemente ortopiroxeno (Fig. 2.24g). El cuarzo es otra fase 
abundante que aparece en esta zona. Como fases accesorio se observa titanita subhedral. 
Las características mineralógicas y texturales en estas bandas sugieren una incipiente 
charnockitización de la roca, lo que indicaría un metamorfismo que alcanzó temperaturas 
>800°C.    

El ensamble mineral que constituye al neosoma es plagioclasa con maclas 
polisintéticas y cuarzo de grano grueso conformando un mosaico granoblástico con 
contactos poligonales (Fig. 2.24e) contrastando con el paleosoma de tamaño de grano 
mucho menor y mineralógicamente distinto. 
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Figura 2.23. Afloramiento y fotomicrografías de gneises máficos en la zona de Soconusco. 
(a) Afloramiento con fundidos paralelos a la foliación y plegados (b) Neosoma discordante 
a la foliación de la roca. (c) Inclusiones del gneis máfico en fundido trondhjemítico. (d) 
Dominio enriquecido en biotita. (e) Dos generaciones de biotita reemplazando cristales de 
hornblenda. (f) Reemplazamiento de hornblenda por biotita. 
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Figura 2.24. Fotomicrografías de gneises máficos. (a) Dominio enriquecido en hornblenda, 
biotita y clinopiroxeno. (b) Dominio enriquecido en hornblenda y dos generaciones de 
clinopiroxeno. (c) Clinopiroxeno de grano fino y equigranular reemplazando a 
hornblenda.  (d) Coronas de clinopiroxeno en hornblenda. (e) Fundidos tonalíticos. (f) 
Dominio rico en clinopiroxeno, feldespato potásico y cuarzo. (g) Cristales de ortopiroxeno. 
(h) Texturas simplectíticas en feldespato potásico. 
 

2.1.2.4.2 Esquisto de biotita, sillimanita, cordierita y granate 
 
El esquisto de biotita está constituido por una secuencia de meta-sedimentos ricos en mica 
intercalados a los gneises máficos. El cambio litológico entre los gneises máficos y los 
esquistos de mica resulta evidente cuando los suelos cambian a una coloración rojiza (Fig. 
2.25a). La foliación tiene una orientación al NW y concordante a los gneises máficos, con 
un buzamiento al NE de aproximadamente 50°. EL neosoma generalmente se encuentra 
como pequeñas bandas orientadas paralelamente a la foliación, en algunas zonas el fundido 
corta totalmente a las estructuras de la roca. 

La roca presenta una textura lepidoblástica donde la paragénesis mineral principal 
está constituida y dominada por biotita roja + sillimanita (fibrolita) + cordierita + feldespato 
potásico ± granate. La biotita rica en titanio es la fase más abundante (40%), seguida por la 
sillimanita (30%) y cordierita (20%). El granate se encuentra de forma sumamente escasa 
en esta muestra, aunque otras muestras de mano presentan abundante presencia de granate 
con tamaños de hasta 0.5 cm. 

La biotita rica en titanio se presenta como cristales subhedrales de grano grueso y 
fino comúnmente orientados en el sentido de la foliación esquistosa, aunque algunos  
cristales presentan una orientación aleatoria (Fig.2.25b-c). La sillimanita es una fase que se 
encuentra en cúmulos de agujas finas (fibrolita, Fig. 2.25c). El granate es una fase escasa, 
ya que se encuentra muy afectado por alteración (Fig. 2.25f), observándose como pequeños 
cristales relictos siendo reemplazados por clorita y arcillas. La cordierita se exhibe como 
crecimientos poikiloblásticos con abundantes inclusiones de biotita roja y sillimanita (Fig. 
2.25b). Estos cristales en ocasiones se desarrollan a partir de finos cristales aciculares de 
sillimanita (Fig. 2.25d) y exhiben formas cuadrangulares y rectangulares, algunas veces se 
observan con maclas polisintéticas (Fig. 2.25e). Su orientación se presenta generalmente 
discordante a la foliación principal por lo que su crecimiento estuvo asociado posiblemente 
a los estadios finales de deformación donde esta última ya no fue tan penetrante y permitió 
el libre crecimiento de los cristales de cordierita. 

El granate, la biotita roja y sillimanita posiblemente conformaron la paragénesis 
mineral del pico metamórfico. 
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Figura 2.25. Afloramiento y fotomicrografías de esquisto de biotita, sillimanita, cordierita y 
granate. (a) Afloramiento de esquistos sobre camino Acacoyagua-Los Cacaos. (b) 
Microtextura porfidolepidoblástica. (c) Sillimanita fibrolítica.  (d) Cristal de cordierita 
desarrollado a partir de cristales aciculares de sillimanita. (e) Cristales de cordierita 
maclados polisintéticamente. (f) Granate siendo transformado a clorita y arcillas. 
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Esta muestra representa un metamorfismo regional en facies anfibolita de un protolito 
pelítico. La presencia de cordierita sugiere temperaturas elevadas. Un metamorfismo 
prógrado dio como  resultado un esquisto de mica y granate seguido por el desarrollo de 
sillimanita. Un metamorfismo post-cinemático puede ser el responsable del desarrollo de 
biotita y cordierita con orientaciones aleatorias debido a la ausencia de estrés. 

2.1.2.5 Unidad La Candelaria 
 
En la zona Soconusco, la unidad Candelaria aflora extensamente al norte del poblado El 
Triunfo; se presenta como una secuencia bandeada y plegada intensamente constituida por 
gneises anfibolíticos y gneises cuarzo-feldespáticos de edad grenvilliana, otras veces se 
puede observar como anfibolitas con intercalaciones de rocas calci-silicatadas (U-Pb en 
zircónManjarrez-Juárez, 2013). Esta secuencia, al igual que en la zona Mariscal, se 
encuentra relacionada con la unidad de origen metasedimentario El Jocote, la cual se 
encuentra sobreyaciendo a la unidad La Candelaria. Ambas unidades se encuentran 
migmatizadas. 

 Sobre la carretera de terracería Acacoyagua-Nueva Libertad, antes de arribar a la 
Mina Cristina, se observa una secuencia bandeada compuesta por anfibolitas y gneises 
cuarzo-feldespáticos plegados isoclinalmente y migmatizados parcialmente. Esta secuencia 
está intrusionada por granitos. Al menos en estos afloramientos la secuencia ha sido 
sometida a una silicificación penetrante.  

De acuerdo a su composición y características litológicas y estilo de deformación, se 
determina su asociación con la Unidad La Candelaria. El espesor de esta secuencia es de 
aproximadamente dos kilómetros de espesor y su relación con las anortositas con las cuales 
está en contacto no ha sido determinada por falta de afloramientos y debido a la gran 
cantidad de intrusiones entre ambas secuencias. 

Hacia la ciudad de Pijijiapan, aflora una secuencia casi idéntica a la descrita 
anteriormente (Fig. 2.26). Presenta las mismas características litológicas, deformacionales y 
de migmatización. Los pliegues isoclinales asociados a la primer deformación (S1, Fig. 
2.26d) están sobreimpresos por una intensa milonitización (S2) con orientación y echado 
326°/74° (Fig. 2.26d-e). Esta secuencia está asociada a milonitas y ultramilonitas de 
composición granodiorítica y de posible edad miocénica (?) no plegadas (Fig. 2.26f) 
asociadas a la falla lateral Tonalá. 

 Estos afloramientos no se encuentran dentro del área cartografiada en este trabajo, y 
puede ser localizada con las coordenadas UTM 15P477354, 1735559 sobre el lecho del rio, 
abajo del primer puente antes de entrar a la ciudad de Pijijiapan.  

La roca tiene textura nematoblástica de grano fino con una matriz granoblástica 
equigranular presentando contactos rectos y poligonales (Fig. 2.27a-b) constituida 
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mineralógicamente por clinopiroxeno, hornblenda, plagioclasa y cuarzo. Como fases 
accesorio contiene titanita y apatito. 

El clinopiroxeno se encuentra en forma subhedral con su lado largo paralelo a la 
foliación. Los tamaños de los piroxenos presentan un tamaño mayor al de la matriz y están 
reemplazados parcial a totalmente por hornblenda verde (Fig. 2.27d). Existen piroxenos con 
características ópticas similares al ortopiroxeno, generalmente rodeados de clinopiroxeno 
(Fig. 2.27c). 

 La matriz que contiene una proporción de aproximadamente 70% plagioclasa y 30% 
cuarzo se observa con cristales pequeños ligeramente alargados en el sentido de la foliación 
(Fig. 2.27c). La plagioclasa presenta una extinción ondulante y maclas polisintéticas 
generadas por deformación. Los contactos son rectos mayoritariamente, aunque algunas 
zonas presentan contactos suturados. Como mineralogía secundaria se observan cristales de 
epidota reemplazando a ciertos anfíboles. 

 Tanto mineralógicamente como el estilo de deformación son similares a la Unidad 
La Candelaria de la zona Mariscal analizada anteriormente. La única diferencia 
mineralógica es la ausencia de una segunda generación de clinopiroxeno que reemplaza en 
forma de coronas a los anfíboles. Esto sugiere que la extensión de la Unidad Candelaria es 
mucho mayor de lo cartografiado hasta hoy en día y que probablemente se encuentra en 
buena parte del Complejo Macizo de Chiapas. 
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Figura 2.26. Afloramiento de la Unidad Candelaria en la zona de Pijijiapan (a) 
Afloramiento de anfibolitas asociados y gneises cuarzo feldespáticos (b) y (c) Plegamiento 
isoclinal de la secuencia (d) Foliación milonítica S2 sobreimpuesta a S1 (e) Pliegues 
cuarzo- feldespáticos siendo estirados en la dirección de S1 (f) Secuencia milonítica no 
plegada de posible origen Pérmico. 
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Figura 2.27. Fotomicrografías de Unidad Candelaria en el área de Pijijiapan (a) 
Microtextura nematoblástica en matriz de plagioclasa y cuarzo (b) Matriz como mosaico 
granoblástico poligonal (c) Posible ortopiroxeno siendo reemplazado por clinopiroxeno  
(d) Urilitización de clinopiroxeno. 

2.3 Química Mineral 
 
Las Tablas 2, 3, 4 y 5 muestran los datos de química mineral obtenidos a partir de análisis 
de microsonda en muestras de anortosita, rutilmenitita, meta-ferrodiorita y hornblendita, la 
mayoría de la zona Mariscal y algunos de la zona Soconusco.  

En la Tabla 2 se muestran los datos de composición de plagioclasa de la zona Mariscal 
como Soconusco. En la Fig. 2.28 se observa de forma clara que la composición de la 
plagioclasa tanto de la anortosita como de la hornblendita es muy similar y difieren 
notoriamente con la composición de la plagioclasa de la meta-ferrodiorita, la cual es de 
composición albítica; la anortosita y hornblendita tienen una plagioclasa con un contenido 
de anortita entre 28-40.  
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Tabla 2. Composiciones representativas de plagioclasa determinadas por microsonda electrónica (WDS). 
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Figura 2.28. Diagrama de SiO2 vs Al2O3 de composición de plagioclasas mostrando las 
diferencias composicionales entre anortositas-hornblenditas y meta-ferrodioritas. 

 
 Las plagioclasas de estas litologías también muestran una variación composicional 
intracristalina teniendo bordes más enriquecidos en un componente más albítico 
aumentando el contenido de SiO2 y Na2O, y disminuyendo el contenido de CaO y Al2O3 
como se observa en la Figura 2.29. 

 

Figura 2.29. Diagrama de SiO2 vs CaO (a) y SiO2 vs Na2O (b) mostrando las diferencias 
composicionales entre núcleos y bordes de anortosita y meta-ferrodiorita. 

Considerando que la meta-ferrodiorita (AC120709) tiene un contenido SiO2 en roca 
total de 44.59%, CaO de 9.36% y Na2O de 3.33% (ver capítulo de geoquímica), es de 
esperarse que la plagioclasa presente no sea de composición primaria albítica, al menos no 
en una roca básica. La difusión del Ca en la plagioclasa posiblemente está relacionada a la 
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formación posterior de minerales secundarios como epidota y titanita durante un 
metamorfismo de bajo grado posiblemente en facies de esquisto verde. 

Las plagioclasas con mayor contenido de CaO se presentan en las anortositas de la 
zona Soconusco, las cuales alcanzan hasta  ̴ 8.5%. Cabe mencionar que las rocas de esta 
zona presentan una mucha menor a nula alteración hidrotermal.  

En la Tabla 3 se muestran las composiciones de rutilo. Las composiciones de rutilo 
entre litologías es muy similar, generalmente con contenidos de TiO2 entre 96 y 98% y 1-
3% de Fe. Entre las pocas diferencias que se pueden observar (Fig. 2.30a) la muestra de 
hornblendita AC1212LCA, rutilmenitita ACL-5-10B y anortosita ACL-3-10 sus rutilos son 
los más enriquecidos en Fe. Las litologías silicatadas (anortosita y hornblendita) contienen 
rutilos que exhiben un mayor contenido de CaO (Fig. 2.30b), de igual modo presentan los 
contenidos más altos de Nb (Fig. 2.30c). El contenido de Ta en los rutilos de todas las 
litologías es nulo. El Cr es un elemento que se encuentra en mayor concentración en las 
muestras de rutilmenitita. 

 

Figura 2.30. Diagramas de TiO2 vs Fe2O3tot, CaO, Nb2O5 y Cr2O mostrando las diferencias 
composicionales (%wt) entre rutilos presentes en distintas litologías. 
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Tabla 3. Composiciones representativas de rutilo determinadas por microsonda electrónica (WDS). 
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En la Tabla 4 se muestran los datos de elementos mayores y algunos traza obtenidos 
por micro-análisis de ilmenita. La ilmenita se presenta con composiciones de TiO2 y 
Fe2O3T varía en un rango de 40 a 57 wt% y 45-65 wt% respectivamente (Fig. 2.31a). Las 
muestras de rutilmenitita presentan una composición ligeramente diferente con respecto a 
las otras litologías analizadas, por ejemplo, exhiben mayor contenido de MgO (de 0.1-1.8 
wt%, Fig. 2.31b) y contenidos bajos de MnO. La ilmenita en la anortosita (ENFORT09) se 
observa con contenidos intermedios de MgO con respecto a la ilmenita en rutilmenitita y 
gabronorita, y es la muestra con mayor contenido de Cr en la ilmenita (40-760 ppm, Fig. 
2.31c); La ilmenita en la meta-gabronorita exhibe los contenidos más bajos de MgO y Cr, 
pero los más altos de MnO (1-1,27%, Fig. 2.31d). El V se presenta en concentraciones 
alrededor de 1 wt% en todas las muestras analizadas.  

 

 

 
Figura 2.31. Diagramas de TiO2 vs Fe2O3tot, MgO, MnO y Cr2O mostrando las diferencias 
composicionales entre ilmenita presentes en distintas litologías. 

 Los apatitos son otra fase que se analizó y se presentan en la Tabla 5, aunque sus 
composiciones son muy similares entre sí, destaca el alto contenido de F en todos los 
granos analizados. Otras fases minerales particulares se analizaron por WDS y EDS y se 
presentan en la Tabla 6. 
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Tabla 4. Composiciones representativas de ilmenita determinadas por microsonda electrónica (WDS). 
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Tabla 5. Composiciones representativas de apatito determinadas por microsonda (WDS) 

 

 

 

 

 

 

 

 

Tabla 6. Composiciones representativas de otras fases determinadas por microsonda (WDS) 

 

Sri=srilankita, Bdy=baddeleyita, Sp=espinela, Clc=clinocloro, Bt= biotita, Ep= epidota, Hbl= 
hornblenda. 
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Minerales/Roca

PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM
Plagioclasa X X X X X X X X X X X X X X X X X X X
Feldespato K X X X
Cuarzo X X X X
Clinopiroxeno X (?) X (?) X (?) X
Hornblenda X X X X X X
Rutilo X X X X X X X X X
Magnetita X X X
Ilmenita X X X X X X X X X
Hematita X X X
Apatito X X X X X X X X X
Zircón X X X X X X X
Titanita X X X X X X X
Biotita X X X X X X X X
Clorita X X X X X X X
Muscovita X X
Clinocloro X
Epidota X X X X X
Baddeleyita X
Srilankita X

PP=
PPM=
PRM=

Resumen mineralógico de rocas de la zona Mariscal

Paragénesis primaria
Paragénesis pico metamórfico
Paragénesis de retrogresión metamórfica

Monzonita

Gneis Chipilín
Zona Mariscal

Neosoma

Unidad Candelaria

Zona anfibolíticaAnortosita

Complejo anortosítico Mariscal

Hornblendita Ferrodiorita Rutilmenitita
zona 

anfibolitica Zona diorítica
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Minerales/Roca
PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM PP PPM PRM

Plagioclasa X X X X X X X X X X X
Feldespato K X
Cuarzo
Clinopiroxeno X (?) X (?) X (?) X X X X
Hornblenda X X X X X
Rutilo X X X X X X X X
Magnetita X X X
Ilmenita X X X X X X X X X X X X X
Hematita X X X
Apatito X X X X X X X X X
Zircón X X X X X
Sillimanita X
Cordierita X
Granate X
Titanita X X X X X
Biotita X X X X X X
Clorita X X X X
Muscovita X X
Serpentina x
Clinocloro X
Epidota X X X
Baddeleyita X
Srilankita X

PP=
PPM=
PRM=

Resumen mineralógico de rocas de la zona Soconusco

Paragénesis primaria
Paragénesis pico metamórfico
Paragénesis de retrogresión metamórfica

Zona Soconusco

Zona pelítica Zona máfica
Complejo anortosítico Soconusco Unidad los Cacaos

Anortosita Hornblendita Gabronorita Rutilmenitita Nelsonita Clinopiroxenita
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3. Geocronología U-Pb 
 
Para determinar la edad del complejo anortosítico se realizaron fechamientos por el método 
U-Pb en zircones de 5 muestras del complejo anortosítico Mariscal-Soconusco (meta-
gabronorita, monzonita, rutilmenitita y dos anortositas) por el método de U-Pb con LA-
MC-ICPMS y LA-ICPMS. Los datos se presentan en la Tabla 7.  

3.1 Rutilmenitita (ACL-5-10B) 
 

Como se estableció en la petrografía, la rutilmenitita presenta zircones formados por 
exsolución a partir de granos de ilmenita, al igual que concentraciones de zircón dentro de 
lentes de clinocloro, posiblemente formados por procesos similares. Los zircones se 
observan de tamaños variados (10-100 µm), siendo muy pocos los que exhiben caras 
prismáticas y pirámides, presentándose la mayoría con formas anhedrales. En la imagen de 
cátodoluminiscencia (CL, Fig. 3.1a) se puede observar que generalmente los cristales con 
caras prismáticas y pirámides muestran zoneamiento (grueso), mientras que las fases 
amorfas u ovaladas no. Algunos zircones exhiben mayor luminiscencia que otros, 
especialmente los cristales amorfos y de mayor tamaño. Las concentraciones de U en todos 
los cristales no exceden las 4 ppm (1.2 ppm en promedio), a excepción de un sólo cristal 
que contiene 13 ppm. Por este motivo, la medición resulta poco confiable produciendo 
errores grandes.  

De 33 mediciones realizadas, únicamente 10 son relativamente confiables, 
presentando errores de discordancia menores a 5%, con edades 206Pb/238U que se pueden 
dividir en tres grupos: uno de edades entre 244 y 267 Ma, otro de edades entre 409 y 457 
Ma y por último un grupo de tres zircones que arrojan edades 206Pb/238U pan-africanas entre 
512 y 550 Ma. La edad con menor error del primer grupo es de 249 Ma y del segundo 
457.3 Ma. En un diagrama de concordia la edad de intercepción inferior es de 308±76 Ma y 
una intercepción superior con edades poco reales de 2315±640 (Fig. 3.2a; debe notarse que 
las edades de intercepción inferiores como superiores son consideradas en esta tesis sólo 
como edades de referencia y no como edades reales de cristalización o metamorfismo).  

Considerando las relaciones  de Th/U como ayuda para discriminar entre origen 
ígneo y metamórfico del zircón, éste muestra que ambos grupos, por lo menos en su 
mayoría, tienen valores que indican un origen ígneo, ya que presentan valores >0.2, siendo 
el grupo de edades ordovícicas el que tiene valores de la relación Th/U más altos, 
alcanzando hasta 30. Un solo cristal es la excepción, mostrando un valor de 0.15, cuya edad 
está asociada al grupo de edades permo-triásicas (Fig. 3.3a). Cabe señalar que esta muestra 
presenta concentraciones extremadamente bajas de U y Th, haciendo poco confiable el 
significado de la relación Th/U. Por otro lado, La edad obtenida por TuffZirc es de 264+2.6/-
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13 Ma; en el mismo gráfico (Fig. 3.2a) es posible observar que existe un grupo (azul) con 
una edad mediana de ~450Ma.  

Dadas las características texturales de los zircones, así como su geoquímica 
(contenido de U extremadamente bajo), se considera que las edades arrojadas en estas 
mediciones no representan edades de cristalización, sino, edades que están relacionadas a 
eventos tectonotermales que promovieron la formación de tales zircones, posiblemente 
debido a la transformación de baddeleyita previamente exsuelta. Para esta muestra se han 
considerado las edades con menor error como la edad del evento metamórfico que originó 
zircones con estas características químicas y texturales (~457.3 y ~249 Ma), las cuales son 
perfectamente correlacionables con eventos tectonotermales que afectaron al CMC.  
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Fig. 3.1. Imágenes de cátodoluminiscencia de zircones. Zircones separados de las muestras 
de (a) rutilmenitita ACL-5-10B, (b) meta-gabronorita NF1302ACB (c) anortosita LI1307A, 
(d) anortosita BR1202ACB y (e) monzonita Monz-Mzp1. 
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Fig. 3.2. Diagramas de Wetherill para relaciones isotópicas U-Pb en zircones. (a) 
rutilmenitita ACL-5-10B, (b) meta-gabronorita NF1302ACB, (c) anortosita LI1307A, (d) 
anortosita BR1302ACB, (e) monzonita Monz-Mzp1 y (f) mediana ponderada para 
grupoPan-Africano de muestra BR1302ACB. Dentro de los recuadros se presenta la 
mediana de las edades calculadas con el algoritmo TuffZirc de Ludwig y Mundil (2002). 
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Fig. 3.3. Relación de Edad vs Th/U para la discriminación entre zircones magmáticos y 
metamórficos a) Rutilmenitita ACL-5-10B b) meta-gabronorita NF1302ACB c) anortosita 
LI1307A d) anortosita BR1302ACB y e) monzonita Monz-Mzp1. 
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3.2 Meta-gabronorita (NF1302ACB) 
 
De la muestra de meta-gabronorita se pudieron separar 55 cristales de zircón. Cabe 
mencionar que esta muestra presenta pequeños lentes abudinados de anortosita (ver sección 
de geología), los cuales no fueron separados durante la molienda para la extracción de 
zircones. De forma muy similar a la muestra de rutilmenitita, bajo el microscopio, la meta-
gabronorita presenta zircones que correspondan al proceso de exsolución asociado a 
ilmenita; estos zircones se observan con formas redondas a ovaladas y tamaños pequeños.  

 La morfología de los cristales separados es variada al igual que los tamaños. Los 
cristales de mayor tamaño se observan con formas euhedrales con caras y pirámides bien 
definidas al igual que con cierto zoneamiento; los de menor tamaño son anhedrales, con 
mayor luminiscencia y sin zoneamiento aparente (Fig. 3.1b).  

En el diagrama de concordia (Fig. 3.2b) la intercepción inferior es de 376±45 Ma y 
la superior de 809±82 Ma. De los 12 spots analizados, 3 son de edad ordovícica-silúrica 
(433-475 Ma), 5 están entre los 572 y 792 Ma, los cuales son interpretadas como edades 
debido a pérdida de Pb por eventos metamórficos posteriores, o bien, mezcla durante la 
medición. Un sólo spot presenta edades 206Pb/238U de 242.4±9 Ma, aunque es 11% 
discordante. 3 datos presentan edades entre 873±19 y 909±27 Ma.  

El contenido de U en estos zircones es más elevado que los encontrados en la 
rutilmenitita, variando de 14 a 530 ppm. A excepción de 4 spots, la mayoría de mediciones 
presentan concentraciones de U≤51 ppm. Las relaciones Th/U a excepción de un spot son 
>0.2, aunque no mayores a 1.1, tal como se puede observar en la Figura 3.3b. 

Las edades silúricas-ordovícicas (433-475 Ma), así como la edad triásica (242.4±9 
Ma) son consideradas en este trabajo como edades que representan eventos metamórficos, 
ya que (1) se han observado zircones generados a partir de exsolución de granos ilmenita y 
(2) la edades son coincidentes con la historia tectonotermal del CMC; por lo tanto, la edad 
que podría acercarse a la edad de cristalización del protolito es la de 909±27 Ma, siendo 
una posibilidad que esta edad haya sufrido pérdida Pb, siendo la verdadera edad de 
cristalización aún más antigua. 

3.3 Anortosita (LI1307A) 
 
De esta muestra se separaron alrededor de 50 zircones con tamaños entre 100-200 µm, de 
los cuales se analizaron 18 spots. Todos los zircones presentan formas prismáticas y no 
exhiben un zoneamiento aparente (Fig. 3.1c). Su luminiscencia es baja en todos los 
cristales. El contenido de uranio en los zircones es el más alto de todas las muestras 
analizadas ya que están en un rango entre 287 a 1614 ppm. La muestra presenta edades que 
pueden dividirse en dos grupos. Un grupo con edades 206Pb/238U ordovícicas-silúricas de 
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431-456 Ma y otro con edades pérmicas de 249-272 Ma. Para esta muestra las edades 
207Pb/206Pb son casi siempre menores que las edades 206Pb/238U y 207Pb/235U. 

 En el diagrama de concordia la discordia tiene un intercepción inferior en 
259±58 Ma y una superior de 406±74 Ma (Fig. 3.2c). Del grupo de zircones ordovícicos (5 
spots) la edad promedio ponderada es de 441±20 Ma (MWSD= 6.5, 95% conf.) y del grupo 
permo-triásico es de 251±4.9 Ma, a partir de un grupo de 11 spots (MSWD=2.4, 95% 
conf.). 

Las edades jóvenes presenta un mayor enriquecimiento de U (750-1600 ppm), mientras que 
el grupo de mayor edad varía entre 280 y 550 ppm. Las relaciones Th/U muestran una 
marcada diferencia entre zircones ordovícicos y los permo-triásicos como se observa en la 
Figura 3.3c. Todos los spots con edad permo-triásica presentan relaciones Th/U ≤ 0.2, lo 
que podría indicar un origen metamórfico, mientras que los zircones con edades 
ordovícicas presentan relaciones Th/U entre 0.3 a 0.8, sugiriendo edades ígneas,  aunque un 
spot tiene una relación menor a 0.2 (Fig. 3.3c). Ambas edades son coincidentes con los 
eventos metamórficos que ha sufrido el CMC; por lo último, y siguiendo la evidencia de 
fechamiento en las otras muestras, ambas edades de esta anortosita son consideradas como 
edades metamórficas. 

3.4 Anortosita (BR1302ACB) 
 
De esta muestra se obtuvieron más de 100 cristales, de los cuales la mayoría presentan 
terminaciones redondeadas, o bien son equidimensionales (redondos; 100 µm), aunque 
cabe señalar que un grupo importante se observa con formas prismáticas, generalmente 
fragmentados y con pirámides bien definidas, con tamaños entre 150 y 250 µm (Fig. 3.1d); 
Las edades obtenidas (33 spots analizados) muestran una división de datos en dos grupos, 
uno con edades ~600 Ma y otro con edades de ~450 Ma. Ambos grupos mostrando edades 
concordantes.  

En el diagrama de concordia la intersección superior se encuentra en 613±92 Ma 
mientras la inferior en 381±78 Ma (fig. 3.2d). La edad mediana ponderada 206Pb/238U para 
el grupo más joven es de 439.8 ± 2.2 Ma con un MWSD=6.5, utilizando un grupo 
constituido por 5 mediciones y se interpreta como una edad metamórfica, mientras que la 
edad de cristalización tiene una mediana ponderada a partir de 12 mediciones de 606±18 
Ma con un MSWD=0.26 (95% conf.; Fig. 3.2f). 

El contenido de uranio en los zircones varía entre 40 a 700 ppm. Las edades más 
jóvenes (~450 Ma) presentan un enriquecimiento mayor en Th y una relación baja de Th/U, 
mostrándose la mayoría por debajo de 0.2 (origen metamórfico (?); Fig. 3.3d), mientras que 
el grupo de ~600 Ma muestran relaciones Th/U en todos los casos mayores a 0.2, 
sugiriendo un origen ígneo.  
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3.5 Monzonita (Monz-Mzp1) 
 
La muestra de monzonita contiene cristales euhedrales prismáticos y de tamaños que varían 
en un rango de 100-250 µm (Fig. 3.1e). El contenido de U de los cristales varía entre 123 a 
753 ppm. Todas las relaciones Th/U caen en el campo de zircón de origen ígneo (>0.2). No 
se cuenta con imágenes de cátodoluminiscencia de esta muestra.  

Los datos obtenidos son los más homogéneos de entre todas las muestras analizadas. 
Un grupo de 9 spots tienen edades entre 266 y 273 Ma. Cuatro spots tienen edades entre 
279 y 284 Ma, mientras que dos edades están en el rango de 255 a 260 Ma. En el diagrama 
de concordia (Fig. 3.2e) la intercepción superior es de 280.5±6.4 Ma, lo cual podría 
considerarse como a edad de cristalización de esta roca. La edad mediana ponderada es de 
271.2±1.4 Ma con un MWSD=1.09 a partir de un grupo constituido de 8 mediciones. La 
edad mediana es una edad típica de las rocas del Batolito de Chiapas.  
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4. Geoquímica 
 
El Complejo Macizo de Chiapas se caracteriza por tener rocas geoquímicamente 
heterogéneas, donde la proporción de rocas ácidas supera ampliamente a las rocas básicas. 

  Estrada-Carmona et al. (2012) sugieren que las rocas anfibolíticas del CMC se 
pueden diferenciar en dos grupos, uno con #Mg en un rango de 0.28-0.34 con bajos 
contenidos de Ni y Cr y contenidos abundantes de elementos  incompatibles como Zr y P. 
Por sus REE este grupo es mucho más fraccionado, con enriquecimiento en LREE y 
patrones planos o empobrecidos ligeramente de HREE. El segundo grupo tiene un #Mg en 
un rango de 0.20-0.37, con concentraciones altas de Ni y Cr y abundancias menores de 
elementos incompatibles respecto al primer grupo. Los patrones de REE son poco 
fraccionados. Pompa-Mera (2009) analizó anfibolitas dentro de la zona Mariscal, las cuales 
presentan firmas de REE dentro del primer grupo. Las secuencias anfibolíticas se 
encuentran espacialmente asociadas a las anortositas en ambas zonas. Estos datos ofrecen 
un indicio de que la porción máfica que compone al CMC puede separarse por el momento 
en al menos dos grupos y por lo tanto éstos pueden tener una petrogénesis diferente. 

4.1 Elementos Mayores y traza 
 
La Tabla 8 expone los análisis geoquímicos de elementos mayores, menores y traza, 
incluyendo tierras raras a partir de una serie de 17 muestras obtenidas en las zonas Mariscal 
y Soconusco. Con fines comparativos, se utilizaron datos geoquímicos de rocas de la 
misma zona del CMC obtenidos por Estrada-Carmona (2012), Pompa-Mera (2009) y 
Salazar-Juárez (2008), por una posible asociación petrogenética con el complejo 
anortosítico.  

Aunque la mayoría de los diagramas utilizados en este capítulo son para rocas 
ígneas, se utilizan en este trabajo que contiene rocas metamórficas, con base en la idea 
general de que durante el metamorfismo la química del protolito permanece generalmente 
constante.   

4.1.1 CIPW 
 
A partir de los datos geoquímicos de elementos mayores se realizó la norma CIPW  que se 
ilustra en la Figura 4.1a. En el diagrama de Streckeisen (1976) normativo se observa que 
las anortositas y hornblendita-anfibolitas quedan en el campo de anortositas, a excepción de 
la muestra de meta-gabronorita enriquecida en óxidos de Ti-Fe y apatito, 
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Tabla 8. Datos geoquÍmicos de elementos mayores y traza en roca total de la zona Mariscal y Soconusco. 
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Nota: los óxidos de elementos mayores se presentan en \ytOlo, mientras que elementos traza y tierras raras en ppm. 
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Tabla 8. (continuación) 

A,~ 

Localidad 
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(LaIYb). 
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"", 
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0 .04 140 1.03 1.44 3_93 
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2_68 

0_62 
0_62 
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Nota: los óxidos de elementos mayores se presentan en \ytDlo, mientras que elementos traza y tienas raras en ppm. 
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cuyo dato se ubica dentro del campo de los monzogabros. Esta variación puede deberse al 
grado alto de introducción secundaria de elementos que ha sufrido la roca (K) y que 
mineralógicamente se describen en la sección de geología, o bien, por ser una roca 
relativamente más evolucionada, ya que también presenta concentraciones altas de P 
(Owens y Dymek, 1992).  

Las anortositas del complejo anortosítico Mariscal-soconusco presentan una 
concentración de elementos mayores intermedias de SiO2 que varían entre 55-60%, alto 
contenido de Al2O3 (20-25%), cantidades similares de CaO y Na2O (~6%) y un contenido 
bajo de K2O entre 0.75 y 1.25%, reflejando cantidades altas de plagioclasa. Cuando estas 
rocas se encuentran alteradas, su química cambia enriqueciéndose generalmente en Si, K y 
Na y disminuyendo en su contenido de Ca. Tanto en la zona Mariscal como en la zona 
Soconusco las anortositas presentan las mismas composiciones de elementos mayores. Una 
característica que define a las anortositas alrededor del mundo es su alto contenido de Sr, 
este generalmente es >700 ppm. En las muestras de anortosita de las zonas Mariscal y 
Soconusco la mayoría de muestras supera las 1000 ppm de Sr. 

En la Figura 4.1a se observan dos muestras de anortosita que caen en la sección de 
tonalita-trondhjemitas, esta variación química es visible en su contenido de SiO2, siendo 
casi del 70%. Al menos en la muestra LI1307A se considera que esta variación está sujeta a 
la introducción posterior de cuarzo en el sistema, lo cual se observa claramente en lámina 
delgada. Por otro lado, la muestra CJ-4 es una muestra que forma parte del trabajo de 
Estrada-Carmona et al. (2012), donde es clasificada petrográfica y químicamente como una 
“diorita”. Las observaciones de campo de este cuerpo ígneo como parte de esta tesis y el 
re-análisis petrográfico, indican que esta muestra es una anortosita sensu stricto. 
Petrográficamente se presenta con ausencia de cuarzo pero con una alteración parcial a 
sericita y epidota. 

 

Figura 4.1. (a) Diagrama QAP de acuerdo a Streckeisen (1976) mostrando la clasificación 
normativa CIPW de las rocas de la zona de Mariscal y Soconusco que se muestran en la 
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Tabla 8. A: granito B: granodiorita, C: tonalita D: cuarzo monzonita E: cuarzo 
monzodiorita, F: cuarzo anortosita, G: monzonita H: monzodiorita, monzogabro, jotunita, 
I: diorita, gabro, anortosita. 1Estrada-Carmona et al. (2012). (b) Diagrama normativo 
anortita-albita-ortoclasa de Baker (1979). 1Estrada-Carmona et al. (2012). 

 
Las muestras de monzonita se hallan dentro del campo de las cuarzo monzodioritas 

casi en el límite con el campo de la cuarzo monzonita, mientras que el gneis cuarzo-
feldespático se ubica en el campo de los granitos. En el diagrama de Baker (1979) las 
anortositas y anfibolitas-hornblenditas se encuentran en el campo de tonalitas (Fig. 4.1b). 
Una sola muestra se presenta en el campo de las trondhjemitas (LI1307A), mientras que las 
dos muestras de monzonita aparecen en el campo de la granodiorita muy cerca de la 
frontera con monzonitas (Monz-Mzp1 y M2-10). El gneis cuarzo feldespático está en el 
campo de los granitos (FO1307A). 

De las rocas máficas analizadas, en particular dos muestras resaltan por tener altos 
contenidos de TiO2, P2O5 y Zr. La muestra AC120709 es una muestra de la zona Mariscal 
colectada en la barranca de San Lucas. Esta muestra presenta contenidos de TiO2 de 3.71% 
mientras que otras rocas de la zona varía su contenido entre 0.16-1.5%; el P2O5 igualmente 
se encuentra en concentraciones altas en esta litología, presentándose en una proporción de 
1.03%, siendo la roca con mayor contenido de P2O5 del área. Debido a su composición 
química, mineralógica y asociación con las anortositas, estas muestras se han clasificado 
como meta-ferrodioritas. Por otro lado, en la zona Soconusco, en el área de Nueva Francia, 
afloran rocas con anomalías químicas similares; la muestra NF1302ACB, también es 
considera dentro del grupo de rocas “FTP” (Fe-Ti-P, Owens y Dymek, 1992) ya que 
contiene 9.04% de TiO2 y 3.79% de P2O5. Debido a su mayor contenido de Fe-Ti-P y 
silicatos máficos se considera a esta roca como una meta-gabronorita. Ambas muestras 
presentan concentraciones de Zr de ~200 ppm. McLelland et al. (1994) consideran que las 
rocas FTP son fundidos residuales de la cristalización de la anortosita, mientras que Owens 
y Dymek (1992) opinan que son derivadas por fraccionación de un magma mangerítico. 

Se analizaron dos rutilmenititas tanto de la zona Mariscal como Soconusco; estas 
muestras contienen los valores más altos de TiO2, el cual varía de 45.24 a 60.31%. El Fe2O3 
total se encuentra en una proporción alta, variando de 37.87 a 53.42%. Cabe resaltar que 
estas litologías presentan exsoluciones en forma de corona de  zircones. Esto se refleja en el 
contenido alto de Zr, ya que contienen >500 ppm de este elemento.  

El Hf es otro elemento que se encuentra abundante en esta muestra, con 
concentraciones que van de 11.65 a 16.75 ppm. Lo cual posiblemente se debe a su 
compatibilidad alta con el rutilo. 

Cuando se grafica el contenido de TiO2 vs Zr (Fig. 4.2) de roca total de las muestras 
con mayor contenido de TiO2 (masivo y diseminado), se puede observar una correlación 
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positiva, lo que provee fuerte evidencia que el Zr fue compatible con la ilmenita durante la 
cristalización. 

 

 

 

 

 

 

 
Figura 4.2. Relación entre Zr (ppm) y TiO2 (wt%). Diagrama de Zr (ppm) de roca total vs 
TiO2 de roca total de muestras del área de estudio mostrando una correlación positiva 
indicando que el Zr es compatible con ilmenita. 

4.1.2 Diagramas de Clasificación 
 
En el diagrama TAS (Total Alkalies vs. Silica) para rocas plutónicas (Cox et al., 1979, Fig. 
4.3a), las anfibolitas analizadas en este trabajo como las obtenidas de los trabajos antes 
mencionados se encuentran en el campo de gabros. Todas las muestras de anortositas con 
excepción de las muestras LI1307A y CJ-4 se sitúan en el campo de las sieno-dioritas junto 
con las muestras de monzonita. De las muestras de granito consideradas para la gráfica, dos 
quedan fuera de ella (CB-54 y 2505). Aunque la relación genética entre muestras no es 
totalmente conocida, se puede observar un tren magmático bastante definido, lo que podría 
dar indicios de que varias de estas muestras pueden pertenecer a un mismo sistema 
magmático diferenciado. 

En el diagrama de clasificación realizado por Peccerillo y Taylor (1976) la mayoría 
de anortositas se observan en el campo de dioritas (Fig. 4.3b), una de las anortositas 
(NF1302ACB) se observa en el campo de diorita alta en K y otra en el campo de 
diorita/gabro. Por otro lado, todas las anfibolitas se encuentran dentro del campo de gabros. 
El contenido de K tanto de las anortositas como de los gabros las define dentro de la serie 
calci-alcalina. Las monzonitas se encuentran dentro del campo de diorita alto en K y dentro 
de la serie calci-alcalina rica en K. Esto último podría indicar para las monzonitas un origen 
distinto a las anortositas y gabros.   

 



 
  115 
 

Figura 4.3. Diagramas de clasificación geoquímica. (a) Diagrama TAS (Na2O+K2O vs 
SiO2) de las rocas de las zonas Mariscal y Soconusco. (b) Diagrama de clasificación de 
rocas plutónicas adaptado de Peccerillo y Taylor (1976) que incluye el diagrama de Gill 
(1981). 1Estrada-Carmona et al. (2012), 2Pompa-Mera (2009), 3Salazar-Juárez (2008).  

 
 La Figura 4.4 presenta el diagrama de clasificación a partir del contenido de alúmina 
propuesto por Shand (1943) en él se observa que sin excepción alguna todas los gneises 
máficos (hornblenditas, ferrodioritas, anfibolitas, etc.) caen en el campo metaluminoso, 
mientras que las anortositas se encuentran distribuidas en la interfase metaluminoso-
peraluminoso. Los granitos 2605, 2505, y CB-54 presentan una característica peraluminosa 
definida estando en la parte superior de todas la rocas graficadas. 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 4.4. Diagramas de clasificación por contenido de alúmina ASI (Alumina Saturation 
Index) adaptado de Shand (1943), mostrando las rocas presentes en las zonas Mariscal y 
Soconusco. 

4.1.3 Diagramas Harker 
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Figura 4.5. Diagramas Harker de elementos mayores ilustrando composiciones de rocas de 
ambas zonas: Mariscal y Soconusco (símbolos como en Fig. 4.4). Contenidos en wt%. 
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Figura 4.6. Diagramas Harker de elementos traza ilustrando composiciones de rocas de 
ambas zonas: Mariscal y Soconusco (símbolos como en Fig. 4.4). Contenidos en ppm. En 
línea punteada tendencias. 
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Las rocas de la zona Mariscal y Soconusco (anortosita, anfibolita, hornblendita, meta-
ferrodiorita, meta-gabronorita, rutilmenitita, granito y monzonita) muestran una buena 
correlación negativa para TiO2, CaO, MgO, Fe2O3T, MnO, P2O5, V, Ni, Zr y Cr con 
respecto a SiO2. Las muestras de rutilmenitita fueron omitidas en el diagrama Harker de 
elementos mayores, ya que su contenido alto en elementos como TiO2 y Fe2O3T inhibía 
gráficamente el despliegue de tendencias de las otras muestras. 

 Tanto el Al2O3 y Na2O presentan fraccionación en la tendencia después de la 
cristalización de las anortositas, empobreciéndose en estos elementos el magma residual. El 
Sr presenta el mismo fenómeno de fraccionación, esto ocurre por la compatibilidad del Sr 
con la plagioclasa, ya que su valencia y radios son similares al del Ca, lo que permite la 
sustitución de Ca por Sr. 

 El K2O presenta una correlación positiva con respecto al SiO2 al igual que el Rb. 
Otros elementos LIL como el Ba presentan una tendencia plana, aunque cabe mencionar 
que las monzonitas son las rocas con mayor concentración de Ba, separándose del grupo 
que forma la tendencia plana. Esta característica puede observarse petrográficamente en el 
zoneamiento de los cristales de feldespato potásico, esto dado por variaciones en las 
concentraciones del Ba. En lo que respecta a los HFSE el Zr no se observa con una 
tendencia bien definida, posiblemente ligeramente negativa. El Nb por otro lado permanece 
con una tendencia plana que termina con una inflexión positiva cuando aparecen los 
granitos. 

La rutilmenitita y rocas máficas son las más enriquecidas en elementos como V, Ni 
y Cr, esta tendencia disminuye conforme se enriquece en SiO2, siendo las rocas graníticas 
las más empobrecidas en estos elementos. Los lentes de rutilmenitita no son considerados 
como nelsonitas, ya que difieren de una nelsonita típica en su contenido de P2O5 (contenido 
elevado), ya que presentan cantidades sumamente bajas de P2O5 el cual varía entre 0.02-
0.03 wt%. En Pluma Hidalgo, Oaxaca, se reportan “nelsonitas rutilíferas” con contenidos 
de P2O5 similares a los de las rutilmenititas de Chiapas (Schulze, 2011).  

De las rocas silicatadas, las anfibolitas-hornblenditas y las rocas FTP contienen la 
mayor concentración de Fe2O3T seguido por las anortositas y finalizando con los granitos. 
El mismo comportamiento ocurre para el MnO, MgO y P2O5. Las anfibolitas-hornblenditas 
presentan un #Mg que va de 62.7 a 64.6, mientras que las meta-ferrodioritas, y meta-
gabronoritas tienen un #Mg entre 40.6 y 40.8. En las anortositas el #Mg varía entre 48.7 y 
6.2.  

4.1.4 Elementos Traza 
 
Al igual que en los diagramas de clasificación y Harker, en esta sección se utilizan datos 
del CMC obtenidos por los autores antes citados. Estos datos como se ha mencionado 
anteriormente, pertenecen a la zona de Mariscal y son rocas que están espacialmente 
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asociadas al complejo anortosítico aunque se desconoce su relación genética-temporal. 
Reside ahí la importancia de comparación con estas rocas desde el punto de vista 
geoquímico.  

Los patrones de elementos traza normalizados con valores del manto primordial 
(Wood et al., 1979) de las anortositas (Fig. 4.7a) muestran anomalías significantes; por 
ejemplo, muestra una anomalía marcada positiva de Sr, K y Ba. Las muestras ACL-3-10, 
BR1302ACB y AC1112GUA a parte de mostrar las anomalías antes mencionadas, 
presentan anomalías negativas bien definidas de HFSE (Th, U, Ta, Nb y Hf), las anomalías 
de Ta y Nb negativas están asociadas a magmas originados en zonas de subducción (Pearce 
y Peate, 1995). Mientras que las anomalías negativas de Th, U y Ti son asociadas a corteza 
inferior en general (Weber y Hecht, 2003) y son típicas de las granulitas de Oaxaquia 
(Keppie et al., 2001). 

 
Figura 4.7. Abundancias de elementos traza de la zona Mariscal y Soconusco. Valores de 
normalización y orden de elementos de acuerdo con Wood et al. (1979).  Patrones de 
elementos traza (a) para anortositas (b) gneises máficos asociados (c) granitos-monzonita 
(d) Unidad Candelaria. 1Estrada-Carmona et al. (2012), 2Pompa-Mera (2009), 3Salazar-
Juárez (2008). 

En lo que respecta a la anomalía de Ti, tres muestras (AC1112GUA, CJ-4 y 
LI1307A) presentan anomalías negativas, mientras que una muestra (CJ-1) presenta una 
anomalía positiva bien definida, cabe mencionar que esta muestra contiene un alto 
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contenido de rutilo, ilmenita y titanita modal diseminada. Las muestras BR1302ACB y 
ACL-3-10 presentan ligeras anomalías positivas de Ti; estas dos muestras presentan 
patrones casi idénticos de elementos traza, siendo que fueron colectadas en afloramientos 
que se encuentran aproximadamente a 70 km entre sí. 

 Los gneises máficos asociados a las anortositas (Fig. 4.7b) presentan 
concentraciones totales de elementos traza más elevados que las anortositas y no presentan 
anomalías tan marcadas, a excepción de la muestra NF1302ACB. Los patrones de las 
muestras restantes son muy similares entre sí, con anomalías negativas de K y Sr; sólo una 
muestra (BRH1202E) se observa con una anomalía de Ta y Nb. Todas las muestras exhiben 
una anomalía positiva de Sm y negativa de Ti. Tanto la meta-ferrodiorita como meta-
gabronorita presentan las concentraciones más altas de Th, Zr y Hf (HFSE) de las rocas 
silicatadas. 

 La muestra NF1302ACB contrasta con las otras muestras máficas (anfibolita, 
hornblendita y ferrodiorita) ya que presenta anomalías muy marcadas. A diferencia de las 
otras litologías esta muestra presenta anomalías positivas de K y Ti, así como negativas de 
Ta y Nb. Tanto en la meta-ferrodiorita (AC120709) como en la meta-gabronorita 
(NF1302ACB) presentan una anomalía positiva muy bien definida de P y negativa de Rb.  

 De forma comparativa se graficó la muestra de monzonita y del gneis granítico (Fig. 
4.7c) con las muestras del granito rosa (Salazar-Juárez, 2008) y una muestra del Plutón 
Motozintla (Estrada-Carmona et al., 2012). La monzonita comparte el empobrecimiento de 
los HFSE con los granitos, pero difiere contrastantemente con anomalías positivas en 
elementos LIL como Ba y Sr. De igual forma en la Figura 4.7d se grafican datos de los 
gneises anfibolíticos correspondientes con la Unidad Candelaria, esto con fines 
comparativos con las rocas máficas de la suite anortosítica.  

4.1.5  Tierras Raras (REE) 
 
Los patrones de REE normalizados con condrita se muestran en la Figura 4.8. En general, 
los complejos anortosíticos de tipo masivo como los de la Provincia Grenville y Nain, y 
también los de Noruega, se caracterizan por tener un enriquecimiento en REE ligeras y 
grandes anomalías positivas de Eu, reflejando la fuerte afinidad de la plagioclasa por Eu2+. 
Con el incremento del contenido de minerales máficos y óxidos, el nivel de REE trivalentes 
(todas excepto Eu) se incrementan, resultando en una disminución relativa en la anomalía 
de Eu. Algunos leucogabros en la provincia grenvilliana tienen patrones de REE con una 
abundancia total alta y sin anomalía de Eu. Estas relaciones apoyan la idea que el espectro 
de tipos de roca desde anortosita a leucogabro representa acumulaciones de plagioclasa con 
cantidades variables de líquido atrapado (Ashwal y Seifert, 1980).  
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 Las anortositas del complejo anortosítico Mariscal-Soconusco no son la excepción, 
ya que se caracterizan por un enriquecimiento en LREE, patrones planos a empobrecidos de 
HREE y una marcada anomalía de Eu (Eu/Eu*=2.61-10.32; Fig. 4.8b). De las rocas 
silicatadas que constituyen a la suite anortosítica, las anortositas se observan con mayor 
fraccionación (LaN/YbN=16.85-44.88) y presentan las abundancias más bajas de REE 
totales (Fig. 4.8a), contrastando con las rocas máficas cuyos patrones de REE entre sí son 
muy similares siendo las más enriquecidas en REE totales y tienen una fraccionación 
menor (LaN/YbN=7.28-10.17), éstas no presentan anomalías significativas de Eu. En el caso 
de la anfibolita (BRH1202E) se presenta una ligera anomalía negativa (Eu/Eu*=0.86) 
mientras que la muestra de meta-ferrodiorita (AC120709) presenta una ligera anomalía 
positiva (Eu/Eu*=1.24). Las otras dos muestras no presentan anomalía alguna 
(Eu/Eu*=0.91-1.01).  

 
Figura 4.8.  Patrones de abundancia de REE de la suite de rocas del complejo anortosítico 
Mariscal-Soconusco y rocas del Complejo Macizo de Chiapas, normalizado con condrita 
de Nakamura (1974). (a) Patrones de REE para la suite anortosítica Mariscal-Soconusco. 
(b) Patrones de REE de anortositas de la suite Mariscal Soconusco. (c) Rocas máficas de 
la suite anortosítica Mariscal-Soconusco comparadas con rocas máficas de la Unidad 
Candelaria con datos de Estrada-Carmona et al. (2012) y Pompa-Mera (2009). (d) 
Patrones de REE de rocas silícicas del CMC. 

 Cuando se comparan las rocas máficas asociadas a las anortositas con rocas de la 
Unidad Candelaria, se puede observar que las anortositas presentan patrones de REE 

a 

b 

c d 
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bastante similares al Grupo 1 de anfibolitas del CMC sub-agrupadas por Estrada-Carmona 
et al. (2012), las cuales tienen mayor fraccionación y abundancias de LREE, mientras que 
las anfibolitas que conforman el Grupo 2 se observan con patrones poco fraccionados que 
le otorgan una geometría plana.  

 Por otro lado, las rocas graníticas presentan patrones de LREE fraccionados y 
HREE planos. Casi todas con una anomalía negativa de Eu pronunciada. La Muestra Monz-
Mzp1 es una muestra de monzonita y aunque se observa con patrones y abundancias de 
REE muy similares a los rocas graníticas no presenta anomalía de Eu (Eu/Eu*=0.99). La 
muestra del gneis cuarzo-feldespático exhibe abundancias de REE totales bajas, tanto como 
las anortositas. Las HREE se presentan enriquecidas ocasionando una pendiente positiva.  

4.1.6 Discriminación Tectono-Magmática 
 
Los diagramas de Pearce et al. (1984) se usaron como discriminador tectónico para las 
rocas meta-ígneas félsicas. Cabe mencionar que estos diagramas son aplicables sólo para 
rocas de composición granítica (>5% de cuarzo modal). Por lo tanto, algunas muestras de 
anortosita no son adecuadas para estos diagramas; sin embargo, se han utilizado para 
observar su comportamiento. Con fines de comparación se grafican datos del Granito rosa 
(Salazar-Juárez, 2008), y del Plutón Motozintla (Estrada-Carmona et al., 2012). En los 
diagramas de Rb-(Y+Nb), Ta-Yb, Nb-Y y Rb-(Ta+Yb) (Fig. 4.9a,b,c y d), las anortositas, 
tanto de la zona Mariscal, como Soconusco, se ubican en el campo de arco volcánico, 
mientras que los granitos se encuentran en el campo de granitos intra-placa. La monzonita 
se observa en el campo de granitos de intra-placa también, a excepción del diagrama Ta-
Yb, donde se colocan junto a las anortositas en el campo de granito de arco volcánico. 

Estos diagramas pueden verse afectados fuertemente por procesos de diferenciación, 
fraccionación e hidrotermalismo (Sr es relativamente móvil en fluidos hidrotermales). Otro 
ejemplo es el efecto de dilución ocasionado por la acumulación de plagioclasa, lo cual 
puede cambiar a las rocas del campo de intra-placa y piso oceánico al campo de arco 
volcánico en el diagrama de Rb-(Y+Nb) (Weber y Hecht, 2003). De una manera similar, 
granitos sin-colisionales y de arco volcánico pueden cambiar al campo de intra-placa o al 
de granito oceánico debido a la acumulación de ferromagnesianos y fases menores (Weber 
y Hecht, 2003). Esto puede ocurrir con las anortositas (>90% plagioclasa) como se puede 
observar en la Figura 4.10 donde se muestra el diagrama de Harris et al. (1986), el campo 
donde las anortositas se encuentran difiere de los de Pearce et al. (1984) quedando dentro 
del campo de granitos de intra-placa, con una única excepción en la muestra ACL-3-10 que 
se encuentra en el campo de arco volcánico. En ese mismo diagrama los granitos se 
observan entre granito de arco volcánico y granito intra-placa. En el diagrama de Harris et 
al. (1986) de las seis muestras de anortosita, tres se observan muy cercanas al límite de 
granitos intra-placa y granitos de arco volcánico, esta característica es típicamente 
observada en granitos sin-colisionales (Rollinson, 1993). Las relaciones de La/Nb para las 
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anortositas varían de 3.48-4.59 y para la ferrodiorita  y hornblendita varía entre 0.6 y 0.76 
respectivamente. Los contenidos >1 en la relación La/Nb sugiere un ambiente tectono-
magmático de arco volcánico. 

 

Figura 4.9.  Diagramas de discriminación después de Pearce et al. (1984) para rocas 
graníticas (>5% de cuarzo normativo) del complejo anortosítico. (a) Rb-Y+Nb; (b) Ta-Yb; 
(c) Nb-Y; d) Rb-Yb+Ta. Syn-Colg: Granito sin-colisional, WPG: granito intra-placa, VAG: 
granito de arco volcánico, ORG: granito de risco oceánico. 1Estrada-Carmona et al. 
(2012), 2Pompa-Mera (2009), 3Salazar-Juárez (2008). 
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Figura 4.10. Diagrama de discriminación Hf-
Rb/10-Ta*3 después de Harris et al. (1986) para 
rocas graníticas del complejo anortosítico. WPG: 
granito de intra-placa, VAG: granito de arco 
volcánico, ORG: granito de risco oceánico. 
Símbolos como en figura anterior.  

 
 

 
Para la discriminación de rocas básicas se utilizaron los diagramas de Pearce y Cann 

(1973), Meschede (1986) y Wood (1980). En el diagrama de Wood (1980) la muestra de 
ferrodiorita (AC120709) y hornblendita (MA1307A) caen en el campo de basaltos alcalinos 
intra-placa (Fig. 4.11a), mientras que la gabronorita grafica en el campo de E-MORB y 
tholeita intra-placa; la muestra de hornblendita grafica en el campo de basalto de arco 
volcánico. En el diagrama de Pearce y Cann (1973) la ferrodiorita se encuentra en el campo 
de basalto intra-placa (Fig. 4.11b), la hornblendita se encuentra entre los campos de basalto 
intra-placa y basalto calci-alcalino, y la anfibolita (BRH1202E) en el campo de MORB. Por 
último se ha utilizado el diagrama de Meschede (1986) donde la ferrodiorita y hornblendita 
grafican en el campo de basalto alcalino intra-placa (Fig. 4.11c), la meta-gabronorita en el 
campo de tholeita intra-placa y arco volcánico, por último la anfibolita grafica entre los 
campos de tholeita intra-placa y E-MORB. 

 

Figura 4.11. Diagramas de discriminación para rocas básicas de la zona Mariscal y 
Soconusco. (a) Diagrama de Hf/3-Th-Ta (Wood, 1980) (b) Diagrama Ti/100-Zr-Y*3 
(Pearce y Cann, 1973) (c) Diagrama de Nb*2-Zr/4-Y (Meschede, 1986) (d) Diagrama de 
Ti/100-Zr-Sr/2 (Pearce y Cann, 1973).  
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No. Muestra
Litología/Ambiente 
Tectónico

Granito de 
Arco 
Volcánico

Granito intra-
placa

Granito de 
Arco 
Volcánico

Granito 
intra-placa

MORB 
TIPO N

Basalto 
alcalino 
intra-placa

Basalto de 
arco 
volcánico MORB

Basalto 
calci-
alcalino

Basaltos 
intra-
placa

Basaltos 
intra-placa 
alcalinos

MORB tipo-
E

Tholeita 
intra placa

ACL-3-10 Anortosita X X
ACL-6-10 Anortosita X
ACL-2-10 Anortosita X
ACL-5-10 Anortosita X
AC1112GUA Anortosita X X
MONZ-MZP1 Monzonita X X
M2-10 Monzonita X
CJ-11 Anortosita X X
CJ-41 Anortosita X X
CJ-711 Granito X X
2605 2 Granito X X
2505 2 Granito X X
CB-542 Granito X X
LI1307A Anortosita X X
BR1302ACB Anortosita X X
FO1307A Granito X X
AC120709 meta-ferrodiorita X X X
BRH1202E Anfibolita X X X
MA1307A Anfibolita X X X
NF1302ACB Meta-gabronorita X X
1 Estrada-Carmona et al. (2012), 2 Salazar-Juárez (2008).

Resumen de ambientes tectónicos para anortositas y rocas asociada del CMC

Pearce et al. 1984 Harris et al., 1986 Wood, 1980 Pearce y Cann 1973 Meschede, 1986
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4.2 Isótopos de Sr, Nd y Pb 
 
En la Tabla 9 y 10 se muestran los resultados de isotopía para roca total de muestras 
seleccionadas de la zona Mariscal y Soconusco obtenidos en este trabajo. Las relaciones 
iniciales para anortosita y meta-ferrodiorita 87Sr/86Sr, 143Nd/144Nd y ɛNd se han calculado 
con la edad de 450 Ma y 1.0 Ga obtenida por Estrada-Carmona et al. (2012) para una 
“diorita CJ-4” (anortosita, ver discusión) y de 280 Ma para la monzonita (edad obtenida en 
este trabajo). Los valores de 146Nd/144Nd y 147Sm/144Nd para el cálculo de CHUR fueron 
obtenidos de Faure y Mensing (2005). Las relaciones isotópicas del manto empobrecido 
utilizadas para el cálculo de la edad modelo fueron determinados por Schaaf et al. (1994) 
en xenolitos del manto encontrados en San Luis Potosí, México. Para el cálculo de la edad 
módelo (TDM) se utilizó la ecuación de DePaolo (1981; Tabla 9, Fig. 4.13). 

 Las relaciones 87Rb/86Sr y 147Sm/144Nd son bajas en la anortosita (0.01-0.06 y 0.09-
0.1, respectivamente) y presentan un relación inicial 87Sr/86Sr(t) en un rango de 0.704380-
0.705466, de 143Nd/144Nd(t) entre 0.511373 y 0.511431 y un ɛNd(t) de -0.86 a +0.88, con 
edades modelos (TDM) de 1.39 a 1.45 Ga. En lo que respecta a isótopos de Pb las relaciones 
206Pb/204Pb están entre 18.3402 y 18.4858 y 207Pb/204Pb entre 15.5895 y 15.6091. La meta-
ferrodiorita tiene una relación inicial 87Sr/86Sr(t) de 0.704627, 143Nd/144Nd(t) de 0.511744, 
ɛNd(t) de +7.00 y una edad modelo (TDM) de 970 Ma y con relaciones de 206Pb/204Pb 
=18.9202 y 207Pb/204Pb=15.6156. La monzonita tiene una relación inicial 87Sr/86Sr(t) de 
0.705439, 143Nd/144Nd(t) de 0.512193, ɛNd(t) de -1.65 y una edad modelo (TDM) de 1.0 Ga. 
Con relaciones de 206Pb/204Pb = 18.8319 y 207Pb/204Pb = 15.6135. 

Las anortositas muestran una composición isotópica ligeramente positiva de ɛNd(1.0 

Ga) muy similar en todas la muestras, no ocurre lo mismo con 87Sr/86Sr(t), ya que algunas se 
observan con cierto enriquecimiento en 87Sr/86Sr(t) (Fig. 4.12), esto puede deberse a una 
alteración posterior. Los datos obtenidos en este trabajo son comparados con anortositas 
analizadas por Estrada-Carmona et al. (2012) y se puede observar que la muestra CJ-1 tiene 
una isotopía de Nd muy similar a las otras anortositas, mientras que la muestra CJ-4 
presenta valores más primitivos de ɛNd (+4.7), este valor podría acercarse mucho a la 
composición isotópica del magma parental de las anortositas, considerando que los otros 
valores con ɛNd más bajos podrían indicar mayor contaminación cortical.  

La muestra de meta-ferrodiorita presenta la composición más primitiva entre las 
analizadas con un ɛNd calculado a 1.0 Ga de +7.29. Considerando que la edad modelo es 
de 970 Ma, es poco probable que su cristalización haya ocurrido a los 1.0 Ga o al menos 
que este asociado a las anortositas con edades modelo de ~1.4 Ga. Por esto, se ha 
recalculado el ɛNd a 450 Ma, la cual es una edad obtenida para diques anfibolíticos y que 
cortan a rocas anfibolíticas plegadas más antiguas con edades modelo entre 0.9 y 1 Ga 
(Estrada-Carmona et al., 2012). 
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Tabla 9. Composiciones isotópicas de Rb, Sr, Sm y Nd en roca total para muestras seleccionadas de la zona Mariscal y Soconusco 

Edo' " S. •• lO 
_ ...... 

(~I'- ". . ... _ ... 
Ti,a de IDO. CM-I "'1111 Ip, .. ¡ .,...,... "s." . t ... • SEfIII 111'' ''¡g (psnl 1p, .. I ''''s..t''!ld '.....,' .... t ... • SEIMI '~ •••• i ........ ' .... I' ... 4& ••• ~Y) E" ", 4&. Go T. !Ca1 

bu Marisaal 
AC-I217-811 Meta_fftrodiociIa LOGo 10.1]8 ~88_6 .~ O_70H07 U , .~ lUJ:.! 55.05 0_121 0. ~12'i14 " 0_~117.lO 0.5121H 0_ ~IB47 0. ~120~1 _2.42 ,~ .~ 0_971 

ACl~-10 - LOGo 22_43 1078_79 .~ 0_70~212 H , 0_7()4354 . ~ ,.u .~ 0_~12022 .. 0_~11399 0_~11742 0_m347 O. ~!20nB _11.02 LOO --6_18 .w 
ACl112GUA - LOGo .~ 134-4_19 0_016 0_70:1688 H 0_705459 ,~ 'O.4Il O_lOO 0_~12112 .. 0. ~11410 0.511797 0_~11347 0. ~12051 _10_26 1.22 _HI L4 1 -- M~ = 95_11 915_60 0301 0_706638 U 0_705439 •• 3'_61 O_lOO 0. ~12389 " 0_~12I93 O_~I22n 0_~12277 -4_86 _L6~ L02 

bu San •• sDa 

IA1302ACB - LOGo '.H ltl43.30 0_017 0_70~14~ U , .~ '.H ,~ .- 0_~11984 ~ 0_~11354 0_~11701 O_ ~11347 O_~I20~B _12_76 0_13 ,~ L4~ 

Nota: La edad ígnea de 1.0 Ga fue asumido para la meta-fenodiorita por su asociación con la anortosita. Los valores de 146Nd/144Nd y 147Sm/ 144Nd 
para el cálculo de CHUR fueron obtenidos de Faure (2005). Las relaciones isotópicas del manto empobrecido utilizadas para el cálculo de la edad 
modelo fiJeron detenllinados por Schaaf et al. (1994) en xenolitos del manto encontrados en San Luis Potosí, México. Las muestras de Rb, Sr Sm y Nd se 
cargaron como c1omros y se midieron como iones metálicos. Se analizaron 30 relaciones isotópicas para Rb y Sm, 60 para Sr y 70 para Nd por cada 
muestra. Los valores (lsd = ± Io abs) se refieren a los enores durante la medición, en los últimos dos dígitos. 1 SE(M) = lo abs /raiz n. Todas las 
relaciones isotópicas de Sr y Nd se conigieron por fraccionamiento de masas vía nonllalización a 86Sr/88Sr = 0. 1194 Y 146Nd/144Nd = 0.7219, respec
tivamente. Valores del LUGIS para el estándar NBS 987 (Sr): 87Sr/86Sr = 0.7102340 ± 1I (±Iaabs, n = 24); para el estándar La 101la (Nd): 
143Nd/144Nd = 0.511845 ± 7 (±loabs, n = 18). La inceltidumbre relativa de 87Rb/86Sr = ± 2%, y de 147Sml144Nd = ± 1.5% (10). La reproducibilidad 
relativa (lo) de las concentraciones de Rb, Sr, Sm y Nd es de ±4.5%, ±1 .8%, ±3.2% Y ±2.7% respectivamente. 

Tabla 10. Composiciones isotópicas de Pb común en roca total para muestras selecciona
das de la zona Mariscal y Soconusco 

lSD o¡. lSD o¡. lSD -J. 

Muesba Roca fD&Pb!lMpb r/. std en) 2.7Pb!·"'Pb rlo std en) 2U Pb!Mpb r/o sM en) • 
ACL-3-10 anortosita 18.3402 0.023 15.5895 0.026 37.9568 0.027 97 

AC-1207-09 anfDolita 18.9202 0.020 15.6156 0.020 38.8171 0.023 100 

ACl112GUA anortosita 18.4753 0.018 15.6091 0.020 38.1048 0.024 97 

RR 1302 ACR anortosita 18.4858 0.030 15.5914 0.028 38.5911 0.030 95 

MONI-MZP """"""'" 18.8319 0.029 15.6135 0.033 38.6857 0.036 100 

Nota: Las muestras de Pb se cargaron con una mezcla de gel de sílice + ácido fosfótico, analizándose 100 relaciones isotópicas. El fraccionamiento de las 
relaciones isotópicas de Pb se cOlTigió con la comparación al valor promedio del laboratorio para el estándar NBS 981 (Pb): 206Pb/204Pb = 16.89 ± 0.05%, 
207Pb/204Pb = 15.43 ± 0.07% y 208Pb/204Pb = 36.52 ± 0.09% (±lo rel, n = 61). Los blancos analíticos obtenidos en el tiempo de los análisis de las mues
tras de este trabajo resultaron: 0.05 ng Rb, 0.46ng Sr, .03ng Sm, 0.33 ng Nd (blancos de procedimiento total) y 112 pg Pb (blanco de química). 
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Figura 4.12. (a) Diagrama de ɛNd(t) vs 86Sr/87Sr(t) para rocas seleccionadas de la zona 
Mariscal y Soconusco recalculadas a 1.0 Ga a excepción de la muestra Monz-Mzp1 
recalculada a una edad de 278 Ma (b) Diagrama de ɛNd vs 86Sr/87Sr recalculado a 450 Ma. 

a 
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En un diagrama con líneas de evolución del Nd (Fig. 4.13) las anortositas se observan de 
forma convergente cruzándose arriba del CHUR. Éstas presentan edades modelos (TDM) 
mayores conforme el ɛNd actual disminuye de valor.  

 

 

 

Figura 4.13. Diagrama de líneas de evolución del Nd en el tiempo para anortositas de la 
zona Mariscal-Soconusco. Las líneas punteadas indican la edad TDM . * datos tomados de 
(Estrada-Carmona et al., 2012). 

 

Las composiciones isotópicas de Pb común para las muestras de anortosita de la zona 
Mariscal-Soconusco muestran un rango limitado de valores isotópicos, lo que sugiere un 
origen magmático similar; por otro lado, las muestras de meta-ferrodiorita y monzonita se 
encuentran más enriquecidas en 206Pb/204Pb alejándose del grupo de anortositas (Fig. 4.14), 
lo cual podría apoyar la idea de que las meta-ferrodioritas no están asociadas al 
magmatismo anortosítico y son de una edad menor.  
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Fig. 4.14. Diagrama isotópico 207Pb/204Pb vs. 206Pb/204Pb mostrando composiciones 
isotópicas de Pb en roca total y feldespatos para rocas de edad grenvilliana en México, 
Colombia y el este de Estados Unidos de América (modificado de Ruiz et al., 1999 y 
referencias ahí citadas). Curva de crecimiento (S/K) es el crecimiento de la corteza 
promedio de Stacey y Kramers (1975). 
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5. Discusión 
 
Las rocas del complejo anortosítico Mariscal-Soconusco presentan una complejidad en la 
determinación de sus edades debido a fenómenos secundarios (varios eventos metamórficos 
y zircón secundario por exsolución), lo cual dificulta la tarea de correlación con rocas 
similares distribuidas ampliamente en México (Oaxaquia). Aunque la geoquímica es 
similar a las anortositas expuestas en México y otras partes del mundo, existen muchas 
litologías típicamente asociadas a estas rocas (suite AMCG) que no están expuestas, o bien, 
por falta de exploración no han sido descubiertas ni descritas.  

Las rocas comagmáticas o coetáneas (suite AMCG) facilitan el fechamiento de los 
complejos anortosíticos ya que estas litologías (al menos las charnockitas y granitos) 
presentan un contenido mayor de zircones comparadas a las anortositas y gabros. La falta 
de estas rocas asociadas en el complejo anortosítico Mariscal-Soconusco, obliga  de cierto 
modo a prestar y analizar con mucha atención los datos geocronológicos existentes; es por 
eso que la interpretación de trabajos previos es clave en la determinación de la edad de las 
anortositas chiapanecas y su correlación con Oaxaquia. 

Cabe señalar que el modelo para la generación de anortositas presentado en esta 
tesis es considerado por el autor una simple aproximación con base en su criterio y los 
datos obtenidos en este trabajo, por lo que se sugiere para un futuro la combinación  de 
otros métodos isotópicos como Lu-Hf, Re-Os y O lo cuales suelen tener un mayor contraste 
isotópico entre corteza juvenil y manto. 

5.1 CJ-1 y CJ-4 (Estrada-Carmona et al., 2012) ¿misma roca? 
 
Que las muestras CJ-1 y CJ-4 sean consideradas la misma roca o no, tiene una implicación 
directa en las edades de la anortosita, ya que la muestra CJ-4 es la única anortosita que 
presenta una notable cantidad de zircones de edad grenvilliana concordante (1.0 Ga), 
mientras las otras anortositas fechadas en este trabajo presentan edades variantes pérmicas, 
ordovícicas  y precámbricas (pan-africanas), siendo la edad ordovícica la más constante en 
todos los fechamientos. La muestra CJ-1 y CJ-4 fueron descritas y fechadas por Estrada-
Carmona et al. (2012) y fueron clasificadas como un xenolito de anortosita (CJ-1) 
encajonado en una  diorita (CJ-4). A continuación presento evidencias que sugieren que 
ambas muestras conforman una sola litología (anortosita). 

La cartografía realizada por Estrada-Carmona et al. (2012) delimita un cuerpo 
“diorítico (CJ-4)” en un área de aproximadamente 1 km2; esta área fue analizada en el 
trabajo de campo de esta tesis con las conclusiones de que todo el cuerpo pertenece a una 
anortosita y su extensión es mucho mayor de lo ahí citado (ver mapa). Las características 
in-situ y ejemplares de mano así lo indican, junto con las litologías que se encuentran 
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dentro de este cuerpo como hornblenditas y abundantes lentes de Ti-Fe, las cuales se 
encuentran típicamente en todos los cuerpos de anortosita en Chiapas. El re-análisis 
petrográfico rectifica las suposiciones anteriores no dejando lugar a duda como se observa 
en la Figura 5.1a-b. Entre las diferencias petrográficas, la muestra CJ-1 muestra una mayor 
concentración de óxidos de Ti-Fe, especialmente rutilo y en menor proporción ilmenita, 
ambas fases son reemplazadas por titanita. Por otro lado, la muestra CJ-4 presenta una 
avanzada alteración hidrotermal reflejada en la abundante sericitización y sausuritización 
de la plagioclasa. Contrariamente a los descrito por Estrada-Carmona et al. (2012) no se 
encontraron fases minerales como anfibol, cuarzo y feldespato potásico.  

En los que respecta a elementos traza, estos parecen haberse comportado como un 
sistema cerrado durante la alteración, ya que presentan patrones de REE y elementos traza 
casi idénticos como se observa en la Figura 5.1. Algunas diferencias se observan en el Ti, 
ésto seguramente asociado a la diferencia modal de óxidos de Ti-Fe en cada muestra. Por 
otro lado, la mayor concentración en Th, Hf y Zr de la muestra CJ-4 se puede deber a la 
mayor proporción de zircones en la roca, pues mientras que en esta muestra se separaron 
cerca de 50 zircones, en la muestra CJ-1 solamente se separaron 10 cristales, lo que podría 
explicar las pequeñas variaciones en los HFSE. Por todo lo anterior se concluye que la 
única diferencia entre ambas muestras es el grado de afectación por un hidrotermalismo 
lixiviando elementos como CaO, Al2O3 y enriqueciendo el SiO2. 
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Fig. 5.1 (a) y (b) Fotomicrografías de muestra CJ-1 y CJ-4 respectivamente. (c) Rutilo 
coronado por titanita. (d) Zircón formado en bordes de ilmenita. Diagramas de REE y 
elementos traza para las muestras CJ-1 y CJ-4 obtenidas a partir de los datos de Estrada-
Carmona et al. (2012) normalizados con manto primitivo (Nakamura, 1974). 
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5.2 Eventos metamórficos el Complejo Mariscal-Soconusco 
 

La mineralogía monominerálica de las anortositas y sus rocas asociadas contribuye poco a 
la identificación de facies metamórficas alcanzadas durante su evolución. No obstante, se 
han identificado secuencias asociadas a las anortositas como el Gneis Chipilín, la Unidad 
Candelaria, la Unidad los Cacaos y la Clinopiroxenita la Piñuela donde presentan grados 
variables de migmatización. Considerando que estás secuencias presentan 
mayoritariamente un componente máfico, se considera alcanzaron facies de grado alto 
metamórfico para lograr tal fusión. 

La mineralogía en litologías de origen ígneo no presentan relictos de ortopiroxeno 
como comúnmente contienen las anortositas de otras partes del mundo y de México, esto 
puede ser el resultado de varios procesos de retrogresión; aunque cabe mencionar que 
algunas rocas asociadas a la Unidad Candelaria y Los Cacaos presentan fases que 
ópticamente asemejan a ortopiroxeno como se observa en la Fig. 2.24. Aunque existe la 
duda sobre las facies metamórficas más altas que llegó alcanzar el CMC, no hay duda que 
eventos de posible carácter hidrotermal han superpuesto una paragénesis ubicua en facies 
de esquisto verde presentando casi siempre como fases secundarias titanita + clorita + 
epidota + actinolita/tremolita ± calcita.  

Tomando en cuenta que la formación de las anortositas es mayormente anhidra, es 
muy probable que este tipo de fases (p.ej. ortopiroxeno) hayan existido y sido parcialmente 
modificadas por el metamorfismo ocurrido durante el Ordovícico (470-450 Ma aprox., 
Manjarrez-Juárez, 2013) y casi total a total durante el evento permo-triásico. Estos eventos 
involucraron durante su proceso un componente enriquecido en H2O para poder lograr la 
generación de rocas anfibolíticas y posteriormente fundirlas. Otra importante fuente de 
fluidos que promovieran la transformación de minerales primarios pudo ser el sistema de 
fallas presente,  así como el extenso magmatismo miocénico asociado a ellas.  

En la suite anortosítica y rocas asociadas existen relictos de rutilo, Ti-hornblenda y 
clinopiroxeno. La paragénesis Ti-hornblenda + plagioclasa ± apatito ± titanita ± rutilo ± 
ilmenita en rocas máficas implica condiciones en facies de anfibolita alta o la interfacies 
anfibolita-granulita (Bucher y Grapes, 2011). Manjarrez-Juárez (2013) propone que la 
ausencia regional de piroxeno o granate se debe a un retardo en su formación por los altos 
contenidos de Mg, lo cual ocurre en un rango de temperaturas entre 650-850°C. Por otro 
lado, los experimentos indican que en rocas básicas el rutilo se forma a presiones arriba de 
10 kb (Meinhold, 2010). Estrada-Carmona et al. (2009) describieron presiones de ~9 kbar y 
temperaturas de  ̴ 800°C para la Unidad Custepec y la formación de rutilo local en rocas 
pelíticas.  
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La presencia de rutilo parece estar restringida a la suite anortosítica y al Gneis 
Chipilín; este mineral no ha sido descrito en otras rocas meta-ígneas del CMC incluyendo 
la Unidad Candelaria. Es probable que la generación de esta fase se deba a eventos previos 
al metamorfismo pérmico y ordovícico (debido a la inexistencia de esta fase en rocas 
enriquecidas en TiO2 de la Unidad Candelaria) posiblemente entre 930 y 970 Ma como lo 
propone Manjarrez-Juárez (2013), o bien, existan distintas generaciones de rutilo como 
algunas texturas lo sugieren (origen magmático: agujas dentro de plagioclasa o rutilo 
intersticial; metamórfico: texturas en forma de coronas y rellenando fracturas). En el 
Complejo Oaxaqueño y Guichicovi, el rutilo se formó durante el evento de facies granulita 
que ocurrió en la base de la corteza (Weber y Hecht, 2003; Schulze, 2011). 

Aunque ambas secuencias están migmatizadas y presentan una paragénesis similar 
(sillimanita + cordierita ± granate ± feldespato potásico) la Unidad Los Cacaos difiere de la 
Unidad El Jocote por su alto contenido de biotita rica en Ti; se propone un protolito pelítico 
rico en clorita y muscovita con un pico y retrogresión metamórfica como el que se ilustra 
en la Fig. 5.2, por lo tanto, la paragénesis en esta roca la coloca en facies de anfibolita alta 
con temperaturas de ~700°C, lo que promovería la deshidratación de fases hidratadas y 
fusión posterior de la roca. Los fluidos liberados de las meta-pelitas pudieron promover la 
hidratación y posterior fusión de los gneises máficos intercalados.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Fig. 5.2. Paragénesis estable en una roca meta-pelítica rica en Fe que originalmente 
contenía Chl + Ms + Qz modificado de Bucher y Grapes (2011) mostrando las condiciones 
de P-T que pudo haber sufrido la Unidad Los Cacaos. 
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Como se mencionó anteriormente, Manjarrez-Juárez (2013) propone la idea de un 
evento metamórfico compresivo durante el Ordovícico que plegó y fundió las unidades 
Candelaria y Jocote (Manjarrez-Juárez, 2013; Weber et al., 2013), lo cual contradice el 
modelo existente donde (al menos el Bloque Maya sur) se encontraba en una zona de 
extensión debido a la apertura del océano Rheico (Keppie y Ramos, 1999; Manjarrez-
Juárez, 2013), por lo que la localización de Bloque Maya durante el Ordovícico tuvo que 
estar involucrado en el cierre del océano Iapetus como lo han propuesto Martens et al. 
(2010) y no durante la apertura del océano Rheico. 

El evento metamórfico pérmico (ca. 250 Ma) está bien registrado en la suite 
anortosítica chiapaneca, especialmente en los zircones originados en las rocas ricas en 
óxidos de Ti-Fe (ver sección de edad de la anortosita), los cuales tienen la misma edad del 
evento, así como en los sobrecrecimientos y granos generados en las anortositas durante el 
metamorfismo; éstos últimos caracterizados por relaciones Th/U ≤ 0.2.  

 

5.3 Edad de la anortosita Mariscal-Soconusco 
 
La dificultad para obtener edades isotópicas de anortositas de tipo masivo se debe en parte 
a: (1) las pequeñas variaciones en las relaciones isotópicas padre/hijo y a la falta de 
zircones, (2) el re-equilibrio metamórfico posterior al cual muchas anortositas han sido 
sometidas y han afectado su sistema isotópico, y (3) la contaminación variable de los 
magmas parentales con materiales corticales (Ashwal et al., 1986). Como resultado, casi 
todas las anortositas en el mundo han sido fechadas a partir de sus rocas asociadas silícicas, 
las cuales no tienen una relación comagmática sino coetánea. 

 Como se ha mencionado en la sección anterior, las rocas anortosíticas del Complejo 
Macizo de Chiapas se han visto involucradas en al menos dos eventos metamórficos de alto 
grado (ca. 250 y 470-450 Ma). La ambigüedad geocronológica U-Pb de las anortositas 
chiapanecas surge principalmente por discordancias (distinto valor en las edades U-Pb y 
207Pb/206Pb), comúnmente atribuido a la presencia de antiguos componentes “heredados” o 
pérdida de Pb radiogénico. La pérdida de Pb en los zircones es comúnmente atribuida a 
sistemas de comportamiento abierto durante episodios de perturbación térmica cortos, 
continuos o integrados en el tiempo, recristalización, alteración hidrotermal y/o lixiviación 
química. En tales procesos la perdida de Pb radiogénico ha sido frecuentemente observada, 
donde ejemplos de pérdida casi completa son raros y limitados a pocos casos de lixiviación 
química durante extrema milonitización, o lixiviación de precursores metamícticos por 
fluidos de baja temperatura (~400°C, Ashwal et al., 1999). Ashwal et al. (1999) 
correlacionan el tamaño de zircones con la edad, ya que encuentran que zircones de mayor 
tamaño preservan mejor las características isotópicas de la cristalización, mientras que los 
zircones de menor tamaño se encuentran fracturados y enriquecidos en U y Th e interpretan 
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ésto en términos de una pérdida de Pb durante un evento prolongado de alta temperatura, 
por lo que concluyen que los sistemas isotópicos de U-Pb en zircones magmáticos pueden 
restablecerse, pero esto requiere condiciones especiales, tales como un episodio 
metamórfico de larga duración con temperaturas arriba o iguales a la temperatura de cierre 
del Pb en zircón. Por este fenómeno la edad magmática de la anortosita en cuestión puede 
tener en efecto edades mayores a los zircones más antiguos registrados durante el 
fechamiento (Ashwal et al., 1999). Otra causa de valores discordantes es el muestreo de al 
menos dos zonas de crecimiento no relacionadas durante los análisis de U-Pb (Guitreau y 
Blichert-Toft, 2014). 

Los datos U-Pb obtenidos en las mediciones de la suite anortosítica son complejos y 
posiblemente reflejan pérdida de plomo antigua, recristalización y formación de 
sobrecrecimientos. De cuatro muestras de la suite anortosítica analizadas en este trabajo, 
tres muestras contienen zircones con edades concordantes entre  ̴ 260-230 Ma (LI1307A, 
ACL-5-10B, NF1302ACB, ver Fig. 5.4) al igual que la muestra de anortosita CJ-4 (Fig. 
5.3b y Fig. 5.4) analizada por Estrada-Carmona et al. (2012). Esta edad se considera como 
el último evento metamórfico que afecto al CMC, el cual es respaldado por las bajas 
relaciones de Th/U ≤ 0.2, así como por el alto contenido de U (~1000 ppm, ver Fig. 5.3d) 
en los zircones con estas edades. La suite anortosítica Mariscal-Soconusco muestra una 
alteración de las plagioclasas fuerte a completa, transformándolas a mica blanca de grano 
fino. La presencia de una alteración secundaria es evidencia de que circularon fluidos 
hidrotermales a través de estas rocas y reaccionaron con los minerales ígneos pre-
existentes. Para el zircón de origen hidrotermal se ha considerado que las concentraciones 
de U  ( ̴ 550-13000 ppm) y Th ( ̴ 450-6000 ppm) son generalmente altas (Belousova et al., 
2002) debido a la introducción al sistema de fluidos acuosos enriquecidos en U como 
uranilo soluble (UO2; Weber et al., 2010); lo cual coincide con los valores obtenidos en la 
muestra de anortosita CJ-4 para zircones de edades permo-triásicas, así como para la edad 
permo-triásica de la muestra LI1307A. Estas muestras contienen zircones de esa edad con 
concentraciones de U entre 500 y 5500 ppm (en promedio 2950 ppm), y de Th entre 145 y 
1200 ppm (en promedio 584 ppm). Por lo anterior se puede considerar que las edades 
concordantes entre 260 y 230 Ma no estén reflejando solamente un evento metamórfico, 
sino también probablemente eventos hidrotermales en el Triásico asociado a los sistemas 
magmáticos tardíos que existieron durante el emplazamiento del batolito de Chiapas. 

Con base en observaciones y descripciones en la literatura, la morfología de los 
zircones en las anortositas masivas varía de euhedral a intersticial y poikilítica, las 
concentraciones de U varían entre 9 y 463 ppm, y cerca del 50% de valores publicados 
ocurre en el rango entre 25-75 ppm (Scoates y Chamberlain, 2003). Lo anterior y relaciones 
texturales indican que los zircones cristalizan de un líquido intersticial evolucionado, 
aunque bajo en U a temperaturas justo arriba del sólidus para anortositas (900-1000°C, 
Morisset, 2008). Con base en lo anterior, no se puede considerar que las coronas de zircón 
encontradas en las muestras de rutilmenitita alrededor de óxidos de Ti-Fe sean de origen 
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hidrotermal, ya que los contenidos de U no superan las 10 ppm de U y las 60 ppm de Th y 
al mismo tiempo, que los zircones de edad pérmica con muy altas concentraciones de U no 
sean zircones de origen magmático, sino hidrotermal o metamórfico. 

La edad más constante tanto en las muestras de este trabajo como en las muestras de 
anortosita de Estrada-Carmona et al. (2012) son del Ordovícico-Silúrico (470-410 Ma). Las 
relaciones de Th/U para estas edades son poco consistentes con un origen metamórfico, y 
sólo una muestra (BR1302ACB) exhibe la mayoría de sus zircones con relaciones Th/U 
menores 0.2 sugiriendo un origen metamórfico (Fig. 3.3d); las otras muestras exhiben una 
amplia gama de valores generalmente con valores de Th/U mayores a 0.2, y sólo en 
ocasiones un spot presenta valores menores a 0.2 (ver Fig. 3.3b). Vale la pena mencionar 
que la muestra CJ-1 sólo presenta edades ordovícico-silúricas (465-408 Ma) y algunos 
valores (4 spots) caen dentro del campo con valores Th/U menores a 0.2. La ambigüedad en 
las relaciones Th/U para este grupo de edades podría estar asociado al enriquecimiento en 
Th por los fluidos que intervinieron en las formación de nuevos cristales o 
sobrecrecimientos de zircón. Es posible que a diferencia del evento metamórfico pérmico 
donde claramente existe un enriquecimiento de U, para el evento metamórfico ordovícico el 
fluido metamórfico que participó estaba enriquecido en Th. Aunque las relaciones bajas de 
Th/U puede ser indicativo de un origen metamórfico, también existen zircones 
metamórficos con una relación Th/U alta, particularmente en rocas de grado alto 
metamórfico (Möller et al., 2003). La concentración de Th y U en el zircón están 
influenciado de forma primaria por factores tales como la disponibilidad del elemento 
dentro de un ambiente de reacción y del comportamiento de partición del Th y U entre el 
zircón y los minerales co-existentes, el fundido y los fluidos (Harley et al., 2007). Por 
ejemplo, el crecimiento concurrente o primario de minerales tales como monacita y allanita, 
donde el Th es un constituyente estructural mayor, puede dar como resultado zircones con 
una concentración de Th baja y por lo tanto una relación Th/U baja. Por otro lado, los 
zircones pueden tener concentraciones altas de Th y relaciones de Th/U altas si cristalizan 
antes que la monacita o alanita en un fundido parcial (Harley et al., 2007). Por lo anterior, 
no se puede descartar un origen metamórfico para los zircones del grupo del Ordovícico-
Silúrico de la suite anortosítica chiapaneca. Al menos no cuando existe evidencia clara 
geocronológica y de campo de un metamorfismo de alto grado durante ese tiempo 
(Manjarrez-Juárez, 2013; Weber et al., 2013).  

Otra edad presente en la suite anortosítica es una edad Pan-Africana de ca. 550-600 
Ma. Una edad similar a la encontrada en rocas de basamento del cráter Chicxulub (Krogh et 
al., 1993). Esta edad está presente en la muestra de rutilmenitita ACL-5-10B, de anortosita 
BR1302ACB, meta-gabronorita NF1302ACB, y también se reporta un fechamiento 
concordante de esta edad por Estrada-Carmona et al. (2012; Fig. 5.4) en la muestra de 
anortosita CJ-4 y CJ-71, esta última clasificada como un granito perteneciente al Plutón 
Motozintla. Aunque nunca se ha considerado formalmente la existencia de edades U-Pb 
pan-africanas en el CMC, Schaaf et al. (2002) proponen la posible existencia de un 
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basamento pan- africano de 509±97 Ma. Mujica-Mondragón (1987) presenta una edad K-
Ar/muscovita en el Batolito de Chiapas de 512±26 Ma la cual es muy similar a la obtenida 
por Schaaf et al. (2002). 

Weber et al. (2006) analizaron geocronológicamente areniscas de la Formación 
Santa- Rosa concluyendo que el mayor aporte de zircones detríticos tuvo una fuente Pan-
Africana de edad entre 520 y 630 Ma. Para Weber et al. (2006) la falta de rocas con esta 
edad en el CMC descartó la posibilidad de ser la fuente de estos sedimentos. 

 
Fig. 5.3. Diagramas de relaciones edad vs Th/U para (a)  muestra CJ-1 (b) muestra CJ-2 
(c) muestras CJ-1 y CJ-4 (d) diagrama de edad vs U, nótese el alto contenido de uranio en 
los zircones de edad más joven. 

 
 En un re-análisis de todos los fechamientos U-Pb realizados en el CMC se ha 

encontrado que, aunque escasos, las edades concordantes pan-africanas existen, tal es caso 
de Salazar-Juárez (2008) quien fechó un granito rosa cerca de Motozintla en 368±37 Ma 
que aunque relaciones de campo sugieren una edad Ordovícica contiene un dato 206Pb/238U 
con una edad de 629.63 Ma. La mayoría de edades 206Pb/207Pb de esta muestra están en un 
rango entre 540 y 680 Ma, a excepción de tres que están entre 800 y 999 Ma. Pompa-Mera 
(2009) fechó rocas en los alrededores de Motozintla de las cuales la muestra CB-50A 
presenta solamente edades pan-africanas entre 550 y 660 Ma. La muestra 605 considerada 
un ortogneis contiene entre otras edades 206Pb/238U entre 510 y 520 Ma, mientras que la 
muestra 1105 clasificada como un gneis de biotita y sillimanita tiene una intersección 
inferior a los 577±210 Ma y fue considerada como una apertura del sistema durante un 
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evento térmico. En los datos geocronológicos recientes de Manjarrez-Juárez (2013), aunque 
la mayoría de datos ocurre con edades ordovícicas  (~450 Ma) y grenvillianas (~1.0 Ga) 
algunos puntos arrojan edades entre 510 y 580 Ma (muestra anfibolita B1205113, y 
migmatitas R0103 y R0401). Aunque estas edades podrían tener varias explicaciones de 
naturaleza analítica (el láser hace contacto con zonas del zircón de edades distintas), es 
poco probable que la muestra de anortosita BR1302ACB presente tal cantidad de 
mediciones erróneas con valores pan-africanos (ca. 550-600 Ma).  

Fig. 5.4. Diagrama esquemático de los grupos de edades fechados en las muestras de este 
trabajo y en las dos muestras de anortosita analizadas por Estrada-Carmona et al. (2012). 

 
 La muestra de meta-gabronorita del área de Nueva Francia (NF1302ACB) presenta 

edades mayores a las pan-africanas encontradas en la anortosita BR1302ACB. Esta muestra 
tiene una edad de intersección superior de 809±82 Ma mientras que la anortosita 
BR1302ACB (con edades pan-africanas) tiene una edad de intersección superior 613±92 
Ma. Ambas edades de intersección superior presentan errores analíticos grandes lo que 
indica que los zircones pueden ser complejos y puede ser que más de dos eventos 
participaron en la evolución de estos zircones. Considerando el error en la meta-gabronorita 
hacia edades más antiguas, la muestra tendría edades grenvillianas (~1.0 Ga), la cual es una 
edad recientemente encontrada en gneises cuarzo feldespáticos y anfibolitas de la Unidad 
Candelaria (Manjarrez-Juárez, 2013; Weber et al., 2013). Integrando la muestra CJ-4 de 
Estrada-Carmona et al. (2012) como parte de la suite anortosítica, se podría decir que es la 
mejor representación geocronológica del complejo anortosítico Mariscal-Soconusco, ya que 
de 42 puntos a núcleos y bordes, 25 arrojan edades grenvillianas (Fig. 5.5). La intercepción 
superior tiene una edad de 970±12 Ma y la inferior una edad de 233±18 Ma. La edad 
mediana ponderada para el grupo de zircones precámbricos arroja una edad de 940±27 Ma 
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y para el grupo pérmico una edad de 246±6.9 Ma. La edad inferior se considera una edad 
metamórfica u originada por procesos hidrotermales como anteriormente se ha explicado. 
La edad grenvilliana en esta roca presenta una serie de datos concordantes que van desde 
~1026, 960 a 930 Ma, y la misma situación ocurre con los gneises grenvillianos fechados 
por Manjarrez-Juárez (2013), por lo que el sugiere un posible evento metamórfico a los 
~960 Ma. 

La migmatización ocurrida en la secuencia anfibolítica de la Unidad Candelaria 
tiene edades ordovícicas de ca. 450 Ma, mientras que las propias anfibolitas (paleosoma) 
presentan edades de intersección inferior de ca. 450 Ma y superior de 1000 Ma (Manjarrez-
Juárez, 2013). Esto confirmaría que la edad de 450 Ma tiene que ser una edad metamórfica, 
ya que sería totalmente ilógico que el neosoma y el paleosoma compartan la misma edad; 
por tal motivo, Manjarrez-Juárez (2013) considera que la secuencia anfibolítica es coetánea 
a los gneises grenvillianos, por lo que interpreta la intercepción superior de ca. 1.0 Ga como 
la edad de cristalización de la secuencia anfibolítica, y de 450 Ma como la edad del evento 
de migmatización. Además, la formación de zircones metamórficos en la anfibolita sería 
consistente con el hecho de que en rocas máficas la hidratación del clinopiroxeno puede 
conducir a la liberación de cantidades traza de Zr durante la formación de anfíbol, y por lo 
tanto formar zircones metamórficos (Heaman y Parrish, 1991). Como soporte a esta idea 
está el hecho de que la Unidad Candelaria tiene una mineralogía relicta de clinopiroxeno, lo 
cual se observó en la sección de geología local, y la presencia de cadenas de zircones en los 
bordes de hornblenda, observado en la muestra de ferrodiorita en la zona de Mariscal.   

Las relaciones de campo entre la suite anortosítica y la Unidad Candelaria (al menos 
lo que es considerado Unidad Candelaria sin calci-silicatos intercalados) presentan una 
estrecha relación espacial, aunque los contactos aún no han sido observados claramente se 
observa casi siempre la presencia de anortositas junto a la Unidad Candelaria. En varios 
transectos se puede observar el cambio de una unidad a otra, como es el ejemplo de la 
Barranca El Chipilín, donde aguas arriba la anortosita masiva se transforma en el Gneis 
Chipilín (correlacionable con la Unidad Candelaria sin calci-silicatos). Esta secuencia con 
migmatización y una mayor cantidad de anfibolitas-hornblenditas intercaladas presenta una 
mayor heterogeneidad litológica, promoviendo un comportamiento deformacional mayor a 
diferencia de los cuerpos de anortosita mucho más homogéneos litológicamente, los cuales 
tienen una deformación no tan intensa como en la secuencia bandeada del Gneis Chipilín. 
Las edades de la Unidad Candelaria como de la anortosita Mariscal-Soconusco son 
similares. 



 
  142 
 

 

 

 

Fig. 5.5. Diagrama de Wetherill para relaciones isotópicas U-Pb en zircones y media 
ponderada de la muestra CJ-4 de los grupos de edades grenvillianas y pérmicas 
(modificado de Estrada-Carmona et al., 2012). 

 
Otra evidencia que sugiere una edad proterozoica para las anortositas, es la edad 

obtenida por medio de una isócrona a partir de los datos isotópicos de Sm-Nd de las 
muestras de anortosita analizadas en este trabajo como las analizadas por Estrada-Carmona 
et al. (2012). La isócrona presenta una edad de 1257±660 Ma (Fig.5.6) lo cual sugiere una 
edad precámbrica para su cristalización. El error (±1σ) es alto debido a la poca variación de 
147Sm/144Nd. 
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Fig. 5.6. 
Isócrona de Sm-Nd para 4 rocas anortosíticas del complejo anortosítico Mariscal-
Soconusco. Todos los errores son 1σ.  

 
Aunque las edades obtenidas no fueron totalmente concluyentes, las relaciones de 

campo con la Unidad La Candelaria, las litologías asociadas (típicas de anortositas 
proterozoicas), la edad modelo y la isotopía, convergen en la conclusión de que la 
anortositas masivas del complejo anortosítico Mariscal-Soconusco son de edad 
proterozoica y que la complejidad mostrada en sus zircones representan una serie de 
alteraciones al sistema U-Pb durante eventos de metamorfismo regional y posiblemente 
dinámico, así como fenómenos donde existe la generación de zircones por medio de la 
exsolución de Zr en ilmenita. 

Los datos geocronológicos obtenidos y los considerados de otros trabajos en el 
CMC, sugieren una columna estratigráfica como en la Fig. 5.7 donde la Unidad Candelaria 
y el complejo anortosítico son la base de la columna. A la Unidad Candelaria y al complejo 
anortosítico le sobreyacen discordantemente los metasedimentos de la Unidad Jocote, 
posiblemente depositada en cuencas asociadas al rompimiento Pan-Africano. La 
migmatización de esta secuencia sugiere un límite mínimo de deposición de 480 Ma. 
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Fig. 5.7.  Columna litoestratigráfica propuesta para el CMC mostrando los principales 
litotipos asociados al Complejo anortosítico Mariscal-Soconusco. 

 

5.4 Configuración tectónica y fuente del Complejo Anortosítico 
Mariscal-Soconusco 

 
La aparición y distribución de los cuerpos de anortosita de ambos complejos junto a la falla 
regional Polochic, sugiere que esta estructura está involucrada no sólo en el desplazamiento 
lateral de los cuerpos, sino también (debido a una componente vertical) a la exhumación de 
las raíces del complejo. Estratigráficamente se considera al complejo anortosítico 
Soconusco como una porción del emplazamiento de mayor profundidad. Como base para 
esta aseveración está el mayor grado de deformación y la aparición más frecuente de 
gneises máficos intercalados a las anortositas, esto último típico de la base de las cámaras 
magmáticas anortosíticas (minerales máficos se acumulan por densidad en la base 
generando mayor frecuencia de bandas máficas). Contrariamente, el complejo Mariscal 
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presenta escasas intercalaciones de gneises máficos, siendo lo más abundante la anortosita 
masiva.  

La composición de los magmas parentales de anortositas proterozoicas, aquellos que 
son capaces de generar una gran cantidad de plagioclasa sin saturarse de minerales máficos 
en el nivel de emplazamiento, ha permanecido como un problema difícil para la petrología. 
Se han propuesto fuentes del manto empobrecido tanto para las anortositas y sus rocas 
asociadas.  

El rango de composiciones iniciales de Nd observados en este trabajo claramente 
descarta la derivación directa de una fuente empobrecida del manto, aunque bien, esta firma 
isotópica podría ser el resultado de contaminación cortical, algo que se ha vuelto 
imprescindible dentro de los modelos de generación de anortositas masivas. Tal vez prueba 
de esto, es el dato isotópico de Nd de Estrada-Carmona et al. (2012) de la muestra CJ-4 
(discutida en secciones anteriores) el cual tiene un valor de ɛNd recalculado a 1.0 Ga de 
+4.76, mientras que los valores analizados en este trabajo están en el rango de ɛNd +0.13 a 
+1.22. El valor ɛNd de la muestra CJ-4 representa valores seguramente más cercanos a la 
verdadera composición isotópica del magma anortosítico. Este desequilibrio isotópico 
puede ser considerado en términos de la maduración de un conducto magmático 
evolucionado o mejor conocido como “plumbing system” (Scoates y Frost, 1996) donde el 
ascenso diapírico de los primeros magmas, antes del establecimiento de un conducto 
aislado, pudo generar magmas relativamente más contaminados, por ejemplo los analizados 
en este trabajo; el ascenso de magmas en forma periódica por medio de los mismos 
conductos tuvieron que haber producido tanto una reducción en los fundidos de baja 
temperatura disponibles en la corteza (la fusión de la corteza ya había contribuido a la firma 
geoquímica de magmas anteriores) como la cristalización de anortosita sobre la superficie 
del conducto. En efecto, esto cambia la contaminación potencial de la corteza (sólidus de 
relativa baja temperatura) por progresivas composiciones más anortosíticas (sólidus de 
relativa alta temperatura). Por lo tanto, los magmas subsecuentes cristalizan con un 
incremento inicial de ɛNd (Scoates y Frost, 1996).  

Si consideramos esto último, la fuente del magma parental para el complejo 
anortosítico Mariscal-Soconusco proviene de un manto empobrecido con variables grados 
de contaminación cortical. Indicios de la contaminación se pueden observar en los 
diagramas de tierras raras para anortositas donde algunas muestras presentan un mayor 
fraccionamiento (ACL-3-10 y BR1302ACB). Las anortositas del complejo Mariscal-
Soconusco muestran una isotopía similar a las anortositas de otras partes del mundo como 
se observa en la Fig. 5.8. En tal diagrama los macizos anortosíticos muestran un amplio 
rango de composición con ɛNd(t)=+5.6 a -13.9 y 87Sr/86Sr(t)= 0.7023-0.7090. La mayoría de 
muestras grafican en el cuadrante superior izquierdo del diagrama con ɛNd>CHUR y 
87Sr/86Sr menor que el “Bulk earth” (Fig. 5.8). Esta distribución es consistente con una 
fuente de composición que cae dentro del campo de peridotita de espinela (se considera 
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representa el manto sub-continental; Schmidberger et al., 2001) con diferentes grados de 
contaminación por corteza inferior y/o media superior. La contaminación por corteza 
inferior vs media o superior puede ser fácilmente distinguible debido a que los valores de 
Rb/Sr de la corteza inferior son iguales a 0.03 (Rudnick y Gao, 2003) y mucho más bajos 
que el de la corteza media o superior de 0.23-0.25. Por lo tanto, la contaminación de 
magma derivado del manto por corteza inferior producirá variaciones limitadas en 87Sr/86Sr 
comparado a variaciones que produciría una contaminación por corteza media o superior 
(Morisset, 2008). En un diagrama de ɛNd(t) vs 87Sr/86Sr(t), la contaminación por corteza 
inferior producirá líneas de mezcla sub-verticales con grandes cambios en ɛNd(t) 

acompañado de cambios mínimos en 87Sr/86Sr. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fig. 5.8. Geoquímica isotópica de Sr-Nd de muestras de roca total del complejo 
anortosítico Mariscal- Soconusco comparadas con muestras de anortositas de otras partes 
del mundo. Datos tomados de (Morisset, 2008). 

La discriminación tectono-magmática para las rocas anortosíticas de Pearce et al. 
(1984) sugiere un ambiente de arco volcánico para el origen de la fuente magmática. Como 
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se ha mencionado con anterioridad, este tipo de diagramas no es aplicable para rocas con 
porcentajes menores a 5% de cuarzo modal y aunado a la naturaleza cumulítica de las 
mismas puede causar poca confiabilidad en esta interpretación. Aun así, otros autores han 
utilizado estos diagramas para rocas de este tipo y de edades grenvillianas (Higgins y Van 
Breemen, 1996; Lawlor et al., 1999; Keppie et al., 2001; Solari, 2001; Weber y Hecht, 
2003). La naturaleza cumulítica de estás rocas puede estar jugando un papel importante en 
estos diagramas, ya que en rocas enriquecidas en plagioclasa el efecto de dilución puede 
cambiar a las rocas un ambiente tectónico de intra-placa y de riscos oceánicos a uno de arco 
volcánico (Pearce et al., 1984), esto puede estar ocurriendo con las rocas aquí analizadas ya 
que en el diagrama de Harris et al. (1986) la mayoría de rocas anortosíticas grafican dentro 
del campo de granitos intra-placa algo que contradice el resultado de los diagramas de 
Pearce et al. (1984). En los diagramas para rocas máficas de Wood (1980) y Pearce y Cann 
(1973) los resultados también son inconclusos graficándose cada una de las muestras 
asociadas a las anortositas en distintos campos. Las dos únicas muestras que repiten dentro 
del campo en ambos diagramas de discriminación son la muestra de meta-ferrodiorita y 
meta-gabronorita ambos en el campo de basaltos alcalinos intra-placa. 

El modelo tectónico para la generación de anortositas de tipo masivo ha cambiado 
con el tiempo, pasando de una configuración tectónica anorogénica o extensional, a una de 
colisión; en días recientes se ha propuesto otro cambio pasando de un ambiente de colisión 
o anorogénico a uno de arco volcánico de tipo andino (Bybee et al., 2014). Bybee et al. 
(2014) consideran que una zona de subducción es capaz de transferir suficientes cantidades 
de magma derivado del manto (y calor) a la base de la corteza y al mismo tiempo enfocada 
geográficamente (grandes cadenas grenvillianas). Aunque en la actualidad no se han 
descubierto anortositas masivas en estos ambientes, se han descubierto la presencia de 
xenolitos anortosíticos (aunque con plagioclasa más cálcica), sugiriendo que la falta de 
erosión en los terrenos de arcos jóvenes es la causa de la ausencia de anortositas masivas.  

Para que este modelo tectónico “funcione” debe cumplir algunas condiciones 
especiales que posiblemente sólo ocurrieron durante el Precámbrico. En este modelo los 
volátiles (H2O) no juegan un papel importante en el sistema, o al menos el régimen de los 
volátiles debería ser muy bajo, por lo tanto se producirían magmas anhidros en arcos 
proterozoicos los cuales promoverían la producción de plagioclasa y una tendencia de 
diferenciación tholeítica enriquecida en Fe. La especial condición de ausencia de agua pudo 
haber existido sólo durante el Precámbrico debido a una dinámica de subducción distinta a 
la actual, ya que un arco hidratado suprimiría la formación de plagioclasa (Bybee, 
comunicación personal). 

Para un modelo de generación del magma anortosítico en un ambiente sin-tectónico 
o post- tectónico debido a la delaminación de la corteza inferior debido al sobre-
engrosamiento por colisión y posterior fusión del manto por descompresión como resultado 
de un evento de colisión, es necesario tener un evento tectonotermal previo o 
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contemporáneo a la edad de la anortosita, lo cual su determinación es complicado en el 
actual escenario de rocas precámbricas en Chiapas. El incipiente descubrimiento de rocas 
de estas edades en Chiapas y la complejidad en los fechamientos de estas mismas es una 
limitante para considerar este modelo tectónico, pero tampoco para descartarlo. Tomando 
solamente las edades proterozoicas (24 mediciones) de la muestra CJ-4, la mediana de 
edades arroja una edad aproximada para el emplazamiento de 940±27 Ma; tomando en 
cuenta todos los zircones fechados (también pérmicos) arroja una intersección superior de 
970±12 Ma, edad típica para el evento metamórfico encontrado a lo largo de todo Oaxaquia 
y Colombia (Cordani et al., 2005; Altenberger et al., 2012), aun así, algunos zircones 
arrojan edades mayores de ca.  1026 Ma. Tanto de 1026 Ma como de 970 Ma, se abre la 
posibilidad de un emplazamiento anortosítico sin-tectónico tardío o post-tectónico 
(McLelland et al., 2010) en el Complejo Macizo de Chiapas. Considerando que este 
complejo anortosítico es una extensión de Oaxaquía, entonces el modelo tectónico de 
Oaxaquia propuesto por Weber et al. (2010)  aplica para el CMC. Este modelo describe un 
arco oceánico llamado “Oaxaquia Típico” el cual se forma aproximadamente hace 1.3 Ga 
(Fig. 5.10a) y colisiona con Amazonia a los cerca de 1.1Ga formando posteriormente el 
magmatismo AMCG. El modelo que se propone en esta tesis es similar al de Weber et al. 
(2010) aunque variando el mecanismo y fuente que promovió la generación de magmas 
anortosíticos para Oaxaquia. Weber et al. (2010) proponen que estos magmas se generan a 
partir de la fusión de la base de la corteza, posteriormente a la colisión de un arco oceánico 
(Oaxaquia) con Amazonia donde la placa en subducción se rompe después de la colisión y 
se separa dejando ascender calor del manto superior fundiendo la base de la corteza y 
generando el magmatismo AMCG, pocos millones de años después Báltica colisiona y 
cabalga a Oaxaquia produciendo un metamorfismo en facies granulita. El modelo propuesto 
en esta tesis contempla los mismos entes geológicos que el modelo de Weber et al. (2010), 
la misma paleogeografía propuesta por Li et al. (2008) y los mismos eventos de colisión a 
~1100 Ma (orogenia Olmeca) y a ~990 Ma (orogenia Zapoteca; Fig. 5.10) pero realizando 
una adaptación al modelo de McLelland et al. (2010). La colisión del arco oceánico 
(Oaxaquia Típico) con Amazonia produce un litósfera sobre-engrosada (Fig. 5.10c) donde 
la porción de corteza inferior es removida por delaminación mecánica (Fig. 5.10d). La 
litosfera removida es reemplazada por astenosfera que sufre fusión por descompresión para 
producir magmas gabróicos que se estacionan en la interfase manto-litosfera. Durante la 
remoción de la raíz cortical, el orógeno aumenta en elevación debido a fuerzas boyantes 
debido al reemplazamiento de material más denso y caliente en la zona recién delaminada. 
La repentina elevación del orógeno sufre un reequilibrio isostático generando fallamiento 
normal. El magma generado en la zona delaminada inicia una temprana fraccionación de 
olivino y piroxeno (los cuales se hunden hacia el manto) al mismo tiempo que plagioclasa 
de composición intermedia que flota en el magma residual. Ultimadamente, las masas de 
plagioclasa ascienden a niveles corticales medios o superiores donde el campo de 
estabilidad de la plagioclasa se expande y las fracciones líquidas sufren una diferenciación 
a baja presión que genera más anortosita y leuconorita al igual que pequeños volúmenes de 
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rocas máficas asociadas, así como óxidos de Ti-Fe. Durante el primer estancamiento del 
magma en la base de la corteza, el calor propio de este manto fundido y el calor de 
cristalización, producen la fusión parcial de la corteza inferior, dando como resultado 
granitoides bajos en cuarzo, potásicos, enriquecidos en hierro y con ortopiroxeno, junto con 
los magmas anortosíticos formando la suite AMCG con una relación coetánea pero no 
comagmática (McLelland et al., 2010). Por último, Báltica cabalga a Oaxaquia produciendo 
el metamorfismo en facies granulita presente a lo largo de todo este micro-continente (Fig. 
5.10e). La ligera o nula zonación en la plagioclasa (como lo demuestran los análisis 
químicos y la petrografía, ver capítulo 2) implica el reabastecimiento de fundido gabroico 
para mantener la composición aproximadamente constante así como para incrementar la 
cantidad de acumulados de plagioclasa más allá de lo que un simple fundido podría 
producir así como una suficiente estabilidad tectónica donde se retengan los líquidos por 
largos periodos para que el proceso de acumulación de la plagioclasa pueda ocurrir. 

Este modelo concuerda con los datos obtenidos en esta tesis con respecto a la 
configuración tectónica, encontrándose la mayoría de anortositas chiapanecas y rocas 
máficas asociadas en un campo de origen intra-placa con una fuente mantélica de 
composición tholeítica como la tendencia del diagrama AFM (Fig. 5.9) de las rocas que 
comprenden a la Unidad Candelaria y al Complejo anortosítico Mariscal-Soconusco lo deja 
ver. 

 

 

Fig. 5.9. Diagrama AFM de 
Irvine y Baragar (1971) para 
las roca del complejo 
anortosítico Mariscal-
Soconusco y rocas básicas de la 
Unidad Candelaria. Con datos 
de Estrada-Carmona et al. 
(2012) y Pompa-Mera (2009).  

Tholeita 

Calci-alcalino 
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Fig. 5.10. Modelo paleográfico y tectónico para Oaxaquia y bloques continentales 
adyacentes durante el ensamble de Rodinia (modificado de Weber et al., 2010). 
Am=Amazonia, BA = Baltica–Sveconorwegia, C = Congo, CA = Andes Colombianos, Ch 
= Chortis, G= Groenlandia, K= Kalahari, Lau = Laurencia, Oax = Oaxaquia, R = Rio de 
la Plata, SF = Sao Francisco, T = Telemarkia, WA=Oeste de África. Para detalles sobre la 
generación de anortositas en este modelo ver sección 1.3.3. 
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Aunque los mecanismos precisos de formación de anortositas son difíciles de 
comprobar, existen otros candidatos posibles y que comparten características similares al 
modelo que se aplica en esta tesis, tal como subducción con “slab” plano seguido de una 
delaminación, extensión en una cuenca tras-arco y el rompimiento de una “slab” en 
subducción. Lo que todos estos modelos tienen en común es la habilidad de transferir 
astenosfera a la base de la corteza y estar dentro del contexto de sin-tectónico tardío a post-
tectónico (McLelland et al., 2010).  

El modelo anterior esta soportado también por el resultado de isotopos de Pb. En los 
diagramas de 206Pb/204Pb vs 207Pb/204Pb y 208Pb/204Pb las muestras de anortosita del CMC 
caen en la curva de crecimiento de Pb para orógenos del modelo plumbotectónico de 
Zartman y Doe (1981; Fig. 5.11). Estas curvas de crecimiento del Pb modelan la evolución 
con respecto al tiempo de los isótopos hijos debido al decaimiento del isotopo padre en 
distintos reservorios. Es importante notar que en la figura 5.11 se observa una tendencia 
general hacia composiciones más radiogénicas de Pb conforme los macizos decrecen en 
edad, esto puede ser explicado ya sea porque la fuente del manto evoluciona con el tiempo 
o por mayores grados de contaminación en los macizos más jóvenes (1.2-1 Ga) por corteza 
media o superior comparado a los macizos más antiguos (1.6 Ga). 

Los valores isotópicos de Pb para las anortositas del CMC son más radiogénicos que 
las anortositas de otras partes del mundo, aunque similares que las anortositas de la 
Provincia Rogaland en Noruega y Roseland, Virginia (Fig. 5.11). Estos valores pueden 
estar alterados por contaminación de corteza media o superior. Los resultados isotópicos 
para las intrusiones de anortosita del CMC indican que provienen de un mismo reservorio 
al de otras anortositas en el mundo. Esto tiene implicaciones para la teoría del origen de la 
fuente para magmas anortosíticos en la corteza inferior; la corteza inferior como fuente 
necesitaría una fortuita e irrazonable relación U/Pb constante. Más aún, la relación U/Pb de 
la corteza inferior variaría en distintas localidades geográficas debido a diferentes grados de 
fusión parcial o eventos de formación de corteza, y por lo tanto es poco probable que 
anortositas alrededor del mundo estén relacionadas a una corteza inferior uniforme con 
respecto al sistema isotópico de Pb (Morisset, 2008).  

Como ya se ha mencionado antes, se propone una fuente mantélica como fuente 
para la generación de las anortositas del CMC, lo cual está también soportado por los 
valores isotópicos de Nd. Los isotopos 87Sr/86Sr(t) muestran una variación entre anortositas 
del CMC sugiriendo distintas fuentes de contaminación como corteza inferior para los 
valores menos radiogénicos y corteza media a superior para los valores más radiogénicos. 
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Fig. 5.11. Geoquímica isotópica de Pb de anortositas alrededor del mundo y anortositas del 
CMC. Con datos de Morisset (2008) y referencias ahí citadas. Curvas de crecimiento de 
(LC) corteza inferior, (M) manto, (O) orógeno y (UC) corteza superior de Zartman y Doe 
(1981). 
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5.5 Petrogénesis del Complejo anortosítico Mariscal-Soconusco 

5.5.1 Formación de la anortosita 
 
Después de la fusión del manto por descompresión en el modelo descrito anteriormente y 
de precipitación de fases como olivino y clinopiroxeno (McLelland et al., 2010), la 
plagioclasa comienza a cristalizar y la fusión de la corteza inferior comienza a ser un aporte 
importante de aluminio y sílice al sistema promoviendo la precipitación de ortopiroxeno 
enriquecido en aluminio (Charlier et al., 2010; Bybee et al., 2014). La plagioclasa formada 
en esta instancia (interfase manto-corteza inferior) se presenta de formas tabulares y grano 
grueso (varios centímetros, estas plagioclasas se observan en forma de relictos en las 
anortositas chiapanecas rodeadas de granos equidimensionales de menor tamaño) y el 
sistema continua introduciendo magmas de la misma composición inicial permitiendo que 
las plagioclasas cristalicen sin zonación y de forma abundante. Estas masas de plagioclasa 
comienzan a ser cada vez menos densas comparadas al fundido (enriquecido en Fe) con el 
cual están en equilibrio, esta propiedad permite que las masas de plagioclasa se acumulen 
en la parte superior de la cámara magmática (Scoates, 2000). Posteriormente estas masas 
compuestas por cristales y líquido comienzan su ascenso (por diferencia de densidades) de 
forma diapírica (Longhi et al., 1993), posiblemente ayudado por zonas de debilidad como 
fallas regionales hasta llegar a niveles corticales medios (Duchesne et al., 1999), este 
proceso de ascenso quedo registrado en la deformación y recristalización de la plagioclasa 
en granos de menor tamaño y equigranulares (Lafrance et al., 1996). Las presiones de la 
corteza media (aprox. 15 km) permiten que el campo de estabilidad de la plagioclasa se 
expande y dé como resultado la formación de plagioclasa de forma extensa. El líquido 
residual enriquecido en elementos como Fe, Ti, y Mg será responsable de la suite asociada 
de rocas, las cuales se describen a continuación.    

5.5.2 Origen de la Rutilmenitita 
 
Se considera que los magmas parentales para las anortositas y sus líquidos residuales son 
enriquecidos en Ti con valores comúnmente mayores a 4% (Charlier, 2007). Esto puede 
llevar a la saturación temprana de ilmenita, como lo ha demostrado Toplis y Carroll (1995), 
quienes sugieren que la cristalización de ilmenita como el primer óxido está controlado por 
el contenido de TiO2 en el fundido y no por la fugacidad del oxígeno. Considerando lo 
anterior y las relaciones texturales y de campo de los lentes de rutilmenita, se propone que 
la formación de estas rocas inició con una simultanea cristalización de plagioclasa + rutilo 
en la base de la corteza, las agujas de rutilo dentro de cristales de plagioclasa y los granos 
de rutilo soportados en una matriz de ilmenita apoyan esta idea. Durante el ascenso de la 
masa de cristales y líquido a profundidades más someras, la estabilidad del rutilo era mucho 
menor (Liou et al., 1998), terminando su precipitación de una forma muy temprana en la 
historia del sistema. La extensa cristalización de la plagioclasa a niveles corticales medios, 
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permitió que el líquido residual se enriqueciera aún más en Fe y Ti, incitando a la 
precipitación de ilmenita junto con la plagioclasa. El carácter intersticial de grano fino o en 
los bordes de los granos de ilmenita sugiere que la magnetita cristaliza posteriormente a la 
ilmenita. Se ha propuesto que estos lentes de acumulados de ilmenita de diversos tamaños 
son el resultado de movilidad de la ilmenita debido a una deformación, propiciando que la 
ilmenita se acumule en zona de menor presión (Duchesne, 1996). Personalmente considero 
que el mecanismo de acumulación en las anortositas del complejo Mariscal-Soconusco es 
distinto al anteriormente mencionado, sugiero que el mecanismo de acumulación en este 
complejo está asociado más que a movilidad por deformación a una acumulación por 
procesos de diferencia de densidades y una clasificación por procesos convectivos. Aunque 
la plagioclasa se comporta de forma boyante, las paredes y la base fría presentan una 
cristalización de plagioclasa (Arndt, 2013). El magma básico poco viscoso y cada vez 
menos denso por la precipitación extensa de óxidos de Fe-Ti permite que estos últimos se 
formen y hundan acumulándose sobre anortosita ya cristalizada de la base formando 
estructuras lenticulares como las observadas en campo. Esto es explicado en términos de 
difusión de calor. El fundido en contacto con el encajonante sufre difusión de calor hacia 
zonas más frías disminuyendo la temperatura en esta zona y promoviendo la cristalización 
de plagioclasa y óxidos en la interfase sólido-líquido. La menor temperatura de las paredes 
encajonantes “primarias” migra ahora a la zonas ya cristalizadas por ejemplo a la anortosita 
y lentes de óxidos de Ti-Fe acumulados en la base “encajonante secundario” permitiendo 
que la diferencia de temperaturas entre fundido y encajonante secundario promueva 
nuevamente cristalización en la base de anortosita. La presencia de ilmenita intersticial o en 
lentes pequeños sugiere que las grandes acumulaciones puedan estar asociadas a la 
topografía de la base de la cámara magmática, por ejemplo, acumulándose de forma más 
abundante en zonas donde existan relieves negativos, tal como se ejemplifica en la Figura 
5.12. 

 

Fig. 5.12. Modelo 
esquemático de la 
formación de lentes de 
óxidos de Ti-Fe propuesto 
para el complejo 
Mariscal-Soconusco. 

 

 



 
  155 
 

5.5.2.1 Formación de coronas de zircón 
 
El origen de estas texturas ha generado varias teorías acerca de su origen desde su 
descubrimiento. Bingen et al. (2001) interpretan que la formación de coronas de zircón 
alrededor de óxidos de Ti-Fe es un proceso de dos pasos que considera primeramente la 
exsolución de baddeleyita a partir de óxidos de Ti-Fe magmáticos y la formación posterior 
de zircón debido a eventos metamórficos en facies granulita y eclogita.  Charlier et al. 
(2007) propone casi la misma explicación que la anterior, asumiendo que la formación se 
debe a una exsolución subsólida de baddeleyita (ZrO2) a partir de ilmenita. Austrheim et al. 
(2008) consideran que las coronas de zircón en óxidos de Ti-Fe son comunes en granulitas 
máficas y gabros, pero el tamaño de estas requieren el uso de un microscopio electrónico 
para reconocerlos y su origen lo asocia a una serie de reacciones metamórficas y 
metasomáticas que pueden ocurrir desde facies prehnita-pumpellita hasta facies de eclogita 
y granulita. Sláma et al. (2007) consideran que las coronas alrededor de óxidos sólo se 
forman durante reacciones metamórficas. Las rocas estudiadas por Morisset y Scoates 
(2008) no presentan metamorfismo, lo cual apunta que al menos en las anortositas 
grenvillianas  de Canadá la formación de coronas tuvo un origen magmático. 

Para las coronas de zircón encontradas dentro de las menas de Ti-Fe, se descarta un 
origen magmático. La diferencia de edad de cristalización (~1026 Ma) de la roca 
encajonante con las arrojadas por los zircones extraídos de la rutilmenitita (~250 y ~450 
Ma) indican claramente que estos zircones no se generaron durante la formación de estás 
menas, si no por procesos posteriores durante su evolución. Las formas discontinuas de las 
coronas y las formas subhedrales de los zircones sugieren que se formaron en un ambiente 
en condiciones dúctiles donde los zircones se pudieron desarrollar como cristales aislados y 
presentando algunas caras, sin restricciones espaciales debido a la ductibilidad del sistema.  

Las coronas de zircón encontradas en las muestras analizadas contienen rutilo en su 
interior sin excepción alguna, siendo rutilo el núcleo, ilmenita un corona interna y una 
corona de zircones como la corona externa (Fig. 5.13b). La presencia de rutilo asociado de 
forma ubicua a las coronas de zircón lo relaciona de forma estrecha al proceso que generó 
esta textura. Curiosamente, aunque el Zr es altamente compatible con el rutilo, el Zr no 
permaneció dentro de su estructura, lo cual promovió la exsolución de Zr hacia el exterior 
del grano de ilmenita.  Estas evidencias sugieren que las coronas de zircón fueron 
originadas por procesos metamórficos al igual que el rutilo (existen otras generaciones de 
rutilo). Las bajas concentraciones de U y Th, excluyen como su origen eventos 
hidrotermales o por cristalización de líquidos intersticiales evolucionados saturados en 
zircón. El hecho de que los zircones aparezcan siempre alrededor de un óxido (ilmenita o 
rutilo) indica que el Zr fue provisto por el óxido adyacente rico en Ti. La correlación 
positiva entre TiO2 y Zr de las menas de óxidos de Ti-Fe (Fig. 4.2) demuestran que el Zr es 



 
  156 
 

compatible con la ilmenita que cristaliza de magmas parentales ferrobasálticos (Morisset y 
Scoates, 2008). 

 

 

Fig. 5.13. Representación del proceso de formación de coronas de zircón, mostrando la 
evolución conforme aumenta el grado metamórfico. 

Aumento de 
metamorfismo 

Cristal de ilmenita 
mostrando sus bordes 
originales. 

La aparición ubicua de rutilo dentro de 
las coronas sugiere una relación estrecha 
en la génesis de éstas. Es posible que la 
temperatura elevada da Inclo a la 
aparición de rutilo liberando Fe en el 
sistema y por algún motivo también Zr 
(aunque este es compatible en rutilo) 
formando coronas de badeleylta. 

La badeieyita reacciona con silice para 
formar zircon. El silice está disponible en 
el sistema debido a un metamorfismo de 
alto grado. 

la hematita en ilmenita reacciona con la 
ulvoesplnela presente en la magnetita 
formando granulas de espinela aluminosa 

El clinocloro y coronas de rutilo se 
originan por un proceso posterior a la 
formación de las coronas de zircón, ya 
que las coronas de zircón cortan a los 
lentes de clinocloro. La corona de zircón 
representa el antiguo limite del cristal de 
ilmenlta y el clinocoro es formado por un 
meta$Omatismo siliceo en el sistema 
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El zircón no se considera una fase formada por una reacción directa. La presencia de 
relictos de cristales de baddeleyita es evidencia de que el sistema de la ilmenita pudo haber 
exsuelto baddeleyita como una primer fase.  Esto como resultado de la difusión de Zr4+ a lo 
largo de las capas del octaedro de Ti de la estructura de la ilmenita, a temperaturas 
subsólidas de regiones de relativamente altas en Zr (100s de ppm) a zonas externas pobres 
en Zr del grano de ilmenita (Morisset y Scoates, 2008). Posteriormente la baddeleyita pudo 
reaccionar con sílice disponible en el sistema debido a condiciones en facies granulíticas 
formando el zircón (Bingen et al., 2001), o bien, existe la posibilidad que procesos 
metasomáticos enriquecidos en sílice estuvieran involucrados en la transformación de 
baddeleyita a zircón (Austrheim et al., 2008). La datación de estos zircones (como se ya ha 
visto en capítulo de geocronología) provee información sobre la edad de la formación del 
zircón, aunque es una tarea difícil debido a problemas como bajas concentraciones de U y 
por lo tanto bajas cantidades de Pb radiogénico.  

5.2.2.2 Formación de la espinela, clinocloro y srilankita 
 

Los contactos entre ilmenita y magnetita pueden desarrollar una reacción extensiva 
involucrando el enfriamiento de ulvöspinela (FeTiO4) en magnetita y hematita (Fe2O3) en 
ilmenita. Esta reacción produce ilmenita, magnetita y una corona de espinela aluminosa 
entre ambos granos, al igual que una disminución de lamelas de exsolución hacia los bordes 
de la ilmenita en contacto con la espinela (Buddington y Lindsley, 1964; Duchesne, 1970; 
Charlier, 2007). El origen de la espinela aluminosa encontrada en la rutilmenitita es 
explicada por la reacción anterior. Estos lentes de espinela aluminosa con Fe y Mg (ver 
sección de química mineral) reaccionan con el sílice disponible ya sea por metasomatismo 
o liberado durante facies granulita y reacciona para formar clinocloro. Vestigios de esta 
reacción se observan en la Fig. 2.7 del capítulo de geología local.  

Existen indicios para un origen posterior del clinocloro, relativo a las coronas de 
zircón. La relación cortante de las coronas a los lentes de clinocloro sugieren un origen 
posterior del clinocloro (Fig. 5.13d y e). Cabe señalar que el clinocloro no está solamente 
relacionado al reemplazamiento de la espinela, sino también al reemplazamiento de 
ortoanfíbol (el cual es considerado ser una fase secundaria como la retrogresión de 
piroxeno u olivino). En algunas muestras, existen texturas que sugieren que la ilmenita se 
está descomponiendo a una fase rojiza (rutilo [?]) y pequeños cristales de clinocloro. Para 
la formación de clinocloro el Mg puedo ser obtenido de la misma ilmenita, tal como lo 
demuestran los valores en la química mineral de la ilmenita en rutilmenititas, teniendo la 
ilmenita valores altos de Mg (1.4-2%). La degradación de la ilmenita pudo ocurrir durante 
eventos de oxidación, el cual también formó rutilo en textura de coronas. Esta reacción se 
asociada un evento metasomático que afectó al clinocloro, los fluidos que intervinieron 
pudieron haber oxidado a la ilmenita como lo describe la siguiente reacción: 
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(9FeTiO3 + 3Fe2O3)ss + O2 = (5FeTiO3 + 3Fe2O3)ss + 4TiO2 

 
En los depósitos de titanio Saint-Urbain y Big Island en Canadá, se han descrito rocas 
semejantes a las rutilmenititas, una de las pocas variaciones mineralógicas es que en lugar  
de clinocloro ([Mg,Fe]5Al[Si3Al]O10[OH]8) presentan safirino ([Mg,Fe]2Al4O6[SiO4]) y 
ortopiroxeno (Morisset et al., 2010). 
 

La srilankita se observa siempre como coronas alrededor de baddeleyita, lo que 
sugiere que este mineral se formó a partir del rompimiento de la baddeleyita interactuando 
con el titanio disponible de la ilmenita y no por un origen magmático tal como lo sugiere 
Bingen et al. (2001) con la siguiente reacción: 

 
2ZrO2 (Bdl) + 4FeTiO3 (en Ilm) + O2 = 2TiO2 ZrO6 (Slk) + 2FeO2 (en Ilm) 

 
 Las condiciones P-T bajo las cuales se desarrolla la srilankita en la naturaleza son 

desconocidas; algunas aproximaciones de P-T indican que su formación está asociada a 
temperaturas y presiones altas (Troitzsch y Ellis, 2004). 

5.5.3 Origen de la meta-gabronorita y nelsonita 
 
La relaciones texturales sugieren que la meta-gabronorita es más joven que la anortosita, 
esto con base en las inclusiones abudinadas de anortosita dentro de la meta-gabronorita, lo 
cual indica que durante el emplazamiento de la meta-gabronorita arranco bloques de 
anortosita encajonante y posteriormente sufrieron deformación durante uno de los eventos 
metamórficos. Esto es concordante con otras meta-gabronoritas alrededor del mundo, las 
cuales son consideradas formadas a partir de magmas residuales después de una extensa 
fraccionación de plagioclasa, enriqueciéndose el magma residual en minerales como óxidos 
de Ti-Fe, apatito y minerales máficos. El contenido de Cr en la ilmenita podría ser un 
indicador relativo del grado de diferenciación del magma a partir del cual cristalizaron las 
rocas del complejo anortosítico Mariscal-Soconusco. Como se observa en la Figura 2.31, el 
contenido de Cr en la ilmenita presente en la anortosita contiene los valores más altos; con 
valores intermedios se observan los lentes de rutilmenitita y por último con los valores más 
bajos los de la meta-gabronorita,  lo anterior sugiere que el orden de posible cristalización 
fue primero la anortosita concentrando en ilmenita mayores valores de Cr, después inició la 
precipitación de rutilmenitita con valores medios de Cr, y al final cuando el sistema se 
encontraba más evolucionado y con valores casi nulos de Cr, se formó la meta-gabronotita. 

El origen posterior a las anortositas tendría que aplicar también para las nelsonitas, 
las cuales contienen de igual forma budines de anortosita. Aunque en la literatura reciente 
algunos autores han descartado la idea de un magma inmiscible para el origen de la 
anortosita (Lindsley, 2003), las evidencias de campo sugieren lo contrario en este caso, a 



 
  159 
 

menos que los budines de anortosita incluidos sean parte de un proceso de sedimentación 
magmática continuo formando lentes de anortosita intercalados a la meta-gabronorita y 
nelsonita. 

Las relaciones de campo indican que la meta-gabronorita está asociada íntimamente 
a la nelsonita, ya que la proporción  modal de silicatos máficos disminuye en cuestión de 
decímetros para desaparecer y observar la aparición de nelsonita. Los modelos para la 
formación de nelsonitas más recientes (Charlier et al., 2008; Tollari et al., 2008) proponen 
que son acumulados formados a partir de magmas silicatados a través de sedimentación de 
cristales, originados como el resultado de una cristalización temprana de óxidos de Ti-Fe y 
apatito, al menos antes de la aparición de piroxenos, debido a la densidad similar entre 
apatito y piroxeno. Considerando la teoría anterior, la nelsonita  se acumuló de forma 
primaría, seguido de la aparición de la gabronorita como se observa en el esquema de la 
Fig. 5.14. 

 

 

Fig. 5.14. Esquema de afloramiento en Nueva Francia, Acacoyagua, mostrando la 
variación de gabronorita a nelsonita. 

 
Tanto la nelsonita como la gabronorita se consideran originadas a partir de líquido 

residual evolucionado ferrodiorítico, similar a los encontrados en Adirondack, New York 
(McLelland et al., 1994). Estos líquidos residuales pudieron haber sido inyectados a la 
anortosita por un proceso de presión de filtro que seguramente fue operado durante el 
emplazamiento diapírico de los complejos anortosíticos (McLelland et al., 1994; Duchesne 
et al., 1999; Chen et al., 2013). 
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5.5.4. Origen de la hornblendita y anfibolita 
 
El origen de las hornblenditas está estrechamente asociado a la formación de anortositas. 
Tanto la composición de la plagioclasa (similar al de la anortosita, ver sección de química 
mineral) intersticial en la hornblendita como la aparición de rutilo coronado por titanita 
indican una relación genética entre ambas litologías. La formación de está roca está 
asociada a procesos de clasificación por densidad, siendo un proceso similar a la formación 
de óxidos de Ti-Fe, donde las fases se separan por densidad, en este caso formando 
acumulados máficos con una proporción modal baja de óxidos de Ti-Fe. Las estructuras en 
forma de lentes sin una orientación en particular, podrían sugerir también que tanto la 
hornblendita como anfibolitas son adcumulados formados a partir de líquido intersticial 
expulsado durante procesos de deformación posiblemente asociado al emplazamiento. 

 La mineralogía encontrada en estas rocas no se considera como primaria, es poco 
probable que la hornblenda de ser una mineralogía primaria no se haya visto afectada por 
los procesos de retrogresión evidentes en otros minerales. La clinopiroxenita es una 
litología que probablemente representa y contiene la mineralogía primaría de los 
acumulados hornblendíticos. La incipiente uralitización encontrada en la Clinopiroxenita 
La Piñuela es evidencia de que este proceso pudo ser el causante de la formación de la 
hornblendita. La extensiva hidratación de las litologías ultramáficas pudo haber sido 
fomentada por el sistema de fallas Polochic, promoviendo una mayor circulación de fluidos 
en estas rocas.  

5.5.5 Origen de la meta-ferrodiorita 
 
La meta-ferrodiorita es una litología asociada espacialmente a las anortositas y encontrada 
localmente en la zona Mariscal como intercalaciones de espesores variables a la anortosita. 
La mineralogía y sus relaciones en campo sugirieron una posible relación genética. La 
química isótopica de esta litología muestra una desequilibrio grande con respecto a las 
anortositas, lo cual es claramente visible en su edad modelo de 970 Ma (anortosita 1.4 Ga) 
y su ɛNd de +7.29 cuando es recalculado a 1.0 Ga, el cual la sitúa arriba de la línea de 
evolución para el manto empobrecido en ese tiempo. Otro facto discrepante, es la 
composición distinta de plagioclasa (ver sección química mineral) la cual tiene una 
composición albítica mientras las anortositas varían su contenido entre An30-40. Debido a lo 
anterior, es posible que esta litología no sea comagmática a la anortosita. Su origen puede 
estar asociado a diques máficos del Ordovícico como los descritos por Estrada-Carmona et 
al. (2012). Por otro lado, su composición química es similar a diques tholeíticos 
enriquecidos en Fe descritos en el Gneiss del Novillo por Keppie (2006) los cuales los 
relacionan con la separación de Avalonia de Oaxaquia hace ~550 Ma. Algunas edades de 
este tipo han sido reportadas en esta tesis, por lo que no se debería de descartar la existencia 
magmatismo de este tipo en el CMC.    
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Conclusiones 
 
El Complejo Macizo de Chiapas es un complejo poco estudiado y explorado. Los 
descubrimientos en este trabajo abren las puertas a nuevas investigaciones y 
consideraciones importantes a la hora de interpretar datos especialmente geocronológicos 
de esta zona.  

Las evidencias aquí presentadas sugieren una similitud petrológica importante con 
anortositas de edad grenvilliana, tales como las encontradas en otros lados de México y el 
mundo, sin embargo, los datos geocronológicos obtenidos no son del todo convincentes ni 
coincidentes con tal edad. Aun así, otras evidencias como la isotopía de Sm-Nd, rocas 
asociadas y los nuevos descubrimientos de rocas precámbricas en el CMC (Weber et al., 
2015) abren aún más la posibilidad de un basamento precámbrico comprendido por 
anortositas y una suite básica (Unidad Candelaria); la ausencia de la firma metamórfica 
granulítica típica del  grenvilliano en México podría ser explicada debido a la compleja 
evolución que ha sufrido el CMC, con un mayor número de eventos tectono-termales, 
hidrotermales y estructurales que pudieron haber borrado o modificado (al menos en las 
zonas estudiadas) cualquier indicio de un evento metamórfico de alto grado a los ca. 990 
Ma.  

La ocurrencia de rocas de edad precámbrica (grenvillianas) y su afinidad a Oaxaquia es 
algo que muchas veces se había propuesto y sugerido para el CMC; los nuevos 
descubrimientos en este trabajo sugieren que Chiapas, al igual que la mayor parte de 
México, sobreyace sobre un basamento de edad precámbrica (ca. 1000 Ma).  

Las conclusiones se resumen en los siguientes puntos: 

1. Las anortositas masivas han sido cartografiadas en dos complejos separados entre sí, 
con una extensión aproximada de 15x2 km cada uno, separados por más de 70 km y 
ambos alargados en una orientación este-oeste. 

2. Las similitudes petrológicas entre el complejo anortosítico Mariscal y Soconusco, 
indican que en algún momento conformaban un solo complejo anortosítico, el cual 
fue desprendido y trasladado cerca de 70 km, como resultado del movimiento lateral 
izquierdo del sistema de fallas Polochic-Motagua. 

3. La aparición de anortositas relacionadas siempre espacialmente a la Unidad 
Candelaria, sugiere una relación si no cogenética, al menos coetánea. 

4. De forma ubicua, las anortositas están asociadas a bandas y lentes de hornblendita, 
anfibolita y óxidos de Ti-Fe. En algunas zonas como Acacoyagua se han encontrado 
asociadas a meta-gabronoritas y nelsonitas. 

5. Los lentes de óxidos de Ti-Fe presentan minerales y texturas que se describen por 
primera vez en México, tales como: srilankita, baddeleyita y coronas de zircón. 
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6. Las edades que arrojan los zircones de anortosita se agrupan en cuatro grupos: 
grenvilliana (1026 Ma), pan-africana (600 Ma), ordovícica (450 Ma) y pérmica (250 
Ma). Las dos últimas son consideradas como overprint metamórfico asociado a la 
formación de zircones por procesos de exsolución a partir de óxidos de Ti-Fe 
durante eventos tectono-térmicos, así como a la formación de zircón nuevo por 
medio de fluidos metamórficos y reequilibrio isotópico durante dichos eventos.  

7. La edad pan-africana de ca. 600 Ma de años es reportada por primera vez dentro del 
bloque Maya Sur, sugiriendo una continuidad con la península de Yucatán, 
contrario a lo que otros autores han sugerido. 

8. Se considera que las anortositas presentan una edad de cristalización de 1026 Ma, y 
que probablemente el magmatismo anortosítico fue reactivado durante el evento 
tectono-termal pan-africano generando anortositas de dichas edades.  

9. El grado metamórfico presente varía de facies de esquisto verde a facies de 
anfibolita alta alcanzado una incipiente migmatización. 

10. La ausencia de una mineralogía típica granulítica se explica por los posteriores 
eventos tectono-termales, hidrotermales y estructurales que modificaron la textura y 
mineralogía de la roca a las correspondientes de facies de anfibolita. 

11. Como configuración tectónica y fuente se sugiere un ambiente de colisión, donde 
está involucrado un proceso de delaminación para la generación del magma 
tholeítico, el cual presenta variables grados de contaminación cortical, iniciando su 
diferenciación en la base de la corteza, para luego ser emplazado a profundidades 
más someras. 

12. Los isótopos de Nd indican que el magma se separó de la fuente aproximadamente a 
1.4 Ga, edad típica para la fuente del magmatismo AMCG alrededor del mundo. 
Mientras que los isótopos de Pb, sugieren un reservorio similar al que dio origen a 
las rocas del Complejo Guichicovi. 

Aunque todo apunta para un origen durante el Proterozoico Medio, es necesario realizar 
más fechamientos que confirmen de forma inequívoca esta edad. Dada la complejidad 
presente en los fechamientos, la conclusión de una edad Proterozoica ha sido definida 
mayormente por cuestiones colaterales como relaciones de campo, isotopía y litologías 
típicas en anortositas proterozoicas.  
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