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RESUMEN

La Anortosita Cacaotepec aflora en un &rea de ~95 Km?” en el sector norte del Complejo Oaxaquefio y
consiste en un cuerpo de anortosita de tipo masivo con intercalaciones de leucogabros y gabronoritas
(ricas o no en 6xidos de Fe-Ti) hacia sus bordes. Adicionalmente, intrusiones maficas y ultramaficas
menores, asi como megacristales de piroxenos estan asociados también con el cuerpo anortositico.
Por otro lado, volimenes menores de charnockitas, opdalitas y cuarzo-mangeritas estan relacionados
espacialmente con la Anortosita Cacaotepec, mostrando relaciones intrusivas y aparentemente
transicionales. Esta asociacion litoldgica define en su conjunto una suite AMC (Anortosita-Mangerita-
Charnockita). Este ensamble de rocas exhibe tanto rasgos estructurales y mineraldgicos tipicos del
metamorfismo granulitico que caracteriza al Complejo Oaxaquefio, como evidencias de un
reequilibrio por hidratacidn y retrogresion en facies de anfibolita y esquistos verdes. La geocronologia
U-Pb en zircén por LA-ICP-MS de un ortogneis granodioritico (opdalita), encontrado a modo de
xenolito en el cuerpo anortositico, resulté en una edad promedio *’Pb/**®Pb de 1013 + 34 Ma, la cual
indica la edad minima de cristalizacién de esta roca y a su vez se interpreta como la edad minima de
emplazamiento de la anortosita. Tanto las rocas de la serie anortositica (anortositas, leucogabros y
gabronoritas) como de la granitica (charnockitas, opdalitas y cuarzo-mangeritas) poseen afinidades
toleiticas, sin embargo, muestran tendencias de diferenciacidén opuestas en diagramas de variacién.
Los patrones de elementos traza de las rocas de la serie anortositica sugieren un origen comagmatico
y una evolucidn a partir de procesos de cristalizacién fraccionada, pero no proporcionan evidencias
que las vincule genéticamente con las rocas de la serie granitica. Las composiciones isotépicas de Nd
y Sr sugieren que las rocas de la serie anortositica se derivaron a partir de una fuente mantélica
empobrecida que habria sufrido diferentes grados de contaminacidon con una corteza juvenil,
causando una disminucién en gyq;) (+0.80, 0+.77 y -0.30) simultdnea con un aumento en 87Sr/865r(i)
(0.703887, 0.703917 y 0.704159) y en las edades modelo de Nd (1.36, 1.51 y 1.52 Ga) a medida que la
cristalizacién progresaba de anortosita y leucogabro a gabronorita rica en oéxidos de Fe-Ti,
respectivamente. Por otro lado, una muestra de la serie granitica posee valores de gyq;) (+0.98) y de
87Sr/865r(i) (0.704011) mayores que los de la serie anortositica, descartando su formacion como
producto tardio de la diferenciacion de la serie anortositica y sugiriendo un origen a partir de la fusién
parcial de una corteza bdsica juvenil. Lo anterior estd de acuerdo con los patrones de elementos
incompatibles mostrados por la serie granitica, similares a los de la corteza inferior



ABSTRACT

The Cacaotepec Anorthosite crops out in a ~95 Km? area in the northern Oaxacan Complex and
consists in a body of massive type anorthosite with leucogabbros and gabbronorites (Fe-Ti oxides-rich
or not) intercalations towards its borders. In addition, minor mafic and ultramafic intrusions as well as
pyroxene megacrysts are also associated with this anorthositic body. On the other hand, minor
volumes of charnockites, opdalite and quartz-mangerites are spatially related with the Cacaotepec
Anorthosite, showing intrusive and apparent transitional relationships. This lithologic ensemble
defines a suite AMC (Anorthosite-Mangerite-Charnockite). This suite displays not only structural and
mineralogical features that are typical of the granulite metamorphism exhibited by the Oaxacan
Complex but also evidences of hydration and retrogression to amphibolite and greenschit facies
reequilibration. LA-ICP-MS U-Pb zircon geochronology of a a granodioritic orthogneiss (opdalite),
found as a xenolith in the anorthositic body, yielded a weighted average **’Pb/**°Pb age of 1013 + 34
Ma, which indicate de minimum crystallization age of this rock and also constrains the minimum
emplacement age of the anorthosite. The rocks of both anorthositic series (anorthosite, leucogabbros
and gabbronorites) and granitic series (charnockites, opdalite and quartz-mangerites) show tholeiitic
affinities; however, display opposite differentiation trends in variation diagrams. Trace elements
patterns of the anorthositic series rocks suggest a comagmatic origin and an evolution through
fractional crystallization processes, but do not provide evidences of any genetic link with the granitic
series. Nd and Sr isotopic compositions suggest that the anorthositic series rocks originated from a
depleted mantle source that would have undergone variable degree of contamination with a juvenile
crust, reflected in a decrease in eyq) (+0.80, 0+.77 y -0.30) simultaneous to an increase of 87Sr/865r(i)
(0.703887, 0.703917 y 0.704159) and in Nd model ages (1.36, 1.51 y 1.52 Ga) as crystallization
progressed from anorthosite and leucogabro to oxide-apatite gabbronorite. On the other hand, a
sample of the granitic series shows gyq;) (+0.98) and 87Sr/865r(i) (0.704011) greater than those of the
anorthositic series rocks, ruling out an origin as a late differentiation product of the anorthositic
series and suggesting a derivation from partial melting of a juvenile basic crust. The above is in
accordance with the incompatible elements patterns of the granitic series rocks similar to those of
the lower crust.



I. INTRODUCCION

Las anortositas de tipo masivo se encuentran asociadas a cantidades menores de rocas basicas, rocas
ricas en oxidos de Fe-Ti y apatito (rocas FTP, que incluyen las nelsonitas) y espacialmente a rocas
graniticas (Duchesne, 1984; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Ashwal, 2010). La ocurrencia de este
conjunto litoldgico, llamado suite AMCG (Anortosita, Mangerita, Charnockita y Granito), juega un
papel muy importante en el entendimiento de la génesis, evolucion y procesos que dominaron la
formacidn de la corteza proterozoica debido a su restriccidon a este Edn (principalmente entre 1700 y
900 Ma; Morse, 1982; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Ashwal, 2010). A pesar de su importancia, la
relaciéon genética entre las litologias que conforman la suite AMCG, su origen y evolucién adn son
temas controversiales (e.g. Ashwal, 1993).

Aunque se sabe que las rocas anortositicas (anortosita sensu-stricto, los leucogabros, leuconoritas y
leucotroctolitas), gabrdicas y las rocas FTP estdn genéticamente asociadas (Ashwal y Seifert, 1980;
McLelland y Whitney, 1990; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Maji et al., 2010), su relacién con las
rocas graniticas es aun controversial. Algunos sugieren su derivacidon a partir de un solo magma
parental derivado ya sea de la corteza o del manto (e.g. Middlemost, 1970; Demaiffe y Javoy, 1980;
Philpotts, 1981; Duchesne et al., 1999; Longhi et al., 1999; Markl, 2001); mientras que otros sostienen
que las rocas de la serie anortositica y la granitica se derivan de magmas parentales diferentes con
origen en el manto y en la corteza, respectivamente (e.g. Emslie, 1978; Ashwal y Seifert, 1980; Morse,
1982; Basu y Pettingill, 1983; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Maji et al., 2010; McLelland et al.,
2010). Adicionalmente, aunque una composicién de magma parental gabrdica rica en Al es hasta
ahora la mas aceptada (e.g. Emslie, 1975; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal, 1982; Scoates y Frost, 1996;
Maji et al., 2010), también han sido propuestas composiciones jotuniticas (Duchesne y Demaiffe,
1978; Demaiffe y Hertogen, 1981) y andesiticas (Philpotts, 1981). Respecto al ambiente de formacion,
unos autores sugieren ambientes anorogénicos (e.g. Emslie, 1978; Flower, 1984; Duchesne et al.,
1999), entre tanto otros sugieren ambientes relacionados a tectonica compresional (McLelland et al.,
2010; Bybee et al., 2014).

En general existe un consenso en que la generacion de las rocas de la serie anortositica se dio en dos
etapas de cristalizacién: la primera dada a profundidades del Moho, en donde la cristalizacion de
cumulos maficos a partir del magma primario, la asimilacién de corteza mafica y nuevas inyecciones
magmaticas enriquecen el fundido gabrdico en Al, a partir del cual empieza a cristalizar plagioclasa; y
la segunda etapa es dada por el ascenso diapirico de estos magmas a la corteza media-somera en
donde estos magmas terminan de cristalizar generando las rocas de la serie anortositica (Emslie,
1975, 1978; Duchesne, 1984; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; McLelland et al., 2010).

En Meéxico, anortositas de tipo masivo se encuentran en el microcontinente Oaxaquia (Ortega-
Gutiérrez et al., 1995; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010), en los Gneises Novillo (Ortega-Gutiérrez,
1978) y Huiznopala (Lawlor et al., 1999) y en los Complejos Guichicovi (Weber y Kéhler, 1999; Weber
y Hecht, 2003), Macizo de Chiapas (Cisneros de Ledn, 2015) y Oaxaqueiio (Solari, 2001; Solari et al.,
2003; Schulze, 2011). La corteza proterozoica de Oaxaquia conforma las partes nororiental, central y



sur de México cubriendo un drea ~1.000.000 km? (Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Keppie y Ortega-
Gutiérrez, 2010). Este basamento Grenvilliano registra en todas sus exposiciones secuencias
depositadas en ambientes de margen pasivo o de rift continental (~1300-1150 Ma), magmatismo de
arco ocednico de composicion basica a félsica (~¥1230-1115 Ma), migmatizacidon (~1150-1050 Ma),
magmatismo AMCG (~1035-1010 Ma), un evento metamorfico granulitico (~1000-980 Ma) y una
historia similar de enfriamiento y exhumacién (979 y 550 Ma; Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Keppie et
al., 2003; Solari et al., 2003; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Weber y Schulze,
2014).

La Anortosita Cacaotepec se localiza en el sector norte del Complejo Oaxaquefio, situado en el estado
homadnimo, al sur de México (Ortega-Gutiérrez, 1981; Solari, 2001; Solari et al., 2003). A pesar de que
la historia de esta parte del Complejo ha sido generalmente reconstruida por estudios previos (Mora
y Valley, 1985; Mora et al., 1986; Solari, 2001; Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003; Cameron et al.,
2004; Keppie y Dostal, 2007; Ramirez-Salazar, 2015; entre otros); poco se conoce sobre la estructura
del cuerpo anortositico, su relacidn con las rocas bdsicas y graniticas asociadas, el origen de su
magma parental y su evolucién.

Con el objetivo de esclarecer los anteriores interrogantes, se realizé tanto una cartografia en escala
1:75.000 de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas, la recoleccion de muestras y datos
estructurales, asi como el estudio petrografico de las muestras recolectadas, la dataciéon de cuerpos
graniticos asociados espacialmente con la anortosita y la geoquimica de elementos mayores, trazas y
de isétopos de las rocas AMC. Adicionalmente, la informacidon geoquimica fue comparada tanto con
datos de las rocas de estudio obtenidos previamente por Keppie et al. (2003), como con litologias
similares en otros lugares del mundo.

Es asi que a lo largo de este documento se presenta (1) una compilacién bibliografica tanto de lo que
se conoce acerca del origen y evolucion de la anortositas de tipo masivo y rocas asociadas, asi como
del microcontiene de Oaxaquia; (2) La descripcion de campo y petrografica de las unidades litoldgicas
presentes en la zona de estudio; (3) los resultados geocronolégicos de rocas graniticas en el area de
interés; y (4) los resultados de los analisis geoquimicos realizados en estas rocas. La integracion de
esta informacion permitié la realizaciéon de inferencias acerca de su estructura, la relacién genética
que guardan las rocas de la serie anortositica y granitica, de la posible fuente de sus magmas
parentales y de los procesos que tomaron lugar en la formacién de estas rocas, permitiendo plantear
un modelo de su generacion en el marco del conocimiento de Oaxaquia.
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Il. MARCO TEORICO: ANORTOSITAS DE TIPO MASIVO, ESTADO DEL ARTE EN SU
ORIGEN Y EVOLUCION

Il.1. GENERALIDADES

El término anortosita (sensu stricto) corresponde a una roca ignea, intrusiva, gabrdica, compuesta por
mas del 90% de plagioclasa [Any-Anige] Y las rocas anortositicas son aquellas que poseen entre 11y
35% de minerales maficos (Fig. Il.1.a; Streckeisen, 1976; Ashwal, 1993). Adicionalmente, Ashwal
(1993) sugiere adicionar el apellido “rico en 6xidos” cuando el porcentaje de 6xidos de Fe-Ti supere el
10%.
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Figura II.1. Clasificacion de rocas gabroicas (Streckeisen, 1976). b. Clasificacion de rocas charnockiticas (Streckeisen, 1976).

Varias clasificaciones basadas en la forma, litologia y posible origen (e.g., Buddington (1939 y 1961),
Boulanger (1957 y 1958) en Ashwal, 1993), asi como en la ocurrencia espacial y temporal (e.g., Morse,
1982; Duchesne, 1984; Ashwal, 1993) de las anortositas han sido presentadas, siendo esta ultima la
mas aceptada. Ashwal (1993) propone 6 clases de anortositas correspondientes a anortositas del
Arqueano, anortositas extraterrestres, lunares o primordiales, anortositas en intrusiones maficas
estratificadas, anortositas de configuracidon ocednica, anortositas como inclusiones en rocas igneas y
anortositas de tipo masivo o proterozoicas.

11.2. ANORTOSITAS PROTEROZOICAS O DE TIPO MASIVO (ATM)

Corresponden a aquellas presentes en el cinturdn grenvilliano, sus caracteristicas mas tipicas, que
pueden variar de un cuerpo a otro (Ashwal, 1993), se enlistan a continuacion:

1. Las ATM corresponden a plutones individuales de tamafios batoliticos o a complejos intrusivos de
miles de kildmetros cuadrados de extension, conformados por varias masas plutdnicas
individuales (Emslie, 1978; Morse, 1982; Ashwal, 1993, 2010).



2. Litolégicamente corresponden a anortositas, leucogabros, leuconoritas y/o leucotroctolitas®
(Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994a; Ashwal, 2010).

3. Presentan manifestaciones menores de rocas maficas asociadas como noritas, gabros, troctolitas
y rocas ricas en Fe-Ti-P (rocas FTP)?, con casi total ausencia de rocas ultramaficas (Duchesne,
1984; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994a; Ashwal, 2010).

4. Un conjunto de rocas intrusivas ricas en potasio se encuentran espacialmente asociadas e
incluyen mangeritas, charnockitas y granitos (que pueden o no tener textura rapakivi; Fig. 1b);
éstas junto con las anortositas son conocidas como suite AMCG (Morse, 1982; Duchesne, 1984;
Ashwal, 1993; Emslie et al.,, 1994a; Ashwal, 2010). A este conjunto de rocas graniticas,
caracterizadas por contener ortopiroxeno y/u olivino y por la presencia de fases accesorias como
oxidos de Fe-Tiy apatitos (Ashwal, 1993), se les conoce como “serie granitica”.

5. La plagioclasa es de composicién intermedia (Ans-Ang), y puede alcanzar tamafios de
megacristales de hasta 1 m de longitud (Ashwal, 1982; Morse, 1982; Duchesne, 1984; Ashwal,
1993; Loferski y Arculus, 1993; Ashwal et al., 1998).

6. Presentan megacristales de piroxenos (individuales o en agregados, de tamafos entre 2-3 cmy 1
m), mas comunmente ortopiroxenos, los cuales son ricos en aluminio con concentraciones entre
3y 12 wt% (Morse, 1982; Duchesne et al., 1989; Ashwal, 1993, 2010). Se han interpretado como
producto de la cristalizacion fraccionada de magmas basalticos ricos en Al a presiones entre 10 y
15 kbar (e.g. Emslie, 1975; Bybee et al., 2014); o bien, como el producto de crecimiento rapido de
este mineral a partir de magmas hiperaluminosos (e.g. Morse (1975) en Ashwal y Wooden, 1983;
y en Ashwal, 1993).

7. Poseen edades del Proterozoico, principalmente en el intervalo entre 1700 y 900 Ma (Morse,
1982; Duchesne, 1984; Ashwal, 1993, 2010).

11.3. RELACION ENTRE LAS ANORTOSITAS DE TIPO MASIVO Y ROCAS ASOCIADAS

Las anortositas, como ya se menciond, se encuentran asociadas a rocas basicas, a rocas FTP y a rocas
graniticas. En general, existe un consenso en que las rocas anortositicas y las gabrdicas son
comagmaticas (Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal, 1982, 1993, 2010), por lo cual son referidas como
“serie anortositica”. Sin embargo, la relacién genética que guardan las rocas FTP y las rocas graniticas
con la serie anortositica sigue siendo un tema controversial.

Algunos argumentan una relacidon genética, ya sea como productos de cristalizacién fraccionada y
procesos de diferenciacion (Middlemost, 1970; Demaiffe y Javoy, 1980; Markl, 2001) o como
productos de la separacidon de liquidos inmiscibles (Philpotts, 1981). Sin embargo, Duchesne y
Demaiffe (1978) sostienen, basados en la quimica de elementos traza, que un solo magma no podria
generar toda esta gama de rocas. Por otro lado, hay quienes argumentan que las rocas FTP y la serie

LEste conjunto de rocas (anortositas, leucogabros, leuconoritas y leucotroctolitas) se encontraran referidas en el texto como
rocas anortositicas. En los casos concretos en los que sea necesario hablar de una de ellas, sera referida especificamente por
su nombre.

2 Dentro de las cuales se encuentran los depdsitos de éxidos de Fe-Ti (incluyendo la nelsonita), asi como las rocas conocidas
en la literatura como ferrodiorita, ferrogabro, melaferrogabro, ferrogabronorita, jotunita, monzonorita y dioritas, gabros,
noritas o gabronoritas ricas en 6xidos de Fe-Ti y apatitos (Owens y Dymek, 1992; Ahswal, 1993).



anortositica se derivan de un mismo magma, de origen mantélico, sin relacidn genética con las rocas
graniticas, generadas por la fusion parcial de la corteza (Emslie, 1978; Ashwal y Seifert, 1980; Morse,
1982; Basu y Pettingill, 1983; Demaiffe et al., 1986; Emslie et al., 1994b; Maji et al., 2010; McLelland
et al., 2010). Otros, por el contrario, argumentan que las rocas FTP y graniticas son comagmaticas
pero que no se relacionan genéticamente con la serie anortositica (Duchesne et al., 1989; Owens y
Dymek, 1992).

11.4. ESTRUCTURAS Y TEXTURAS

Aunque la expresidn “masivo” se refiere a una estructura sin orientacidon cristalina preferencial o
estratificacion (Ashwal, 1993), estos complejos muestran estructuras bandeadas dadas por la
orientacién de plagioclasa, olivino y piroxeno (Romey, 1968; Philpotts, 1981; Ashwal, 1993; Scoates y
Frost, 1996; Ashwal et al., 1998). Las estructuras en bloque, consistentes en inclusiones de algun tipo
de anortosita en otra, se interpretan como fragmentos erosionados de un techo anortositico, o bien
como bloques transportados durante recargas magmaticas (Ashwal, 1993; Scoates y Frost, 1996;
Scoates, 2000). Por otro lado, Las estructuras almohadilladas, mas cominmente desarrolladas entre
las rocas graniticas y las rocas FTP, indican mezcla de magmas y mingling (Morse, 1982; Ashwal,
1993). Finalmente, también es posible encontrar diques anortositicos (e.g., Scoates y Frost, 1996).
Entre las texturas igneas mdas cominmente encontradas en estas rocas estan: texturas cumuliticas,
tales como texturas ofiticas y subofiticas tanto en tamafios normales como en megacristales (Ashwal,
1982; Duchesne, 1984; Ashwal et al., 1998); texturas de Intercrecimiento entre el apatito y 6xidos de
Fe-Ti (Ashwal, 1982); texturas de exsolucion de plagioclasa y espinela en los megacristales de
ortopiroxeno (Duchesne, 1984), de clinopiroxeno en ortopiroxeno (Bohlen y Essene, 1978) y entre
hematita e ilmenita (Duchesne, 1970); y texturas poikiliticas de inclusiones de rutilo y zircon en la
plagioclasa (Ashwal et al.,, 1999). Por otro lado, entre las texturas metamdrficas se encuentran
texturas coroniticas que evidencian reacciones nuevas (Duchesne, 1970); y texturas de recristalizacion
como rotacion de subgranos y migracion por bordes de granos (Lafrance et al., 1996).

1.5. ORIGEN Y EVOLUCION

El origen, la evolucidn y el ambiente tectdnico en el cual se generaron las anortositas de tipo masivo
han sido objeto de diversas opiniones. Esto es en parte debido a su naturaleza monomineralica, a la
no existencia de equivalentes extrusivos, a las variaciones en la quimica de trazas e is6topos (tanto
entre un mismo complejo como entre masivos) y a su restriccién en el Proterozoico, de modo que no
es posible resolver estos interrogantes por medio del uniformitarismo. A continuacién, se tratan los
procesos magmaticos implicados, las fuentes magmadticas y los modelos propuestos para su
generacion, asi como los ambientes en que se pudieron haber originado.

11.5.1. Procesos Magmaticos Implicados en la Formacién de los ATM

11.5.1.1. Cristalizacién fraccionada: La cristalizacidn y remocién de minerales maficos, tanto
en las cdmaras magmaticas como durante el ascenso al lugar de emplazamiento, juegan un papel
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importante saturando el magma en aluminio; dicha saturaciéon ocurre hasta que la nucleacién y
crecimiento de la plagioclasa impida el asentamiento de minerales maficos, los cuales para ese
momento, representan un volumen del 30-40% del material cristalizado (Emslie, 1975; Ashwal, 1982;
Morse, 1982; Arndt, 2013; Bybee et al., 2014). Evidencias de un fraccionamiento previo a la
cristalizacion de la plagioclasa corresponden a (1) la presencia de megacristales de piroxeno,
formados a presiones entre 9 y 13.5 kbar y a temperaturas entre 1250° y 1350°C (Emslie, 1975, 1978;
Ashwal, 1993; Bybee et al., 2014); (2) diferencias en las relaciones iniciales de 8751 /8¢ (87Sr/865r(i)) y
en los valores de gng) entre los megacristales y las anortositas, lo cual sugiere que los primeros se
habrian formado a partir de un magma parental no contaminado (Scoates y Frost, 1996); y a (3) las
relaciones de hierro [Fe*/(Fe*+Mg)] y los valores del Mg# en las ATM (Emslie, 1975; Ashwal, 1982,
1993; Emslie et al., 1994b). Finalmente, la cristalizacion de plagioclasa a altas presiones, su
acumulacidon en mushes y su flotabilidad, producirian el ascenso y emplazamiento diapirico de estos
cuerpos a lugares mas someros de la corteza (Duchesne, 1984; Scoates y Frost, 1996).

11.5.1.2. Asimilacion magmatica: A grandes rasgos y teniendo en cuenta que los efectos de la
contaminacién varian dependiendo del tipo de contaminante, este proceso se ve reflejado en el
aumento tanto en las concentraciones de Rb, U, REE, Zr, como de 87Sr/865r(i) y de la actividad del silice;
mientras que los valores de &g tienden a disminuir (Ashwal y Wooden, 1983; Ashwal, 1993; Emslie y
Hegner, 1993; Emslie et al., 1994a; Frost et al., 2010). Ademas Frost et al. (2010) sugieren que la
asimilacion de corteza continental controla la actividad del silice, la fugacidad de oxigeno y la
asociacién mineral resultante en las anortositas. Scoates y Frost (1996) explican las diferencias en los
valores de 87Sr/86$r(i) Y Engqi) €ntre las rocas mas antiguas y las mas jovenes que componen el Complejo
Anortositico Laramie (LAC) en Woyming (Estados Unidos) en términos de asimilacion y maduracién
del conducto, en donde el ascenso continuo de magma habria aumentado la temperatura de fusion
de la roca caja y junto con la cristalizacidon de anortosita a lo largo del conducto se habria generado
una reduccién en la contaminacién en los pulsos posteriores. Adicionalmente, variaciones en la
composicion isotépica de los ATM en relacidn a la cercania con la roca caja, edad y naturaleza de ésta
se han observado y explicado en términos de contaminacién (e.g., Ashwal y Wooden, 1983; Ashwal et
al., 1986; Emslie y Hegner, 1993; Emslie et al., 1994b; Scoates y Frost, 1996). Evidencias adicionales
de contaminacién corresponden a la presencia de xenolitos, tanto de roca caja dentro de las
anortositas como de anortositas dentro de las rocas graniticas asociadas y viceversa (e.g., Ashwal y
Wooden, 1983; Ashwal, 1993; Driippel et al., 2007; Gleillner et al., 2010)

11.5.1.3. Mezclas de magmas: El hecho de que una ATM esté conformada por varios cuerpos
anortositicos, indica la ocurrencia de inyecciones nuevas de magma a la cdmara magmatica (Emslie,
1975, 1978; Morse, 1982; Ashwal, 1993, 2010). Dichas recargas no solo inducen la mezcla y
enriqguecen el magma en plagioclasa, sino que también, inducen variaciones en la composicion
isotopica de dichos cuerpos (Emslie, 1975, 1978; McLelland et al., 2010). Basados en el contenido de
An normativa respecto a 87Sr/%Srm en los sectores bandeados de la anortosita Poe Mountain (LAC,
Woyming, Estados Unidos), Scoates y Frost (1996) identifican pulsos magmaticos diferentes vy
procesos de mezcla ocurridos en dicho cuerpo.



11.5.1.4. Fendmenos de inmiscibilidad: Algunos autores argumentan que la formacién de las
rocas del ensamble AMCG se debe a fendmenos de inmiscibilidad. Por ejemplo, Philpotts (1981)
propone que todas las rocas dentro de esta suite fueron originadas por la separacién de liquidos
inmiscibles a partir de un magma andesitico. Segun el autor, el fundido rico en Fe generaria las rocas
basicas, jotuniticas y los depdsitos de Fe-Ti-P; mientras que el fundido rico en Si generaria las
anortositas y las rocas graniticas. Adicionalmente, Chen et al. (2013) proponen que los depdsitos de
Fe-Ti-P del complejo anortositico de Damiao (China) fueron formados por inmiscibilidad de magmas
ferrodioriticos durante los ultimos estadios de diferenciacion favorecidos por las altas fugacidades de
oxigeno y el contenido de fosforo en el magma. Bogaerts y Schmidt (2006) argumentan que en
fundidos silicatados cantidades pequenias de P,0s; y TiO, (<2.0 wt%) amplian los campos de
estabilidad de la inmiscibilidad (two-liquid field) y que a su vez minimizan los efectos negativos
causados por el MgO, el CaO y por el aumento en la presidn; ademas, resaltan la importancia del
grado de polimerizacién en el desarrollo de este proceso.

11.5.1.5. Emplazamiento: El ascenso diapirico de mushes de plagioclasa, debido a la
flotabilidad de este mineral y a la menor densidad de estos mushes respecto a la roca que lo rodea, es
el mecanismo propuesto para el emplazamiento de estas rocas a niveles de corteza media y somera
(Emslie, 1975; Duchesne y Demaiffe, 1978; Duchesne, 1984; Ashwal, 1993; Bybee et al., 2014).
Evidencia de lo anterior lo da la presencia de (1) texturas intermedias entre protoclasticas y
granoblasticas en un mismo cuerpo; (2) indicadores cinematicos de deformacion en la roca caja; (3)
bloques anortositicos y leuconoriticos fuertemente foliados inmersos en cuerpos anortositicos, lo cual
probaria que las partes marginales del intrusivo ya estaban formadas cuando otras partes del cuerpo
aun podian intruir (Duchesne, 1984). Una evidencia adicional para este modelo es la ocurrencia de
megacristales de orto- y clinopiroxeno encontrados tanto individualmente como en agregados
subofiticos, cristalizados a profundidades del limite corteza-manto (Duchesne y Demaiffe, 1978;
Ashwal, 1993; Scoates y Frost, 1996; Bybee et al., 2014).

11.5.2. Fuentes de Magmas Parentales

Actualmente se sabe, a través de su mineralogia anhidra, bordes de enfriamiento de composiciones
troctoliticas y noriticas, texturas y estructuras igneas, valores de 87Sr/865r(i) (0.703-0.706; Heath and
Fairbairn (1969) en Ashwal, 1993) similares a los de los basaltos continentales y al fraccionamiento de
50 en el rango de basalto y gabros (5.8-7.6 %o; Taylor (1969) en Ashwal, 1993), que las anortositas
cristalizan a partir de magmas secos y de alta temperatura (Emslie, 1978; Morse, 1982; Ashwal, 1993;
Arndt, 2013). Sin embargo, el origen y la composicién de dicho magma permanecen como temas
controversiales debatiéndose entre:

a. Magmas con composiciones gabrdicas ricas en Al derivados del manto empobrecido, inferido de
sus relaciones 87Sr/86Sr(i) y valores de gyqg5), mostrando o no variaciones en dichas concentraciones
por efectos de contaminacién (Emslie, 1975, 1978; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal, 1982; Ashwal y
Wooden, 1983; Demaiffe et al., 1986; Scoates y Frost, 1996; Ashwal et al., 1998; Driippel et al.,



2007; Maiji et al., 2010; Bybee et al., 2014). Esta composicion de magma parental es, hasta el
momento la mas aceptada.

b. Magmas con composiciones jotuniticas generados a partir de fuentes heterogéneas del manto,
los cuales poseen concentraciones variables en REE (Duchesne y Demaiffe, 1978; Demaiffe y
Hertogen, 1981; Arndt, 2013).

¢. Magmas de composicion jotunitica o gabrdica ricos en Al, pero que habrian sido derivados por
fusion parcial de una corteza mafica (Bohlen y Essene, 1978; Simmons y Hanson, 1978; Duchesne
et al., 1999; Longhi et al., 1999; Longhi, 2005).

d. Magmas de composicion andesitica (o basdltica con mucha contaminacién), los cuales se
derivarian del manto (Philpotts, 1981).

Los autores a favor de magmas parentales basdlticos sugieren fuentes mantélicas con afinidades
toleiticas (Emslie, 1975; Morse, 1982; Maji et al., 2010); mientras que aquellos a favor de magmas
parentales jotuniticos argumentan que estos poseen firmas de magmas calcialcalinas (Duchesne y
Demaiffe, 1978). Adicionalmente, los valores positivos de eyq(;) indican fuentes mantélicas tanto en
anortositas como en megacrisitales de piroxeno, los cuales habrian sufrido empobrecimiento de REE,
reflejando también un poco los efectos de la contaminacidon (Emslie, 1975; Duchesne y Demaiffe,
1978; Emslie, 1978; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal y Wooden, 1983; Demaiffe et al., 1986; Emslie,
1991; Ashwal et al., 1998; Driippel et al., 2007; Maji et al., 2010; Bybee et al., 2014).

11.5.3. Modelos Petrogenéticos Propuestos

11.5.3.1. Modelos basados en dos etapas de cristalizacidon: La mayoria de los modelos se
basan en dos etapas de cristalizacion. Una primera etapa ocurre a presiones del limite manto-corteza,
en donde se da un fraccionamiento previo del magma parental de las anortositas (generando
megacristales de olivino, piroxeno y plagioclasa) y enriquecimiento del fundido en aluminio. Una
segunda etapa es dada por el ascenso y emplazamiento de forma diapirica a profundidades de la
corteza media y somera, lugar en donde finaliza su proceso de cristalizacion (Emslie, 1975, 1978;
Duchesne, 1984; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994b; Duchesne et al., 1999; McLelland et al., 2010).
Sin embargo, existen algunas diferencias en los ambientes tectdnicos propuestos, en la fuente de los
magmas parentales, los procesos de generacion de magmas, etc. A continuacién se describird
brevemente los modelos vigentes, los cuales se comparan en la figura I1.2 y en la tabla II.1:

e En su modelo Emslie (1978) propone que magmas de toleita olivinica, formados por plumas
mantélicas bajo una corteza cratdnica estable, se emplazan en el limite corteza-manto debido a la
ausencia de fallas o fracturas que permitan su ascenso. Estos magmas sufririan cristalizacién
fraccionada de minerales maficos previa a la generacidon de los megacristales de ortopiroxeno,
que proporcionaria al magma composiciones gabrdicas ricas en Al,0; (a partir del cual
cristalizarian los megacristales de ortopiroxeno). El calor de emplazamiento y la cristalizacién
generan fusidén parcial de la corteza inferior produciendo magmas graniticos. Finalmente, la
flotabilidad de los magmas ricos en Al,O; y el debilitamiento de la corteza por anatexis
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permitirian el ascenso de los magmas y la descompresiéon subsecuente ocasionaria la
cristalizacién de la plagioclasa y la formacidon de mushes cristalinos.

Ashwal (1993) propone que magmas primarios, de composiciones entre gabrdica y picritica
derivados del manto empobrecido, son emplazados en el Moho (Fig. Il.2.a-i). Una vez alli se da la
cristalizacién fraccionada de olivino y piroxeno, generando tanto cimulos maficos como magmas
de toleitas basalticas enriquecidos en Al, Fe/Mg y REE, hasta que la plagioclasa se convierte en la
fase liquidus y empieza a cristalizar acumulandose en el techo por flotabilidad (Fig. 1l.2.a). La
acumulacién de plagioclasa genera mushes cristalinos, de menor densidad que el medio que los
rodea, produciéndose una inestabilidad gravitacional y su ascenso (llevando consigo algunos
megacristales de piroxeno) a niveles medios o someros de la corteza (Fig. I1.2.a). Por otro lado, el
cimulo mafico permaneceria en la base de la corteza o se hundiria en el manto. Adicionalmente,
el calor del magma primario sumado al calor latente generado por la cristalizacion del éste
producirian la fusién parcial de la corteza, formando fundidos félsicos que ascienden para formar
las rocas de la serie granitica y contaminan los magmas parentales de la serie anortositica (Fig.
11.2.a).

En el modelo de Duchesne et al. (1999), la formacién de anortositas ocurre ya sea
posteriormente a un evento de colisién asociada a la generacidn de fallas o a la reactivacidon de
estas estructuras debido a magmatismo anorogénico/intraplaca el cual tendria la misma firma
geoquimica. Asi, este modelo se basa en cabalgamientos de la corteza inferior, en donde el
bloque subyacente es llevado a profundidades entre 40 y 50 km (11-13 kbar), quedando en forma
de “lengua” dentro del manto (Fig. I.2.b). Después de decenas de millones de afios se produce la
delaminacion de la litdsfera seguida por ascenso astenosférico, generando un aumento en las
temperaturas y por ende la fusién parcial de la corteza media e inferior mafica. La anatexis de la
corteza inferior generaria los magmas parentales de las anortositas, siendo éstos de composicion
basaltica rica en aluminio o de composicion jotunitica. Por otro lado, la anatexis de la corteza
media generaria los magmas parentales de las rocas graniticas, produciéndose de manera
continua durante todo el proceso de formacion y emplazamiento de las anortositas (Fig. 11.2.b).
En el lugar dejado por la corteza delaminada se forma una camara magmatica, en donde
cristalizan tanto los cimulos basicos (que después se hunden en el manto), como la plagioclasa,
cuya acumulacion en el techo de la cdmara genera los mushes cristalinos. Posteriormente, dichos
mushes ascienden de forma diapirica a través de zonas de cizalla o debilidades litosféricas (Fig.
11.2.b).

Bybee et al. (2014) proponen, basados tanto en las variaciones isotépicas entre los megacristales
de piroxeno y las anortositas, como en las dataciones de dichos megacristales y de sus
exsoluciones de plagioclasa, que los magmas de toleita basaltica ricos en aluminio, generados por
fusiéon parcial del manto, se emplazan en el Moho debido a diferencias reolégicas (Fig. 11.2.c). Alli
se produce la cristalizacién de olivino y piroxeno formando un cumulo méfico en el fondo de la
camara magmadtica que finalmente se hundiria en el manto (debido a su densidad) antes de que la
cristalizacidn de la plagioclasa empiece. El calor de emplazamiento y el producido a partir de la
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cristalizacién del cumulo mafico generarian la anatexis de la corteza inferior, produciendo la
contaminacién del magma basdltico y los magmas parentales de las rocas graniticas. La
cristalizacion de la plagioclasa formaria mushes cristalinos lo suficientemente flotantes para
ascender a niveles someros o intermedios de la corteza (Fig. Il.2.c). La diferencia de este modelo
es que los megacristales de ortopiroxeno se habrian formado 100 Ma antes de su emplazamiento
en los niveles mas someros de la corteza en un ambiente de arco tipo andino, registrando
cristalizacién fraccionada previa, contaminacién y nuevas inyecciones magmaticas durante su
formacion.

e Mclelland et al. (2010) proponen que la raiz de ordgenos engrosados es removida por
delaminacién o por remocidon convectiva (Fig. 11.2.d). Esto genera diversos esfuerzos en la corteza
que se compensan los unos a los otros, resultando en un equilibrio mecanico que, de manera
simultanea, mantiene la topografia y permite el colapso del orégeno por medio de fallas
normales de muy bajo angulo. Seguido a la delaminacién, el manto litosférico asciende y se funde
por descompresion, produciendo magmas gabrdicos que se acumularian en el limite corteza-
manto (Fig. 11.2.d). Tal equilibrio mecanico (que se mantendria entre 10 y 20 Ma) junto con
condiciones anhidras permitirian, durante largos periodos de tiempo, el fraccionamiento, la
asimilacion de la corteza inferior y la mezcla de magmas generada por nuevos pulsos magmaticos.
Asi, se da la acumulacidon de material ultramafico, que posteriormente se hundiria en el manto
debido a su mayor densidad, junto con la produccién de grandes cantidades de plagioclasa (Fig.
I1.2.d). Las rocas graniticas, se generarian por anatexis de la corteza debido al aumento en las
temperaturas causadas por el emplazamiento de los magmas mantélicos y el calor de
cristalizacién. Eventualmente, el ascenso tanto de los magmas graniticos como de los diapiros de
mushes de plagioclasa podria darse a través de zonas cizalla a escala litosférica o zonas de sutura
que habrian sido reactivadas (Fig. 11.2.d).

11.5.3.2. Otros modelos: Modelos alternativos a aquellos de dos etapas también han sido
propuestos, describiéndose a continuacion.

e Flower (1984) basado en la comparacion con dorsales oceanicas, propone que a presiones de
corteza media y somera, magmas picriticos y de toleita-olivinica derivados del manto sufren
cristalizacién fraccionada y acumulacién tanto de plagioclasa como de minerales maficos. Nuevos
pulsos magmaticos de muy altas temperaturas (1350-1400°C) causan la reabsorcién de la
plagioclasa, saturando progresivamente el magma en dicho componente. A partir de este nuevo
magma, se generarian las anortositas, noritas y troctolitas. El calor de estos magmas causa la
fusidn parcial de la corteza, generando los magmas graniticos. Todo esto ocurriria en ambientes
anorogénicos asociados a rifting continental.

e El modelo de Arndt (2013) propone que la formacién de las anortositas se da a niveles de corteza
media por el emplazamiento de un magma basaltico. Una vez alli, la plagioclasa cristaliza en las
paredes y/o en el piso inclinado de la cdmara magmatica, mientras que el liquido residual migra
hacia la base de ésta y posteriormente hacia la corteza inferior (debido a que su densidad es
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mayor que la de la corteza media). Tanto la alta densidad como la alta presién de la corteza
inferior causarian el aumento en la densidad del magma remanente, quedando estancado en el
limite anfibolita-granulita o en el limite corteza-manto. En estos lugares, este magma cristalizaria
y una vez solidificado se hundiria en el manto. Todo este proceso habria sido posible en el
Proterozoico debido a que la corteza todavia habria sido lo suficientemente caliente y ductil (a
causa de una mayor produccion de calor por decaimiento radiactivo para este tiempo) para
permitir el descenso del magma mads denso a niveles corticales inferiores y lo suficientemente
rigido, como para retener los cimulos de plagioclasa en la corteza media-somera.

11.5.4. Ambiente Tectonico

Debido a su restriccién en el Proterozoico y al no existir analogos mas recientes que por comparacién
permitan la deduccion del ambiente tecténico en el que las ATM fueron formadas, se han propuesto
diferentes modelos tecténicos para explicar su origen.

Los ambientes anorogénicos son muy citados para explicar la distribucién geografica y el magmatismo
bimodal de los ensambles AMCG en el mundo; este ambiente implica regiones con muy poca
extensidn, extensidn continental fallida y/o plumas mantélicas en cratones tectonicamente estables
(Emslie, 1978; Flower, 1984; Ashwal, 1993; Duchesne et al., 1999). Sin embargo, otros argumentan
gue aunque este ambiente explique la distribucién geografica, el lapso de tiempo geoldgico en el que
las ATM fueron emplazadas (~800 Ma) es demasiado largo y es imposible que este mecanismo trabaje
durante tanto tiempo sin iniciar la separaciéon continental (Bybee, et al.,, 2014; Ashwal, 1993).
Adicionalmente, una pluma mantélica como generadora de los ATMs también es objeto de debate, ya
qgue una sola pluma no podria explicar el desarrollo de tantas ocurrencias ni su disposicién lineal
(Ashwal, 1993; Bybee et al., 2014). Debido a lo anterior, Emslie (1978) invoca la presencia de varias
plumas que controlarian la formacidon de los cuerpos anortositicos, lo que, segun Ashwal (1993)
requeriria que el continente estuviese fijo por el lapso del tiempo en el que las ATM fueron
emplazadas.

Asi mismo, se han propuesto ambientes relacionados a subduccidn, ya que éstos también podrian
explicar la distribucién lineal aparente que los ATMs poseen. Respecto a los ambientes de colision
continental, Ashwal (1993) y Bybee et al. (2014) rechazan esta idea, argumentando la corta vida
magmatica de dicho ambiente. Sin embargo, autores como Duchesne et al. (1999) y McLelland et al.
(2010) sugieren delaminaciéon de la corteza como mecanismo posterior al evento de colisidn, lo que
permitiria el ascenso de la astenosfera. No obstante, Bybee et al. (2014) argumentan que este
mecanismo no explicaria la ocurrencia de ATM en los lugares en donde no hay evidencia de colision
continental, ademas del hecho que algunas ocurrencias anortositicas anteceden el evento colisional
por cientos de millones de afios (Ashwal, 1993). Bybee et al. (2014) argumentan que los ambientes
convergentes de tipo andino, ademas de explicar la disposicién geogréfica lineal, podrian ofrecer las
condiciones adecuadas (grandes profundidades del Moho con muy altas temperaturas, altas
presiones y largos periodos de tiempo) permitiendo la acumulacion de minerales maficos en camaras
magmaticas en el limite corteza-manto. Sin embargo, argumentos en contra de esta configuracién se
basan en la carencia de rocas de composiciones intermedias en la suite AMCG, tipicas de dichos
ambientes (Ashwal, 1993).
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Figura 11.2. Modelos de dos etapas propuestos para la generacidn de las ATM, explicados en el texto. a. Modelo de Ashwal
(1993). b. Modelo de Duchesne et al. (1999); CLM: Manto continental litosférico. c. Modelo de Bybee et al. (2014). d.
Modelo de Mclelland et al. (2010); Fuerzas orogénicas contraccional con componente horizontal (Fc) y fuerza
compensatoria (Fb); AS: Astenosfera que asciende y se funde debido a descompresién formando magmas gabrdicos.
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Tabla Il.1. Comparacién de los modelos de formacién.

Abreviaciones: Pl-plagioclasa; Opx-ortopiroxeno; Cpx-clinopiroxeno; Ol-olivino
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Tabla Il.1. Comparacidn de los modelos de formacién-continuacion. Abreviaciones: Pl-plagioclasa; Opx-ortopiroxeno; Cpx-clinopiroxeno; Ol-olivino
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Il. MARCO GEOLOGICO

En este capitulo se presenta una revision amplia de lo que se sabe hasta ahora del origen y evoluciéon
de la corteza proterozoica en México. Esto con el fin de tener un marco de referencia y comparacion
gue pueda ayudar a esclarecer la secuencia de eventos que preceden y toman parte en la formacion
de las rocas de interés.

1ll.1 OROGENO GRENVILLIANO

El cinturén orogénico grenvilliano, que se extiende desde la actual parte sur de Escandinavia, Escocia
y las partes oriental de Groenlandia, Norte América y Sur América (Frisch et al., 2010), es el resultado
de los procesos de ensamble y engrosamiento cortical (magmatismo, deformacién y metamorfismo)
que dieron origen al supercontinente Rodinia entre 1300 y 900 Ma (Rivers, 1997; Tollo et al., 2004; Li
et al., 2008). McLelland et al. (1996) divide la orogenia grenvilliana en 2 pulsos orogénicos, el primero
relacionado a la acrecion de arcos de corteza juvenil entre 1.35 y 1.18 Ga, Orogenia Elzevirian, la cual
fue seguida por la delaminacién, colapso del orégeno y emplazamiento de suites AMCG (Anortosita-
Mangerita-Charnockita-Granito). El segundo pulso, la orogenia Ottawan, estad relacionado a una
colision continente-continente con pico orogénico entre 1.09 y 1.07 Ga, el cual causa una fuerte
deformacién y metamorfismo granulitico en las rocas preexistentes y cuyos efectos compresivos
estarian vigentes hasta 1.03 Ga (MclLelland et al., 1996). Por su parte, Rivers (1997) redefine el
concepto de orogenia grenvilliana excluyendo de éste los procesos de tecténica compresional arco-
continente (orogenia Elzevirian, 1.25 - 1.19 Ga), relacionandolo exclusivamente a los eventos de
colisién continente-continente ocurridos entre 1.19 y 0.98 Ga. Sugiere también que la orogenia
grenvilliana estuvo conformada por 3 pulsos de cabalgamiento y metamorfismo: Shawinigan (ca.
1.19-1.14), Ottawan (1.08-1.02) y Rigolet (1.01-0.98 Ga), y que durante ésta se habrian dado periodos
de extensién debido al colapso del ordgeno, en donde se habrian emplazado ensambles AMCG
(Rivers, 1997). En el marco de los procesos ocurridos durante esta orogenia y ensamble de Rodinia se
formarian las rocas objeto de este estudio.

lll.1.1. Montafias Adirondack (MA)

Las Montafias Adirondack (Nueva York, E.E.U.U.), al sur de la Provincia Grenvilliana, es dividida
topograficamente en las regiones de Lowlands y Highlands (McLelland et al., 2004; Heumann et al.,
2006). La primera esta constituida por plutones calcialcalinos (1210-1170 Ma) y rocas sedimentarias
(con metamorfismo en facies anfibolita), las cuales se encuentran en contacto tecténico con
ortogneises de la regién de Highlands a través de la zona milonitica (NE/~45°NW) de Carthage-Colton
(McLelland et al., 2004; Heumann et al., 2006; McLelland et al., 2010).

La suite AMCG, en la region de Highlands, estda compuesta por los masivos anortositicos de Marcy,
Oregon y Snowy Mountain, los cuales estan ya sea parcialmente o totalmente rodeados por las rocas
de composicién intermedia a acida de los Complejos Tupper-Saranac, Diana y Stark-Santa Clara
(McLelland y Whitney, 1990). Estas litologias guardan una relacidn intrusiva con gneises
ferrodioriticos y ferrogabrdicos y diques ultramaficos de piroxenos (ricos en Fe), dxidos de Fe-Ti y
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apatitos, los cuales representan productos residuales de la diferenciacién del magma parental
anortositico (MclLelland y Whitney, 1990). Hacia el centro de los masivos anortositicos las rocas
presentan composiciones mas feldespaticas (con plagioclasa tipo andesina-labradorita); mientras que
hacia los bordes se van enriqueciendo en minerales maficos adquiriendo composiciones
leucogabroicas y noriticas (McLelland y Whitney, 1990; McLelland et al., 2004). Las rocas de la serie
granitica contienen orto-, clinopiroxeno y hornblenda, y muestran un aumento progresivo en el
contenido de silice en funcién de la distancia de los cuerpos anortositicos, es decir, en cercanias a
éstas rocas la serie acida grada de gneises mangeriticos maficos, mangeriticos y charnockiticos (cuya
ocurrencia litoldgica es la mas frecuente), a gneises graniticos de hornblenda hacia las partes mds
alejadas (McLelland y Whitney, 1990).

Las rocas de la serie granitica se habrian emplazado entre 1176 y 1146 Ma, de manera previa y
contemporanea al emplazamiento de los cuerpos anortositicos (1165-1140 Ma) respecto a los cuales
muestran relaciones intrusivas (McLelland y Whitney, 1990; McLelland et al., 1996; McLelland et al.,
2004; Heumann et al., 2006). En General, la formacidn de todas las rocas que conforman esta suite es
contemporanea y posterior a los ultimos estadios de la orogenia Shawinigan (ca. 1.19-1.14 Ga) y
precede tanto al plegamiento isoclinal y recumbente como al metamorfismo en facies granulita (con
pico a 750°-800°C y a 7.5-8 kbar; Bohlen et al., 1985) ocurridos en el marco de la orogenia Ottawan
(1090 y 1070 Ma; MclLelland y Whitney, 1990; McLelland et al., 1996; MclLelland et al., 2004,
Heumann et al., 2006; McLelland et al., 2010).

Basados en la quimica de 339 muestras de la suite AMCG, McLelland y Whitney (1990) observan que
ambas series muestran tendencias de evolucidn quimica opuestas en los diagramas de variacion,
argumentando a favor de su bimodalidad y pero no de su comagmatismo. Adicionalmente, sugieren
que las afinidades toleiticas, patrones de HREE planos en ambas suites y otras tendencias quimicas
indican su posible formacion en un ambiente anorogénico (MclLelland y Whitney, 1990). Por otra
parte, Seifert et al. (2010), argumentan que las rocas de este ensamble presentan afinidades tanto
toleiticas como calcialcalinas (basados en la geoquimica de 700 muestras), lo que segun los autores
sefiala la contaminacion de ambas series. Adicionalmente, isdtopos de Nd y Hf indican una fuente de
manto enriquecido para estas rocas (Seifert et al., 2010 y referencias citadas).

111.2. OAXAQUIA

El microcontinente Oaxaquia, en el sentido de Ortega-Gutiérrez et al. (1995), corresponde al
basamento proterozoico que registra en todos sus afloramientos (Gneis Novillo, Gneis Huiznopala,
Complejo Oaxaquefio y Complejo Guichicovi) secuencias metasedimentarias depositadas en
ambientes de margen pasivo o de rift continental (~1300 y 1150 Ma), cuerpos igneos de composicidn
basica a félsica (~1230 y 1115 Ma) que indican magmatismo de arco ocednico, migmatizacidn (en
algin momento entre 1150 y 1050 Ma), emplazamiento de suites de AMCG (~1035-1010 Ma), un
evento metamoérfico en facies granulita (¥1000-980 Ma) y una historia similar de enfriamiento y
exhumacion (979 y 550 Ma; Fig. lll.a; Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Keppie et al., 2003; Solari et al.,
2003; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014). Dicha corteza
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proterozoica conforma las partes nororiental, central y sur de México (con un area aproximada de
1.000.000 km?) constituyendo el basamento de los terrenos Oaxaca, Sierra Madre, Juaréz, Maya y
Coahuila de Campa y Coney (1983), nomenclatura a la que Keppie (2004) modifica uniendo los
terrenos Oaxaca y Sierra Madre bajo el nombre de Terreno Oaxaquia; o los equivalentes terrenos
Zapoteco, Cuicateco, Tepehuano, Maya y Coahuiltecano de Sedlock et al. (1993). Adicionalmente,
Oaxaquia se extenderia al sur de México hasta el nororiente de Honduras abarcando al basamento
precambrico del bloque Chortis (Manton, 1996 en Keppie y Ortega-Gutiérrez (1999) y Keppie (2004)),
conformando asi el terreno Meso-América de Keppie (2004) (Fig. Ill.a).

El basamento proterozoico en México fue considerado como la extensién al sur del basamento
grenvilliano de Laurencia en Estados Unidos y Canadd (de Cserna, 1971; Ruiz et al., 1988; Lawlor et
al., 1999). Sin embrago, evidencias en contra de esta hipotesis fueron dadas por (1) la ausencia tanto
de rocas del Arqueano y Proterozoico temprano en QOaxaquia, asi como de suites AMCG y de
metamorfismo en facies granulita en Texas (Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1999); (2) la edad de la
orogenia grenvilliana y las edades de enfriamiento relacionadas a este evento son mds jévenes en
Oaxaquia que en Laurencia (Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1999); (3) la fauna en la cobertura
sedimentaria del Paleozoico temprano en Texas y Chihuahua poseen afinidad de Laurencia;
entretanto la de Oaxaquia (en el Complejo Oaxaquefio y Gneis Novillo) posee afinidad gondwanica
(Robinson y Pantoja-Alor, 1968; Boucot et al., 1997; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1999); (4) diferencias
en la composicion isotépica de Pb entre las rocas de Oaxaquia y las rocas de Texas y la Provincia
Grenvilliana (Ruiz et al., 1999; Ldpez et al., 2001; Cameron et al., 2004), siendo las composiciones de
Oaxaquia mas similares a las mostradas por las rocas del grenvilliano en Colombia (Amazonia; Ruiz et
al.,, 1999; Lopez et al., 2001); (5) edades Pan-Africanas (580 Ma, relacionadas al ensamble de
Gondwana) en los cantos graniticos de la formacién paleozoica las Delicias en Coahulia, cuya fuente
detritica principal corresponde a rocas graniticas de edades entre 123247 a 1214+2 Ma (L6pez et al.,
2001).

Por otra parte, la coherencia de Oaxaquia como una sola pieza cortical proterozoica ha sido
cuestionada por Ruiz et al. (1999) quienes argumentan que la composicion isotépica de Pb del
basamento grenvilliano en el sur de México (Complejos Oaxaqueio y Guichicovi) difiere de aquel
aflorante en las partes norte y centro-oriente (Gneises Huiznopala, Novillo y guijarros del
conglomerado La Uvas en Coahuila). Por lo anterior, los autores proponen que estos basamentos
fueron acrecionados entre el Proterozoico y/o Paleozoico a través de una sutura localizada en la Faja
Volcdnica Trans-Mexicana. Sin embargo, los afloramientos del Proterozoico en México poseen
similitudes en litologias, en edades de cristalizacién, depositacién y eventos tectonotérmicos, en
composiciones isotdpicas de Pb (en feldespatos y roca total), Hf y Nd y una cobertura sedimentaria
con fauna de Gondwana (Ruiz et al., 1988; Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Keppie y Ortega-Gutiérrez,
1999; Cameron et al., 2004; Weber et al., 2010), las cuales argumentan en contra de la hipdtesis de
Ruiz et al. (1999).

Edades, concordantes y de interseccion, obtenidas a través de ID-TIMS (Isotope Dilution Thermal
lonization Mass Spectrometry), de plutonismo félsico entre ~1150 y 1050 Ma asociadas a ambientes
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de trasarco en el norte del Complejo Oaxaquefio (Keppie et al., 2003), y de arco en el sur del
Complejo Oaxaquefio (Keppie et al., 2001), Gneis Huiznopala (Lawlor et al., 1999) y Gneis Novillo
(Cameron et al., 2004), y de un evento de migmatizacién ~1100 Ma (Solari et al., 2003) han sido
reportadas; sin embargo, Weber et al. (2010) sefiala y Weber y Schulze (2014) recalcan, basados
tanto en imagenes de catodoluminiscencia (CL) como en la comparacion de edades de zircones
obtenidas a través de LA-MC-ICPMS (Laser Ablation Multicollector Inductively Coupled Mass
Sectrometry) y ID-TIMS, la complejidad de los zircones del basamento grenvilliano, y que las edades
de U-Pb en zircén entre ~1150 y 1050 Ma deben ser tratadas con precauciéon ya que pueden
corresponder a productos de mezcla debido a diferentes etapas de crecimiento, crecimiento
continuo, recristalizacién y/o pérdida de Pb.

Figura 1ll. Mapas que muestran el contexto geoldégico de complejo Oaxaquefio. a. Localizacién y extension del
microcontinente Oaxaquia de Ortega-Gutiérrez et al. (1995) y del terreno Meso-América de Keppie (2004). b. Mapa
geoldgico del sur de México (Ortega-Gutiérrez et al., 1992), mostrando la localizacién del Complejo Oaxaquefio y del area de
estudio (recuadro rojo). c. Mapa geoldgico y columna litoldgico-estructural de la parte norte del Complejo Oaxaquefio,
tomado de Solari et al. (2003); recuadro amarillo en la figura b) localizada al norte del area de estudio en este trabajo.

Con base en similitudes tanto isotdpicas de Lu-Hf en zircones como en edades U-Pb y de is6crona Sm-
Nd en roca total (de ~1.4 Ga) de ortogneises de diferentes exposiciones de Oaxaquia, obtenidas tanto
en su trabajo como en trabajos previos (e.g. Ruiz et al., 1988; Lawlor et al., 1999; Weber y Kohler,
1999; Solari et al., 2003; Weber et al., 2010), Weber y Schulze (2014) proponen la formacién de

20



corteza juvenil en un ambiente de arco de islas oceanicas entre ~1.5 y 1.4 Ga. Este arco, llamado
“Proto-Oaxaquia”, se habria generado a partir de un reservorio empobrecido, siendo un poco mas
enriquecido que el modelo del manto empobrecido de referencia o que habria asimilado sedimentos
subducidos. Proponen también que el evento magmatico, ampliamente registrado en todos los
afloramientos de Oaxaquia de ~1.25 y 1.2 Ga fue generado por la fusion de la corteza inferior juvenil
de Proto-Oaxaquia con minima influencia del manto, adquiriendo asi su misma firma isotdpica
(Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014). Este magmatismo de arco, referido como “Oaxaquia
Tipico” por Weber et al. (2010) (con Towmwn="1.5 a 1.65 Ga, “"°Lu/*""Hf=0.15, Tomna=1.4 a 1.6 Ga), se
habria producido de manera posterior a la acrecién de Proto-Oaxaquia a la margen noroccidental de
Amazonia entre 1.25 y 1.2 Ga. Lo anterior es evidenciado tanto por nucleos de zircones heredados de
~2.0-1.7 Ga (indicando corteza continental) y ~1.4 Ga (corteza juvenil del arco) rodeados por
sobrecrecimientos magmaticos de 1243 +7 Ma (en ortogneises del Gneis Huiznopala), como por
composiciones isotopicas de Hf mas bajas que las del Oaxaquia Tipico (en ortogneises del Gneis
Huiznopala y de los Complejos Oaxaquefio y Guichicovi) (Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014).
La acrecidn entre estas masas corticales se habria producido debido al movimiento sinestral entre
Amazonia y Laurentia (Keppie y Dostal, 2007; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Schulze, 2011; Weber
y Schulze, 2014).

Adicionalmente, este magmatismo caracteristico de Oaxaquia (1.25 y 1.2 Ga) constituyo la principal
fuente detritica de los metasedimentos de los Gneises Huiznopala y Novillo y los Complejos
Oaxaquefio y Guichicovi (Schulze, 2011; Weber y Schulze, 2014), donde los dos ultimos registran
también la acrecién entre Amazonia y Oaxaquia para ~1.25 Ga, ya sea por medio de nucleos
heredados de ~1.5 Ga y/o composiciones isotdpicas de fuentes continentales en los zircones
detriticos (Weber y Schulze, 2014). La depositacién de estos sedimentos fue seguida por un evento de
migmatizacién, registrado en los Gneises Novillo (Ortega-Gutiérrez, 1978; Trainor et al., 2011) y
Huiznopala (Weber y Schulze, 2014) y tanto al norte (Solari, 2001; Solari et al., 2003) como al sur del
Complejo Oaxaquefio (Weber et al., 2010; Schulze, 2011)]. Diferentes edades han sido reportadas
para esta migmatizacion: mientras que en la parte sur del Complejo Oaxaqueio Weber et al. (2010) y
Schulze (2011) reportan posibles edades de 1074 + 17 Ma y de ~1188 + 20 Ma, respectivamente; en el
norte del mismo Complejo Solari et al. (2003) proponen una edad de 1106 + 6 Ga, en tanto Weber y
Schulze (2014) de 1116 + 14 Ma (que segun los autores podria corresponder también a una edad de
mezcla).

Posteriormente, el arco habria sufrido un tiempo de relajacion y extension, bajo el cual se habria
dado la fusidn parcial de la corteza de Oaxaquia Tipico originando los magmas formadores de las
suites AMCG (Weber y Kohler, 1999; Weber et al., 2010; Schulze, 2011). La cristalizaciéon de estos
magmas (~1035-1010 Ma) precede de manera inmediata a la colisién de Amazonia-Oaxaquia (ya
acrecionados) con Baltica (orogenia Zapoteca) causando el enterramiento y metamorfismo en facies
granulitas de las rocas de Oaxaquia (~1000-980 Ma; Solari, 2001; Keppie et al., 2003; Solari et al.,
2003; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Schulze, 2011). Durante la fragmentacion
de Rodinia, este microcontinente sufre enfriamiento y exhumacién debido tanto al rifting entre
Amazonia/Oaxaquia y Baltica (~710-760 Ma, exhumacién del Complejo Oaxaqueio; Keppie et al.,

21



2004), como por el rifing entre Laurencia y Amazonia (~497 Ma, exhumacidn del Gneis Novillo; Keppie
et al., 2006) (Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010).

111.2.1. Gneis Novillo.

El Gneis Novillo, el cual cubre un area de 35 km? al occidente de Ciudad Victoria, es la exposicién de
Oaxaquia localizada mds hacia el norte del territorio mexicano (Fig. lll.a; Keppie et al., 2006; Trainor
et al., 2011). Conforma el nucleo del anticlinal Huizachal-Peregrina, en el frente de la Sierra Madre
Oriental, y se encuentra en contacto tectdnico con el Esquisto Granjero (Paleozoico) al occidente,
contacto que es intruido por un leucogranito del Mississipico Inferior (Trainor et al., 2011).

El Gneis Novillo se encuentra conformado por (1) Metasedimentos compuestos por gneises cuarzo-
feldespaticos con granate y grafito, rocas calcisilicatadas y marmoles; (2) por una suite ignea mds
antigua, con afinidad de arco y tras arco, compuesta por metagranitos con textura augen (definida
por feldespato potdsico y granates), gneises graniticos migmatiticos y granulitas gabréicas; y (3) por
un ensamble de meta-anortosita, metagabros anortositicos y gneises charnockiticos (Ortega-
Gutiérrez, 1978; Cameron et al., 2004; Trainor et al., 2011). Finalmente, también existen dos
generaciones de diques maficos que cortan las dos suites graniticas (Keppie et al., 2006; Trainor et al.,
2011). Cameron et al. (2004) obtuvieron edades de emplazamiento para la suite antigua de 1175+ 16
Ma en dos granulitas potdsicas y de 1151 £ 2 Ma en una granulita mdfica. En esta ultima, estos
autores también obtuvieron una edad 1247 + 48 Ma cuyo significado geoldgico no es argumentado
(Cameron et al., 2004), pero que segun Weber et al. (2010) corresponde a la edad de cristalizacion
basandose en una edad U-Pb similar (1220+37 Ma) obtenida en un ortogneis granatifero. Segun
Trainor et al. (2011), el emplazamiento de estas rocas debid estar acompafiado por un metamorfismo
de alto grado responsable de la migmatizacién de los gneises graniticos. Adicionalmente, Cameron et
al. (2004) reportan una edad de cristalizacién para la meta-anortosita y rocas asociadas entre 1033 +
6 Ma y 1010 + 1 Ma, obtenidas en una roca granitica y un dique de anortosita pegmatitica,
respectivamente, las cuales coinciden con la edad de ~1030+16 Ma obtenida por Weber et al. (2010)
para esta misma suite.

Después del emplazamiento de la meta-anortosita y ortogneises asociados, la deformacion bajo
condiciones de facies granulita causé la foliacion/bandeamiento, los pliegues isoclinales y pliegues en
vaina presentes en estas rocas (Trainor et al., 2011), emplazandose contemporaneamente un primer
conjunto de diques maficos que corta los ortogneises graniticos (Keppie et al., 2006). El pico del
metamorfismo, 8.9-9.7 kbar y 730-775°C (Orozco, 1991 en Trainor et al., 2011), habria ocurrido en
condiciones estaticas en la raiz de un orégeno (~40 km de profundidad) generado por colisién o
subduccidn (Trainor et al., 2011). Posteriormente, entre 928 + 2 y 697 = 7 Ma una etapa de
enfriamiento y exhumacién tuvo lugar a una tasa de ~1.45 °C/Ma, la cual si fue continua habria
llevado a las rocas del Gneis Novillo a la superficie a los ~497 + 40 Ma (Keppie et al., 2006), es decir
~200 Ma después que la exhumacion del Complejo Oaxaquefio (Keppie, 2004).
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111.2.2. Gneis Huiznopala

El Gneis Huiznopala, localizado en Molango (Hidalgo) y expuesto en 6 localidades diferentes en valles
profundos que cortan los anticlinales de la Sierra Madre Oriental, es la exposicién de Oaxaquia con
menor area (~25 km?) y se encuentra cubierto por rocas sedimentarias y volcénicas de edad pérmica
a jurasica temprana (Fig. lll.a; Patchett y Ruiz, 1987; Lawlor et al., 1999).

Geoldgicamente, el Gneis Huiznopala se encuentra compuesto por: (1) La unidad Supracortical
conformada por paragneises feldespaticos con granate, calcisilicatados y marmoles impuros, los
cuales se encuentran bandeados; (2) La Serie Anortosita-Gabro que corresponde a meta-anortositas y
a gneises gabroicos; (3) La Serie Principal que esta compuesta por rocas charnockiticas y
metatonaliticas (que gradan una dentro de la otra) y por gneises graniticos con granate (Lawlor et al.,
1999; Weber y Schulze, 2014). Las rocas de la Serie Principal registran dos eventos magmaticos, el
mas antiguo (~1.4 Ga, Proto-Oaxaquia) es registrado por migmatitas y charnockitas granatiferas con
edades de cristalizacidon del protolito magmatico de 1411 + 27 y 1412 + 59 Ma, respectivamente;
mientras que el evento mas joven, correspondiente a un magmatismo de arco (Oaxaquia Tipico), se
encuentra restringido entre ~1200 y 1150 Ma (Lawlor et al., 1999; Weber y Schulze, 2014). Edades
mas antiguas de nucleos heredados entre ~1.5-1.8 y ~2.0 Ga han sido reportadas en un ortogneis
granatifero (MOL-2-86) por Weber et al. (2010) y en la charnockita granatifera (Mol9-5) mencionada
anteriormente por Weber y Schulze (2014), respectivamente, reflejando la presencia de corteza
continental mas antigua adjunta al arco al momento del magmatismo de ~1.2 Ga (Weber y Schulze,
2014). Un evento migmatitico habria ocurrido en algin momento entre 1.2 y 1 Ga (Weber y Schulze,
2014) seguido por el magmatismo generador de la Serie Anortosita-Gabro. Segun (Lawlor et al., 1999)
dicha serie se emplazaria entre 1020 y 1000 Ma, difiriendo de las edades de 1050 y 1038 Ma
obtenidas en un enclave gabrdico en la anortosita por Weber y Schulze (2014), las cuales, segun los
autores, podrian corresponder también a edades de mezcla debido un sistema isotépico parcialmente
reiniciado. Un metamorfismo posterior en facies de granulita, con pico metamorfico a 725+ 23° Cy
7.2 £ 0.3 kbar (Lawlor et al., 1999), habria ocurrido entre 1015+13 Ma y 950 + 88 Ma (Weber et al.,
2010; Weber y Schulze, 2014), seguido por enfriamiento isobarico (Lawlor et al., 1999) a una tasa de
4°C/Ma (Patchett y Ruiz, 1987).

111.2.3. Complejo Guichicovi

El Complejo Guichicovi conforma la parte sur del Macizo de la Mixtequita, localizado sobre el bloque
Maya en la margen occidental del Istmo de Tehuantepec (Fig. lll.a y b), cubriendo un area de ~800
km? (Weber y Hecht, 2003). Limita al norte con el batolito de la Mixtequita (Permo-Triasico y
Jurasico), y al oeste con las rocas metamorficas de bajo grado del terreno Cuicateco, cuyo contacto
tectdnico es inferido, ya que se encuentra cubierto por lechos rojos y arcosas del Jurasico (Fig. lll.b;
Weber y Kéhler, 1999).

La geologia del Complejo Guichicovi se encuentra conformada por tres grandes unidades (Weber y
Kohler, 1999; Weber y Hecht, 2000; Weber y Hecht, 2003): (1) Unidad Metasedimentaria, localizada
al sur del Complejo, compuesta por gneises cuarzo-feldespaticos con granate y/o biotita, gneises con

23



grafito, marmoles impuros y gneises cuarzo-feldespaticos similares a leptinitas (interpretadas como
unidades volcano-sedimentarias); (2) Unidad Zacatal, localizada hacia la parte central y suroccidental
del Complejo, corresponde a gneises cuarzo-feldespaticos con granate, gneises félsicos con
hornblenda y a charnockitas; y (3) Unidad Guichicovi Norte, al norte del Complejo, corresponde a
gneises anortositicos-tonaliticos, granulitas bdasicas, gneises de hornblenda con estructuras
migmatiticas y a diques compuestos principalmente por magnetita. Estas litologias también se
encuentran como diques o pequefios afloramientos hacia el sur del Complejo, guardando una
relacién intrusiva con las rocas de la unidad Zacatal y la unidad Metasedimentaria.

La unidad Zacatal, generada debido a un magmatismo de arco (~1.23 y 1.12 Ga) con fuente
empobrecida, segin valores de eNd; y eHf;, intruyd a la unidad Metasedimentaria a ~1231 + 43 Ma
(Weber y Kéhler, 1999; Weber y Hecht, 2003; Weber et al., 2010). Las rocas de la unidad Guichicovi
Norte, con firmas de ambiente intraplaca, se habrian formado a partir de la fusién parcial de las rocas
del arco magmatico (Weber y Hecht, 2003; Weber et al., 2010). Basados en una edad U-Pb
concordante de una charnockita, Weber y Kéhler (1999) proponen que la actividad magmatica habria
durado hasta 991 + 4 Ma, sefialando diferentes pulsos tectonotermales en Oaxaquia. Posterior a este
evento, un metamorfismo en facies de granulita, con pico metamérfico de 837 + 59°Cy 7.4 £ 0.3 kb
(Murillo-Mufieton y Anderson, 1994 en Weber y Kohler, 1999), tuvo lugar entre 996 + 9 y 975 + 36 Ma
(Weber y Kohler, 1999; Weber et al., 2010) recristalizando toda la secuencia y generado, ademas, la
migmatizacién de los gneises de hornblenda por deshidratacién de biotita (Weber y Kéhler, 1999). El
pico metamorfico fue seguido por una etapa de enfriamiento lento entre ~990 y ~920 Ma, a una tasa
de 1.5-2°C/Ma a niveles corticales profundos, acompafada probablemente por la hidratacion de las
asociaciones debido a la introduccién de fluidos provenientes de una zona de subduccién (Weber y
Kohler, 1999; Weber y Hecht, 2003). Finalmente, a esta etapa le habria seguido una segunda de
enfriamiento mas rapido entre ~920 y ~870 Ma con una tasa de ~8°C/Ma (Weber y Kohler, 1999).

111.2.4. Otras Manifestaciones de Rocas Proterozoicas en Oaxaquia

Adicionalmente, Lopez et al. (2001) obtienen edades de cristalizacion de 123217 a 121412 Ma en
guijarros graniticos de un conglomerado paleozoico de la formacion las Delicias, ubicado cerca de las
Uvas en el estado de Coahuila, al norte de México (Fig. Ill.a). Dichas edades son caracteristicas del
magmatismo de arco reportado en los demds afloramientos en Oaxaquia, por lo cual el autor sostiene
que dichas rocas se encuentran infrayacidas por este basamento del Proterozoico. Adicionalmente,
estos autores encuentran un componente de zircén heredado de ~1.85 Ga en estas rocas, el cual
estaria relacionado al cratén Amazénico de Surameérica.

Evidencias adicionales de basamento Proterozoico hacia la parte central de México, han sido
proporcionadas por xenolitos de paragneises y granulitas de composicion mafica a intermedia en el
campo volcanico de San Luis Potosi (Fig. lll.; Ruiz et al., 1988; Schaaf et al., 1994), para los cuales
Schaaf et al. (1994) obtienen una edad de isdcrona Sm-Nd en roca total de 1248 + 69 Ma a partir de
xenolitos de granulitas de composicion intermedia a basica.
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Corteza proterozoica también ha sido encontrada en el macizo de Chiapas, localizado al este del
Istmo de Tehuantepec en la parte suroriental de México (Fig. Ill.a), el cual es cortado al sur por el
sistemas de fallas Polochic-Motagua (Weber et al., 2005). El Macizo de Chiapas se encuentra
compuesto por cuerpos plutdnicos del Permo-Tridsico de composicién granitica, dioritica y gabrdica,
gue intruyen el basamento del macizo conformado por gneises migmatiticos, augen gneises, gneises
miloniticos, metasedimentos peliticos y silicatados y meta-anortositas (Weber et al., 2005; Cisneros
de Ledn, 2015). Evidencias iniciales del basamento Proterozoico fueron dadas por Schaaf et al. (2002)
quien reporta Tpmng) 2 1.4 en anfibolitas, las que son comparables con las reportadas para el resto de
Oaxaquia (e.g. Patchett y Ruiz, 1987; Ruiz et al., 1988; Schaaf et al., 1994; Weber y Kohler, 1999;
Schulze, 2011). Adicionalmente, edades de intercepcidn superior de 1017+27 Ma y 1148 +260 Ma en
ortogneis, migmatitas y augen gneis (con porfidoclastos de plagioclasa o feldespato potasico) junto
con un analisis mineraldgico, confirman una edad del Proterozoico para el basamento de este Macizo
y llevan a Weber et al. (2005) a sugerir que estas rocas sufrieron un evento metamarfico de grado
medio que borré la paragénesis de un metamorfismo previo en facies de granulita. Finalmente,
Cisneros de Ledn (2015) reporta un cuerpo de anortosita masiva (Complejo Anortositico Mariscal-
Soconusco) que habria sido desplazado y separado ~70 km debido al movimiento sinestral del sistema
de fallas Polochic-Motagua, y sugiere que las edades U-Pb en zircén de 1026 Ma y 600 Ma obtenidas
en la anortosita corresponden a la edad de un primer emplazamiento y posterior reactivacién del
magmatismo anortositico.

Recientemente, Maldonado et al. (2016) reportan la presencia de corteza de edad Proterozoica en la
parte central de Guatemala, en las rocas que conforman el limite entre las placas de Norte América y
del Caribe (Fig. lll.a), edades que, hasta ahora, solo han sido reportadas en zircones heredados o
detriticos. Asi pues, esos autores obtienen una edad U-Pb en zircén de 961.7+£9.5 Ma en un gneis
granitico de alta presion perteneciente al Complejo metamérfico Chuacus (de edades del Ordovico y
del Triasico y con metamorfismo del Cretacico tardio; Maldonado et al., 2016). Adicionalmente, en el
NW de Honduras, una edad de U-Pb de 1000 Ma y una edad modelo de Nd 1.4 Ga fue obtenida en los
gneises graniticos del Complejo Yoro por Manton (1996 en Ortega-Gutiérrez et al., 2007; Fig. Ill.a). El
Complejo Yoro, compuesto tanto por los gneises graniticos bandeados y masivos, como por
metapelitas micaceas y granatiferas, estaria limitado por la falla Jocotan al sur y por la continuacion
inferida de la falla Aguan-Esperanza al norte (Ortega-Gutiérrez et al., 2007).

111.2.5. Complejo Oaxaqueio

La exposicion mds grande del basamento proterozoico en Meéxico corresponde al Complejo
Oaxaquefio, el cual se encuentra localizado en la parte central del estado de Oaxaca, definiendo un
cinturdn con tendencia norte-sur que se extiende desde el sur de Puebla hasta la Sierra Madre del Sur
(Fig. lll.a y b; Ortega-Gutiérrez, 1981; Moran, 1986). Dicho Complejo conforma el basamento del
terreno Zapoteco (o terreno Oaxaca de Campa y Coney, 1983) limitado al norte por las rocas de la
Faja Volcanica Trans-Mexicana (Sedlock et al., 1993). Su contacto occidental con los metasedimentos,
metagranitos y eclogitas paleozoicas del Complejo Acatlan del Terreno Mixteco esta representado por
la Falla de Caltepec (Fig. lll.b; Sedlock et al., 1993; Elias-Herrera et al., 2005). Al sur limita con los orto-
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y paragneises migmatiticos del Complejo Xolapa del terreno Chatino (o terreno Xolapa de Campa vy
Coney, 1983) a través de la falla Juchatengo - Chacalapa (Fig. Ill.b; Sedlock et al., 1993; Tolson, 2005).
Su limite oriental con las rocas de corteza ocednica y de arco-magmatico (Jurdsico-Cretacico) del
terreno Cuicateco (o terreno Judrez de Campa y Coney, 1983) se encuentra dado por el Complejo
Milonitco Sierra Juarez a través de la falla Oaxaca, cuyo nombre cambia al sur a Falla Donaji (Fig. lll.b;
Sedlock et al., 1993; Alaniz-Alvarez et al., 1994). Para su descripcién y con fines practicos, el Complejo
Oaxaquefio es dividido en los sectores Sur (drea de Pluma Hidalgo, Oaxaca) y Norte (centrado en la
ciudad de Oaxaca).

111.2.5.1. Sector Sur del Complejo Oaxaquefio (Area de Pluma Hidalgo, Oaxaca)

En el darea de Pluma Hidalgo, Schulze (2011) divide las rocas aflorantes en cinco grupos: (1) Arco
Magdalena corresponde a ortogneises de composicién dioritica a granodioritica (~1.380 + 45 Ma)
calcialcalinos, emplazados en un ambiente de arco volcdnico que a los ~1.35 Ga cambia a un régimen
de tras-arco con magmatismo toleitico, cuya actividad finaliza a los ~1311 +44 Ma. (2) Arco Copalita,
esta compuesto por ortogneises granodioriticos a cuarzomonzoniticos (1.311+41 Ma), meta-granitos
bandeados y milonitizados (1232 + 23 Ma) y ortogneises monzodioriticos a monzoniticos y gabradicos
a leucogabradicos, que se habrian originado en un evento magmatico toleitico seguido por otro de
composicion alcalina en un ambiente de arco. (3) Las Paramigmatitas San Pablo corresponden a rocas
de origen volcanosedimentario y metasedimentos (psamiticos, peliticos y calcosilicatados) formadas
entre 1.4 y 1.2 Ga con aporte cldstico solo de los arcos Magdalena y Copalita. Posteriormente, tanto
las rocas del arco Copalita como estos metasedimentos sufrieron migmatizaciéon en el marco de un
primer evento metamoérfico de alto grado (~1188 + 20 Ma) asociado a la colision entre Oaxaquia y
Amazonia. (4) Los Metasedimentos la Unién, compuestos por cuarcitas y por gneises cuarzo-
feldespaticos, calcisilicatados y peliticos, fueron depositados entre 1.11 y 1.03 Ga. (5) La suite AMCG
de Pluma Hidalgo, con afinidad entre calci-alcalina y toleitica, se habria formado a partir de la
anatexis (a ~1300°C) de una corteza inferior gabrdica a leucogabrdica rica en aluminio, debido al
aumento en las temperaturas causadas por la delaminacién del arco y posterior ascenso
astenosférico.

El origen de la suite AMCG de Pluma Hidalgo por fusion parcial de la corteza es apoyado por Weber et
al. (2010) quienes sugieren la fusidn del arco juvenil (formado a partir de una fuente empobrecida)
basada en edades modelo Tpmun=1.44 a 1.63 Ga y en valores de eHf(t) tanto en rocas de la suite
AMCG (+2.6 a +3.5) como en ortogneises migmatiticos de ~1.2 Ga (+5.1 a +7.0), a los cuales éstas
intruyen. Adicionalmente, Weber et al. (2010) sugieren una relacién genética entre las rocas del
ensamble AMCG segun sus 176’Hf/177Hf(i, de 0.28222-0.28224 y 0.28223-0.28224 obtenidas en zircones
de las rocas graniticas y roca total de anortosita, respectivamente. Segun Schulze (2011) el
emplazamiento de la suite AMCG, entre las rocas de los arcos de Magdalena y Copalita, iniciaria con
un pulso granitico a los 1014 +15 Ma (gneises granodioriticos a tonaliticos Cuagjinicuil), seguido por la
intrusién de cuerpos anortositicos, leucogabrédicos, gabrdicos, ferrodioriticos y nelsoniticos a los
1008+2.7 Ma (Ensamble de Anortositas Apanguito), culminando con la intrusion de mas rocas
graniticas a los 998 +3.3 Ma (ensamble de mangeritas, enderbitas, trondhjemitas y charnockitas
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Cafetitldn). Posteriormente, estos cinco grupos litologicos habrian sufrido tanto metamorfismo en
facies de granulita entre los 995 y 985 Ma acompanado por migmatizacién (con un pico metamorfico
entre 813-942°C y 8.1- 8.6 kbar) en el marco de la orogenia Zapoteca, como el emplazamiento de
diques pegmatiticos antes, durante y después del metamorfismo granulitico.

111.2.5.2. Sector Norte del Complejo Oaxaqueiio (Ciudad de Oaxaca)

En su sector norte, localizado hacia el occidente de la falla de Oaxaca y de la ciudad homdnima, Solari
(2001) y Solari et al. (2003) dividen las litologias aflorantes en tres unidades estructurales, Huitzo, el
Catrin y Marquez (Fig. lll.b, c y d). De base a techo, la primera unidad estructural y la mas joven
corresponde a la unidad Huitzo que, conformada por una suite anortositica, es cortada por una falla
gue pone por encima a ortogneises de composicion mafica y charnockitica de la misma suite (Fig. Ill.c
y d). Keppie et al. (2003) sugieren que (1) estas rocas se habrian formado a partir de un magma
derivado de un manto enriquecido, que habria sufrido fraccionamiento de olivino y piroxeno previo a
la formacion de estas rocas; y (2) que la generacidn de este ensamble, ocurrido a los 1012 + 12 Ma
(edad U-Pb en zircones del gneis mafico), pudo haberse dado en tres posibles ambientes: rift intra-
arco, rift de trasarco y “slab-window rift”.

La suite anortositica intruye a la unidad el Catrin, la mas antigua con una edad de cristalizacién U-Pb
de 1444 + 54 Ma (Weber y Schulze, 2014), correspondiendo a gneises migmatiticos con protolitos
gabradicos a dioriticos, los cuales son cortados por una segunda zona de cizalla (Fig. lll.c y d). Hacia su
techo, la unidad el Catrin se encuentra en contacto con la unidad Marquez a través de una tercera
zona de cizalla ductil (Fig. lll.c y d). Esta tercera unidad se encuentra compuesta tanto por paragneises
cuarzo-feldespaticos, calcisilicatados, peliticos y marmoles, como por ortogneises charnockiticos,
sieniticos y gabrodicos (Solari, 2001; Solari et al., 2003) que varian en composicion entre toleitica y
alcalina y que se habrian formado en una configuracion de rift (Keppie et al., 2003; Keppie y Dostal,
2007). Su parte metasedimentaria se habria depositado antes de ~1157 Ma, momento en el cual
ocurre el emplazamiento de los ortogneises que componen esta unidad (~1157 + 54 y 1131 + 10 Ma;
Keppie et al., 2003).

Segln Solari (2001) y Solari et al. (2003) estas rocas fueron afectadas por dos eventos
tectonotérmicos distinguidos con base en estructuras de campo. El mds antiguo, el evento Olmeca
(1106 + 6 Ma) habria causado la migmatizacion de la unidad el Catrin, el bandeamiento en la unidad
Mdrquez y pliegues isoclinales similares en ambas unidades. Sin embargo, Weber y Schulze (2014)
sefialan que debido a que estas edades fueron obtenidas por medio de la técnica ID-TIMS, esta edad
podria corresponder al producto de la mezcla de diferentes etapas de crecimiento y/o pérdida de Pb.
El segundo evento, la Orogenia Zapoteca (entre 1004 y 979 £ 3 Ma), habria causado la granulitizacién
de toda la secuencia, una foliacidn que buza ligeramente al NW y lineacidn y pliegues intrafoliales
(inclinados al norte) con inmersién al NW. El pico metamérfico granulitico (836 + 25°Cy de 7.6 + 1.6
kbar; Ramirez-Salazar, 2015), fue seguido por el emplazamiento de abundantes pegmatitas graniticas
(~982-978 Ma) junto con hidratacion y retrogresion a facies anfibolita (Solari, 2001). El Evento
Zapoteco se daria en el marco de la colision de Amazonia y Oaxaquia (ya acrecionadas) con Baltica
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(Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014). Subsecuentemente,
una primera etapa de enfriamiento rapido habria tomado lugar entre 978 y 945 Ma a una tasa de
~11.7 °C/Ma (Keppie et al., 2004; Ramirez-Salazar, 2015), exhumandose ~15 km, a una velocidad
entre 0.33 y 0.49 mm/afio, en el marco de un cambio de régimen de subduccién de alto dangulo a una
subduccidn plana (Keppie et al., 2004). A esta etapa le habria seguido otra de enfriamiento lento con
una tasa de 2 °C/Ma marcada por el comienzo de la ruptura de Rodinia. De esta manera, la parte
norte del Complejo Oaxaquefio habria alcanzado la superficie hacia los 760-710 Ma (Keppie et al.,
2004).
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IV. PROBLEMATICA, OBJETIVOS Y LOCALIZACION DEL AREA

IV.1. JUSTIFICACION Y PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

La mayoria de los trabajos existentes en el sector norte del Complejo Oaxaqueiio se han hecho al
noroeste del municipio de Huitzo, siendo enfocados principalmente en cartografia regional (Ortega-
Gutiérrez, 1981; Solari, 2001; Solari et al., 2003), geocronologia y evolucidn estructural (Fries et al.,
1966; Solari, 2001; Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003), determinacién de las condiciones del pico
metamorfico en facies granulita, historia de retrogresidén y exhumacion (Mora y Valley, 1985; Mora et
al., 1986; Keppie et al., 2004; Ramirez-Salazar, 2015); geoquimica de elementos mayores y trazas de
todas las litologias presentes (Keppie et al., 2003; Keppie y Dostal, 2007) e isotopia de Hf en una
muestra de la migmatita El Catrin y en un paragneis de la unidad Marquez (Weber y Schulze, 2014) asi
como de Nd (Patchett y Ruiz, 1987), pero donde las litologias de algunas muestras no fueron
especificadas (e.g. Ruiz et al., 1988). Basados en estos trabajos y junto con otros de caracter mas
regional (que incluyen al sur del complejo Oaxaquefio, el complejo Guichicovi y los gneises del Novillo
y Huiznopala), modelos de la génesis y evolucion tecténica de estas rocas en el marco de un
microcontinente llamado Oaxaquia han sido propuestos (e.g. Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Keppie et
al., 2003; Keppie y Dostal, 2007; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Weber vy
Schulze, 2014).

A pesar de los estudios mencionados anteriormente, la unidad Huitzo ha sido pobremente descrita y
estudiada, particularmente en sus sectores sur y poniente, conociéndose hasta ahora sélo su posicion
estructural respecto a litologias mas antiguas presentes en esta area (Solari, 2001; Solari et al., 2003)
y la edad de cristalizacidon de una granulita mafica y de una charnockita que se encuentran asociadas
a la anortosita Cacaotepec (Keppie et al., 2003). Por lo anterior, se conoce poco sobre (1) la
estructura del cuerpo anortositico y los tipos de contactos con las rocas asociadas; (2) la evolucion
quimica de estas rocas; (3) Si componen una suite Anortosita-Mangerita-Charnockita-Granito (AMCG)
completa; (4) su origen igneo, es decir, si son el producto de la fusién parcial de la corteza del terreno
Oaxaquia o del manto bajo este micro-continente en el marco de un ambiente compresivo o
extensional y (5) su evolucidn tecténica dentro del Complejo Oaxaquefio y micro-continente
Oaxaquia.

IV.2. OBJETIVOS

e Realizar la cartografia de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas en el area al sur del poblado de
Huitzo y al norte de la ciudad de Oaxaca (estado homdénimo) que permita la obtencion de datos
geoldgicos y estructurales a fin de dilucidar la estructura del cuerpo anortositico y sus contactos con
litologias leucogabrdicas, gabronoriticas y graniticas asociadas y, finalmente generar el mapa
geoldgico de dicha area en escala 1:75.000.

* Obtener las edades U-Pb de las rocas asociadas a la Anortosita de Cacaotepec en el drea de estudio,
a fin de restringir su emplazamiento y relaciones petrogenéticas y temporales.
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e Procesar y analizar la informacion petrogréfica y geoquimica de elementos mayores, trazas e
isétopos de Sr y Nd de las rocas de interés, a fin de evaluar y determinar si corresponden o no a una
suite AMCG completa, asi como la relacidon petrogenética existente entre la suite anortositica y las
rocas graniticas y la posible fuente de magma parental y ambiente de formacién.

e Generar un modelo que integre y explique el origen y la evolucién de la Anortosita Cacaotepecy las
rocas asociadas, enmarcado en el conocimiento actual tanto de anortositas de tipo masivo como del
Complejo Oaxaquefio y mas ampliamente de Oaxaquia.

IV.3. LOCALIZACION DE LA ZONA DE INTERES

La zona de interés, en el sector norte del Complejo Oaxaquefio, se encuentra localizada al sur de
México en el estado de Oaxaca, comprendiendo un area total aproximada de 260 km? ubicada al
suroeste del poblado de Huitzo y al noreste de la ciudad de Oaxaca. Esta zona fue escogida debido
que en ella la Anortosita Cacaotepec posee la mayor extension de area aflorante continua con ~65
km?. Las vias de acceso a la zona de estudio corresponden a la carretera federal 135, entre la caseta
de Huitzo y Oaxaca y a las carreteras y caminos que comunican entre si a los municipios en la zona
estudiada correspondientes de Santa Maria de Atzompa, San Felipe Tejalapam, San Lorenzo
Cacaotepec, San Andrés Zautla y Nazareno de Etla.

Figura IV. Mapa de localizacidn del area de estudio y vias de acceso locales.
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V. UNIDADES LITOLOGICAS

La cartografia del drea de interés, la recoleccidon de muestras y datos estructurales, que constituyen la
base de este trabajo, se llevaron a cabo en 3 campafias de campo, dos de 10 dias y la ultima de tres
dias de duracién. De manera previa a estas, se reunié y condensd tanto la informacién topografica y
geoldgica publicada como la obtenida a partir del estudio de imagenes aéreas en un sistema de
informacion geografica (QGIS), lo que sirvié de base para la planeacion de las campafias y la
realizacion de la cartografia del area. En campo se realizaron recorridos por vias principales, caminos
de terraceria, veredas y en los valles de algunas quebradas de la zona de estudio, identificando
litologias y contactos y recolectdndose datos estructurales y un total de 85 muestras.

V.1. META-ANORTOSITA Y META-LEUCOGRABROS

El cuerpo meta-anortositico, con un drea 64.3 km?, aflora al oeste de los municipios de Nazareno de
Etla y San Lorenzo Cacaotepec (figura V.0.1). Hacia su interior, y en su mayor parte, la roca
corresponde a una anortosita sensu stricto (figura V.1.1); sin embargo, hacia sus bordes se da un
aumento progresivo en el contenido de minerales maficos en la roca, adquiriendo composiciones
leucogabrodicas. De esta manera, en la periferia del cuerpo, estas litologias se manifiestan como
intercalaciones de bandas anortositicas y bandas leucogabrodicas (figura V.1.2), las cuales se
encuentran orientadas de manera paralela a la foliacidn definida solamente por minerales maficos.

La anortosita sensu stricto, compuesta por mas del 90% de plagioclasa, piroxenos, éxidos de Fe-Ti,
con cantidades accesorias de apatito y esporddicas de sulfuros y cuarzo, posee colores diversos y
texturas que varian entre inequigranular y equigranular, presentando tamafios de grano entre medio
y grueso principalmente (figura V.1.1). En las anortositas inequigranulares es comun observar que las
plagioclasas que presentan los tamafios de grano mds gruesos poseen coloraciones blancas, purpuras,
grises y/o verdes, encontrandose inmersas en una matriz de plagioclasa de grano medio a fino de
color blanco (figuras V.1.1 a, b, c). Por otro lado, en las anortositas equigranulares se observa tanto
variacion en el color de las plagioclasas (figura V.1.1 d) como colores homogéneos (figura V.1.1 e, f).
Estas diferencias en textura y color pueden deberse (1) a variaciones dentro del mismo cuerpo, (2) a
que corresponden a diferentes plutones anortositicos, y/o (3) a los procesos de recristalizacién que
afectaron a estas rocas. En general, el granate en esta litologia se encuentra ausente; sin embargo,
solo en una localidad (muestra PCY34b, seccion de la Quebrada Bonita-figura V.0.1.a) se encontré una
franja (3x2 cm) de este mineral asociada a piroxeno.

En los sectores leucogabroéicos, compuestos por plagioclasa (89-65%), piroxeno u hornblenda (10-
32.5%) y cantidades variable de 6xidos de Fe-Ti y apatito, el tamafio de grano de esta roca varia entre
fino y medio y la plagioclasa en afloramiento posee principalmente una coloracién blanca (figura
V.1.2 a). Dentro de estos sectores los minerales maficos definen laminas, bandas irregulares y/o
bolsones melanocraticos que alcanzan espesores variables y que, a menudo, contienen cantidades
significativas de 6xidos de Fe-Ti y apatito (figura V.1.2 b, ¢, d). En general los niveles maficos se
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encuentran cloritizados y epidotizados, mientras que la plagioclasa se encuentra alterada a epidota o
a sericita, lo que le imprime coloraciones verdosas y amarillentas a la roca.

Niveles ricos en éxidos de Fe-Ti, como agregados o vetillas sin orientacién aparente, se observan
también inmersos dentro del cuerpo anortositico, alcanzando espesores de hasta 3 cm (figura V.1.2 e,
f). Adicionalmente, se resalta la presencia de megacristales de piroxenos (en el sentido de Emslie,
1975), con tamafios mayores a 2 cm y que se encuentran principalmente como agregados
acompafiados por lo general de 6xidos de Fe-Ti (figuraV.1.2 e, g, h).

Debido a su contenido escaso en minerales maficos, en la anortosita (sensu stricto) no se observo
foliacion, pero si existe en los sectores leucogabrdicos hacia las margenes suroccidental y norte del
cuerpo. Mientras que hacia el sector SW de éste la foliacién posee rumbos al NW con buzamientos al
NE, hacia el sector norte del cuerpo meta-anortositico (dentro y fuera del area de estudio) dicha
foliacion se orienta al NE y buza al NW. En contraste la lineacién es constante, inclinandose
suavemente siempre hacia el norte (figura V.0.1). Adicionalmente en campo, tanto la anortosita como
los leucogabros se encontraron muy meteorizados y fracturados, presentando familias de diaclasas
y/o fallas que cortan al cuerpo. El contacto entre estas unidades se encuentra mejor expuesto en la
Quebrada Bonita, localizada al norte del municipio de San Felipe Tejalapam (figura V.0.2a).

V.2. META-GABRONORITAS

Esta litologia aflora principalmente hacia los bordes occidental (sobre las veredas que comunican San
Felipe Tejalapam con Santo Tomds Mazaltepec y Santa Maria Pefioles) y sur del cuerpo anortositico
en el area de estudio, manteniendo la misma direccién de foliaciéon que poseen los leucogabros (NW-
NE; figuras V.0.1 y V.2 a). Esta litologia fue observada a modo de intercalaciones de bandas gabroicas
con bandas anortositicas, como un bloque inmerso dentro del cuerpo anortositico (figura V.2 a) y
como un cuerpo individual.

Las gabronoritas estan compuestos por plagioclasa (35 y 65%), por minerales maficos, entre los que
es posible distinguir piroxenos, hornblendas y/o biotitas (figura V.2. b, ¢) y comlUnmente se
encuentran enriquecidos en o6xidos de Fe-Ti y apatito. En general, esta roca es de grano medio a
grueso y puede o no presentar estructuras gnéisicas (figura V.2 d) o augen, ésta ultima definida por
porfidoclastos de plagioclasa. Dentro de esta litologia también se encontraron bolsones de roca
nelsonitica con espesores de centimetros a decimetros (figura V.2 e). La mayoria de los afloramientos
de estas rocas se encuentran altamente meteorizados, fracturados y/o milonitizados, haciendo dificil
no solo su identificacidon sino también la toma de muestras y de estructuras.

Figura V.0.1 Mapa geoldgico del drea de estudio y secciones estructurales con orientaciéon al NW-SE y al SW-NE, sefialadas
en el mapa con lineas intermitentes rojas. Lineas sélidas y letras a y b azules corresponden a la traza de los perfiles de la
figura V.0.2. Codigo de colores usados son los sugeridos por la Comision del Mapa Geoldgico del Mundo (CGMW)
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Figura V.0.2. Secciones representativas que muestra los contactos entre las unidades de interés (lineas y letras a y b azules
en Fig. V.0.1). Estaciones sefialadas sobre los perfiles. a. Seccion Quebrada Bonita, localizada entre el camino que comunica
al municipio San Felipe Tejalapam con el sitio arqueoldgico Jalapa. b. Seccidn levantada sobre el camino que comunica a los
municipios de San Felipe Tejalapam y Santo Tomas Mazaltepec. Cédigo de colores usados corresponde a los sugeridos por la
Comision del Mapa Geoldgico del Mundo (CGMW).

Figura V.1.1. Variaciones texturales, cromaticas y de tamafio de grano encontradas en la Anortosita Cacaotepec. a.
Anortosita con cristales de plagioclasa de diferentes tamafios y diferentes coloraciones. Se resalta el dominio de plagioclasas
purpuras con tamafos de grano muy grueso hacia la parte superior y un tamafio de grano entre grueso y medio hacia la
parte inferior; todas estas inmersas en una matriz de plagioclasa blanca de grano medio a fino (muestra AC25). b.
Plagioclasas purpuras y verdosas de grano muy grueso inmersas en una matriz de plagioclasa blanca de grano medio a fino
(muestra AC48). c. Plagioclasas de coloraciones grisaceas de grano grueso inmersas en una matriz blanca de grano medio
(muestra AC39). d. Anortosita de tamafio de grano medio con plagioclasa blanca y rosa. Nétese la presencia de piroxenos y
Oxidos de Fe-Ti (muestra AC47). e. Anortosita con tamafio de grano homogéneo de color blanco (muestra AC41). f.
Anortosita de tamafio de grano muy grueso de coloracién purpura (muestra PCY71).
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Figura V.1.2. Fotografias de afloramiento y muestra de mano de los meta-leucogabros y 6xidos de Fe-Ti y megacristales de
piroxeno en la meta-anortosita. a. Muestra de mano del meta-leucogabro (muestra AC23d). b. Afloramiento del meta-
leucogabro en donde los minerales maficos definen laminas que marcan la foliacion con rumbo N10W/71NE (estacidon
PCY02). c. Afloramiento de meta-leucogabro, en donde se observa la variacién en el contenido de minerales maficos, la
foliacion definida (N37W/47NE) por estos y sectores en donde se acumulan formando laminas y/o bolsones irregulares
(parte inferior de la fotografia, estacién AC23). d. Afloramiento en donde se observa la intercalacion de bandas de
composicion leucogabroéica con bandas anortositicas (N37W/47NE). Obsérvese también la ocurrencia de bandas irregulares
melanocraticas (parte superior del afloramiento; estacion AC23). El martillo en las figuras posee 23.5 cm de largo. e.
Afloramiento de anortosita, en donde se observan acumulaciones de 6xidos de Fe-Ti y megacristales de piroxeno en
diferentes partes del afloramiento (PCY37). En rectangulos se sefiala la ubicacion de las fotografias f y g. f. Agregados de
oxidos de Fe-Ti, los cuales se encuentran asociados a apatito y a piroxenos (PCY37). g. Agregados de megacristales de
piroxenos, los cuales se encuentran altamente meteorizados y deformados (PCY37). h. Megacristales de piroxenos,
relativamente bien preservados, tanto en cristales individuales como en acumulados (hacia la margen derecha de la
fotografia; estaciéon AC56). La pica posee un largo de 32.5 cm y la moneda posee un didmetro de dos cm.

V.3. META-GRANITOS (ORTOGNEISES GRANITICOS)

Los meta-granitos afloran al occidente de San Felipe Tejalapam y Santo Tomas Mazaltepec y al
suroccidente y noroeste del municipio de Santa Maria Atzompa, de modo que rodean de manera
parcial el cuerpo anortositico (figura V.0.1). Se encontrd que esta litologia también esta presente en
el drea de estudio en forma de diques y mantos (respecto a la foliacion), con relaciones intrusivas
respecto a otras rocas graniticas y a las demads litologias estudiadas. Adicionalmente, estas rocas
fueron encontradas como xenolitos dentro del cuerpo anortositico y dentro de otras rocas graniticas
(figura Vv.0.2 ay b).
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Figura V.2. Fotografias de afloramiento y muestras de mano del ortogneis gabrdico. a. Bloque de meta-gabro (rodeado por
la linea roja punteada) inmerso en la anortosita (AC09B). b. Muestra de mano del meta-gabro compuesta por plagioclasa +
piroxenos + 6xidos de Fe-Ti (muestra AC09B). c. Muestra de mano del meta-gabro compuesta por plagioclasa + biotita +
Oxidos de Fe-Ti (muestra AC15). d. Meta-gabro de grano grueso con estructura gnéisica. e. Bolsones nelsoniticos (areas
rodeadas por la linea roja punteada) dentro del cuerpo meta-gabréico (estacion PCY95).

Figura V.3. Variedad de ortogneises graniticos. a. Ortogneis granitico de coloracion blanquecina compuesta principalmente
por cuarzo azul y plagioclasa con foliacion bien desarrollada (estacion PCY96). Aunque en la fotografia no se observa, en
algunos sectores la roca es rica en minerales maficos. b. Ortogneis granitico rosado, compuesta por cuarzo azul, plagioclasa,
feldespato potdsico y en menor cantidad minerales méficos y 6xidos de Fe-Ti. Esta roca muestra variacion en el tamafo de
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grano y foliacién bien desarrollada (estaciéon AC73). c. Ortogneis tonalitico de color negro sin foliacién, compuesta por
plagioclasa, cuarzo, piroxenos y granate (muestra AC17). d. Ortogneis cuarzo-monzonitico bandeado, con bandas muy ricas
en piroxenos y otras bandas en las que dominan cuarzo, plagioclasa y feldespato potéasico (muestra AC22b). e. Ortogneis
granitico compuesto por piroxeno, plagioclasa, cuarzo y feldespato potasico. Se resalta la variacidn composicional, textural y
de tamafio de grano en una misma roca (muestras AC22a). f. Roca granodioritica con buen desarrollo de la foliacion,
compuesta por cuarzo, plagioclasa, piroxeno y cantidades menores de feldespato potasico (muestra AC16).

Los ortogneises graniticos encontrados poseen cantidades variables de cuarzo (que en muchas
localidades se observa azul, figura V.3 a, b), plagioclasa, feldespato potésico, piroxenos y/u
hornblenda, con cantidades variables de 6xidos de Fe-Ti y apatito, y en donde el granate puede o no
estar presente. Respecto a su coloracidn, estas rocas son de color blanco, rosado y hasta verde oscuro
(figura V.3 a, b, ¢ respectivamente), dependiendo de la fase mineraldgica dominante. Poseen gran
variedad de tamafiios de grano, variando entre fino y grueso, pudiendo incluso encontrarse diferentes
tamafios y texturas dentro de un mismo afloramiento (figura V.3 d, e). Estas rocas pueden ser masivas
(figura V.3 c) o encontrarse fuertemente foliadas (figura V.3 a, b, f), mostrando incluso estructura
gnéisica o el desarrollo de bandeamiento (dado por intercalaciones de bandas mas cuarzo
feldespaticas y bandas mucho mas ricas en piroxenos y hornblendas; figura V.3 d, e). En algunos
sectores estas rocas muestran fuertes signos de deformacién, encontrandose muy fracturadas, con
desarrollo de foliacion milonitica o de pliegues locales que afectan la direccién de la foliacién o del
bandeamiento.

V.4. DIQUES ULTRAMAFICOS

Cuerpos de piroxenita fueron encontrados hacia el noroeste del municipio de San Felipe Tejalapam;
uno sobre una carretera de terraceria que conduce al sitio arqueoldgico del Cerro Jalapa y otro sobre
una quebrada que cruza este camino (figura V.0.2a). Estos cuerpos ultramaficos tienen espesores que
varian entre 50 cm y 1 m e intruyen al cuerpo anortositico a manera de diques (figura V.4 a, d). Se
encuentran compuestos principalmente por megacristales de piroxeno (>10 cm) orientados
aleatoriamente, observandose de manera esporddica plagioclasa, feldespato potdsico, 6xidos de Fe-Ti
y sulfuros (figura V.4 b, c, e). En algunos sectores de este cuerpo los piroxenos se encuentran
epidotizados o uralitizados (figura V.4 c, e), especialmente en aquellas areas en donde se encuentran
asociados a feldespato potasico (figura V.4 d, e). En general estos cuerpos estan altamente
meteorizados, lo que dificultd su descripcién y toma de muestras.

V.5. PARAGNEISES

Esta litologia se encuentra localizada al oeste de los municipios de San Andrés Ixtlahuaca y San Felipe
Tejalapam (figura V.0.1). En el drea de estudio, esta unidad corresponde a intercalaciones de bandas
cuarzo-feldespaticas, con bandas maficas muy ricas en biotita, y ambas pueden o no contener granate
(figura V.5. a, b). Las bandas cuarzo-feldespaticas estdn compuestas por cuarzo (que en ocasiones se
observé azul), feldespato potasico, plagioclasa y pequefias cantidades de piroxenos que pueden o no
estar coronados por clorita (figura V.5. b), observandose grafito esporadicamente. Por otro lado, las
bandas oscuras se encuentran compuestas por minerales maficos, en su mayoria biotita, y cantidades
menores de Oxidos de Fe-Ti. Adicionalmente, en estas rocas se observan al menos tres etapas de
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deformacién, la primera corresponde al desarrollo de la foliaciéon (paralela al bandeamiento), la
segunda ductil dada por el plegamiento tanto de la foliacion como del bandeamiento y la tercera, en

algunos sectores, es dada por la deformacidn frégil (figura V.5.1. a).

Figura V.4. Fotografias de afloramiento y muestra de mano de los diques de piroxenita. a. Dique ultrabasico intruyendo a la
anortosita (estacion PCY34). b. y c. Acercamientos de un sector del dique en la figura a; se observan piroxenos, plagioclasa y
epidotas (estacién PCY34). d. Dique ultrabasico con presencia de feldespato potasico, epidota y hornblenda (estacion AC59).
e. Muestra de mano del dique ultrabasico de la fotografia d, se observa feldespato potasico, epidota y hornblenda (estos
ultimos como productos del metamorfismo de retrogresién del piroxeno, muestra AC59).

Figura V.5. Fotografias de afloramiento de los paragneises en la estacion AC74. a. intercalaciones de bandas cuarzo-
feldespaticas, con bandas maficas compuestas principalmente por biotita. b. En la fotografia se observa que las bandas
cuarzo-feldespaticas se encuentran compuestas por cuarzo azul + feldespato potasico + plagioclasa + piroxenos.
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V.6. RELACIONES DE CONTACTO ENTRE UNIDADES

Los contactos entre la anortosita y la gabronorita son de dos tipos. El primero es transicional, el cual
solo fue observado de manera directa sobre el piso de una vereda; sin embargo, argumentos
adicionales que soportan esta afirmacion corresponden (1) al continuo aumento en el contenido de
minerales maficos hacia los bordes del cuerpo anortositico, (2) a la intercalacion de bandas gabrdicas,
paralelas a la foliacién, con bandas anortositicas (figura V.0.2 a y V.6 a). El segundo tipo es intrusivo,
siendo observado a manera de xenolitos de ortogneis gabrdico dentro del cuerpo anortositico (e.g.
muestra AC09B; figura V.2 a), y un contacto inferido como intrusivo entre el cuerpo anortositico y un
cuerpo gabrdico hacia el SW de la zona (en la seccidon que comunica los municipios de San Felipe
Tejalapam con Santo Tomas Mazaltepec, figura V.0.2 b).

En éste Ultimo caso, ya que en la zona todas las estructuras poseen la misma orientacidn debido a
que la intensa deformacion en el Complejo Oaxaqueiio reorientd los contactos magmaticos de
manera paralela a la foliacidn (Solari et al., 2003), un contacto intrusivo entre estas litologias es
inferido debido al contacto semejante que existe entre este mismo cuerpo gabrdico y un ortogneis
granitico sobre esta misma seccién (estaciones AC70, AC71 y PCY95; figura V.0.2b). El contacto entre
el ortogneis granitico, fechado en este trabajo en 1137.8 + 8.5 Ma (muestra AC71; figura VIl.4 y), y el
gabro también es paralelo a la orientacion de las estructuras en la zona (figura V.6 g-h; figura V.0.2b).
Este gabro se infiere contemporaneo y genéticamente relacionado con la Anortosita Cacaotepec
debido a la presencia de bolsones nelsoniticos dentro de él (figura V.2 e). Por lo anterior, es mas
légico pensar que el cuerpo gabrdico presenta relaciones intrusivas respecto tanto al cuerpo
anortositico como al ortogneis granitico, en vez de corresponder a un producto cumulitico cristalizado
in situ a partir de la diferenciacién de la anortosita. Relaciones intrusivas entre rocas anortositicas y
gabrdicas también han sido descritas en otros ATM en el mundo (e.g. Complejo Anortositico
Laramide, Frost et al., 2010).

Por otro lado, un contacto mutuamente intrusivo es inferido entre los ortogneises graniticos y las
rocas que componen la suite anortositica. Esta afirmacion es sustentada por (1) la presencia de
xenolitos de roca granitica dentro del cuerpo anortositico (figuras V.0.2 b y V.6 b), los cuales pueden
llegar a tener dimensiones de 6 m de ancho por 10 m de largo, y por apdfisis de anortosita intruyendo
a estos xenolitos (figura V.6 c); por (2) la observacion de cuerpos, diques y mantos de composicion
granitica con relacidn intrusiva respecto al cuerpo meta-anortositico (figuras V.0.2 by V.6 d, e, f), a los
meta-gabros (figuras V.0.2 b y V.6 g, h) y los paragneises. Adicionalmente, también se observd en
campo relaciones intrusivas entre los diferentes cuerpos graniticos (figura V.6 i, j). Si todas las rocas
graniticas observadas en el drea de estudio realmente forman parte de la suite AMCG, lo anterior
sugiere que se formaron antes, durante y después de la generacién del cuerpo anortositico; de lo
contario, en el area estarian presentes rocas pertenecientes a un pulso magmatico previo a la
formacidn de la anortosita y rocas asociadas. Finalmente, diques de composicién anortositica fueron
encontrados intruyendo los paragneises hacia la margen oriental del drea de estudio.
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Figura V.6. Fotografias de afloramiento de los contactos entre las unidades de interés en la zona de estudio. a. Intercalacién
de bandas anortositicas y bandas gabrdicas (N55E/67SE), sugiriendo un contacto transicional entre el cuerpo meta-
anortositico y meta-gabrdico (estacién AC43). b. Contacto intrusivo entre los leucogabros y un ortogneis granodioritico, el
cual se encuentran como xenolito dentro del cuerpo anortositico (estaciéon AC23). c. Apodfisis de anortosita (limitada por la
linea roja) intruyendo a un xenolito granitico (estacion PCY33a). d. Cuerpo anortositico con niveles leucogabrdicos cortado
por un dique granitico (limitado por las lineas rojas). Afloramiento cortado por falla inversa (lineas amarillas) con plano
N35W/63NE; foliacion N37W/47NE. e. Panordmica del contacto abrupto entre el cuerpo anortositico y los ortogneises
graniticos sobre una carretera no pavimentada, el cual sugiere un contacto intrusivo. f. Ortogneis granitico intruyendo al
cuerpo anortositico. g. Relacion inferida como intrusiva entre el cuerpo meta-gabronoritico con mantos de roca granitica
(estacién AC71; foliacion N20W/44NE). h. Ortogneises granitico leucocratico intruyendo a otro gneis granitico de coloracién
gris (estacion AC65; foliacion: N-S/61W). i. Ortogneis melanocréatico como xenolito en un gneis granitico de coloracién rosa
(estacion AC73; foliacidon N25W/79NE).

V.7. OTRAS ROCAS EN EL AREA DE ESTUDIO

V.7.1. Granito Etla: Este cuerpo granitico de edad pérmica (255 + 1.1 Ma segun Ortega-Obregdn et
al., 2014; figura V.0.1) intruye el cuerpo anortositico, los ortogneises graniticos y los paragneises
hacia el norte del area de estudio, en donde incluso es posible observar xenolitos de anortosita,
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leucogabros y gabros inmersos en este cuerpo granitico. El granito de Etla corresponde a un cuerpo
de coloracidn rosada, compuesto principalmente por feldespato potdsico (~30-35%), plagioclasa (~30-
35%), cuarzo (~25-30%) y biotita (~5-10%). Este cuerpo manifiesta texturas que varian entre
holocristalina faneritica, con tamafios de grano entre medio y muy grueso, a holocristalina porfiritica
con cuarzo y feldespato potdsico como fenocristales inmersos en una matriz de grano medio.

V.7.2. Diques Hipabisales: En el drea estudiada se encontraron ocasionalmente diques hipabisales, de
hasta 10 m de espesor, de composicion félsica y bdsica intruyendo a las litologias antes descritas. Los
diques basicos se encuentran compuestos por hornblenda (con tamafios entre 1-5mm) y piroxeno
epidotizado (con tamafios entre 1-4mm) inmersos en un matriz afanitica de color gris verdoso oscuro.
Por otro lado, los diques félsicos poseen fenocristales de feldespato y anfibol, con tamafios menores a
4 milimetros, embebidos en una matriz afanitica de color rosado claro.

V.7.3. Secuencia Sedimentaria: Esta litologia aflora hacia el sector occidental del drea de estudio
(figura V.0.1), encontrandose mejor expuesta a lo largo de la carretera pavimentada que conduce de
Oaxaca a Santa Maria de Atzompa, en el sector de Monterrey.

Esta secuencia sedimentaria corresponde a intercalaciones de lodolitas, brechas calcareas y areniscas,
pertenecientes a la formacion Jaltepetongo de edad Neocomaniano-Aptiano (Servicio Geoldgico
Mexicano, 1998). Las lodolitas definen ldaminas de espesores milimétricos a estratos muy delgados; las
brechas calcareas corresponden a estratos que alcanzan hasta 1.5 m de espesor, y que se encuentran
conformadas por clastos angulares de lodo calcareo, fragmentos fésiles y clastos de anortosita,
cuarzo y gneises de tamafnos entre 9.5 cm hasta 1 m, inmersos en una matriz de lodo calcareo.
Finalmente, los estratos de arenisca tienen espesores medianos y estan constituidos por arena media
conformada por a cuarzo vy liticos. Adicionalmente, tanto fallas cortando los estratos como cambios
en la direccién del buzamiento de éstos, evidencian la deformacion de la secuencia.

V.7.4. Ignimbrita Etla: Un cuerpo ignimbritico (del Mioceno; Urrutia-Fucugauchi y Ferrusquia-
Villafranca, 2001) suprayace discordantemente la meta-anortosita en la parte norte del area de
estudio, cerca del municipio de Nazareno de Etla. Dicho cuerpo es masivo de color verde, conformada
por fenocristales de anfibol, piroxeno, cuarzo y vesiculas (de tamafios milimétricos), inmersos en una
matriz afanitica de color verde pistache.
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V1. PETROGRAFIA Y QUIMICA MINERAL

Inicialmente, en este capitulo se describiran las caracteristicas petrograficas de la meta-anortosita,
meta-leucogabros, meta-gabronoritas ricas en dxidos de Fe-Ti y apatitos y ortogneises graniticos
presentes en la zona estudiada. Posteriormente, se describirdn la quimica de diferentes minerales
presentes en cada grupo litoldgico y se compararan entre si. Debido a la nomenclatura confusa de
algunas de las rocas que componen la suite AMCG (Owens y Dymek, 1992), la clasificacion de las
rocas en este trabajo fue realizada siguiendo la nomenclatura propuesta por Streckeisen (1976),
exceptuando el término gabronorita de OJxidos de Fe-Ti y apatitos (OAGNs, “oxide-apatite
gabbronorite” por sus siglas en inglés) usado por Owens y Dymek (1992) para describir aquellas rocas
con mineralogia gabronoritica muy ricas en apatito y éxidos de Fe y Ti (llamadas por otros autores
jotunita, ferriodiorita, melaferrogabro, entre otros). Por otro lado, ya que las rocas leucogabréicas
poseen contenidos mayores en minerales maficos que las anortositas, imprimiendo a su vez
diferencias sutiles en textura y composicion, a partir de este capitulo estas rocas seran tratadas por
separado. Las abreviaciones minerales usadas corresponden a las sugeridas por Siivola y Schmid
(2007).

V1.1 PETROGRAFIA

Para el andlisis petrografico se estudidé un total de 79 laminas delgadas de las rocas de interés, de las
cuales 34 corresponden a anortositas, seis a leucogabros y cinco a los bolsones maficos asociados a
esta litologia, tres a OAGNs, 24 a los ortogneises graniticos y siete a los diques ultrabasicos.
Adicionalmente, para tener una idea general de la petrografia de otras rocas presentes en el drea de
estudio se realizaron siete [ldminas delgadas: dos de paragneises, dos de diques hipoabisales y tres del
granito Etla, cuyas descripciones son plasmadas de manera breve al final de esta seccidn.
Inicialmente, se realizé el corte de un total de 76 muestras, buscando que las briquetas obtenidas
fueran representativas de las caracteristicas observadas macroscépicamente, por lo cual de algunas
las muestras fueron extraidas hasta dos piezas. Por lo anterior, un total de 86 briquetas fueron
obtenidas para su laminacion, de las cuales 81 fueron elaboradas de manera externa: 77 por el taller
de laminacién del Centro de Geociencias, UNAM campus Juriquilla y 4 por la empresa Petroanalisis.

En el andlisis petrografico se buscd determinar tanto la mineralogia primaria y posterior como las
caracteristicas texturales usando microscopios de luz transmitida, los cuales fueron facilitados por los
laboratorios Francisco J. Fabregat, en el Instituto de Geologia, y por el Laboratorio Universitario de
Geoquimica Isotépica (LUGIS), en el Instituto de Geofisica, UNAM. La estimacién de porcentajes
mineraldgicos fue hecho de manera visual. En general, las rocas de interés muestran evidencias de:
(1) metamorfismo de alto grado dado por texturas granoblasticas y por la presencia de grandes
cristales de plagioclasa relicta tanto en anortositas como leucogabros y por la presencia de fases
anhidras y/o granate en los ortogneises graniticos y basicos asociados, en donde también se
observaron texturas granoblasticas, porfidoblasticas, poikilobldsticas y coroniticas; y (2) procesos de
retrogresién y alteracidon indicados por la presencia de minerales hidratados en texturas de
reemplazamiento de los minerales anhidros.
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VI.1.1. Anortosita

Petrograficamente, las anortositas estan compuestas principalmente por plagioclasa (>90%), opacos
(6xidos de Fe-Ti y sulfuros) en cantidades variables (alcanzando hasta un 15%), apatitos (0-15%),
seudomorfos de lo que fueron piroxenos (0-10%), cuarzo y feldespato potdsico en cantidades
accesorias (<5%). El granate en general se encuentra ausente en la anortosita, sin embargo sélo en
una muestra (PCY34b) se encontré este mineral a modo de sobrecrecimiento (Tabla VI.1.1). Como
minerales secundarios se observd cuarzo, epidota, zoisita, rutilo, titanita, biotita, clorita y sericita
(Tabla VI.1.1). Estas rocas presentan texturas granoblasticas, tanto equigranulares de bordes suaves
formando angulos de 120° (Fig. VI.1.1a) como inequigranulares (Fig. VI.1.1b) de bordes aserrados,
definidas principalmente por plagioclasas con tamafios entre 5 mm y 0.05 mm. Plagioclasas relictas
gue alcanzan longitudes de hasta 12.6 mm en lamina delgada, con bordes aserrados y rodeadas o
transgredidas por cristales de plagioclasa neoformados + cuarzo, definen texturas porfidoclasticas
(Fig. VI.1.1c). Las texturas poikiliticas son definidas por inclusiones de oxidos de Fe-Ti, apatito y
piroxeno en algunas plagioclasas relictas.

Figura VI.1.1. Fotomicrografias de las anortositas. a. Nicoles cruzados (NX)- objetivo 4x, muestra PCY34bl. Textura
granoblastica equigranular de bordes suaves. Los contactos en algunos lugares tienden a formar dngulos de 120°. b. NX-4x,
muestra AC26. Textura granoblastica inequigranular de bordes aserrados. También se observan formacion de subgranos y
recristalizaciéon por migracion de bordes de granos. c. Nx-4x, muestra ACO1. Plagioclasa relicta con textura antipertitica. d.
Nx-4x, muestra AC25. Inclusiones de oxidos de Fe-Ti y apatito en plagioclasa relicta. Plagioclasa alterandose a sericita y
epidota. e. Nicoles paralelos (NII)-4x, muestra PCY43. Oxidos de Fe-Ti + apatitos. Coronas de biotita y clorita alrededor de los
oxidos. f. NII-4x, muestra AC29. Coronas de rutilo alrededor de 6xidos de Fe-Ti, probablemente ilmenita. El rutilo a su vez es
coronado por titanita.

La plagioclasa puede ser antipertitica, en su mayoria cristales relicto (Fig. VI.1.1c), o posteriores (Fig.
VI.1.1a), asi como manifestar o no maclas de albita, albita-carlsbad y albita-periclina. Este mineral
presenta también maclas de deformacién, extincién ondulatoria, generacién de subgranos o
granulacion (Fig. VI.1.1b), recristalizacidon por migracion de bordes (Fig. VI.1.1b) y por reduccién de
area de bordes de grano (grain boundary area reduction; Fig. VI.1.1a), evidenciando procesos de
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deformacidn intracristalina, recuperacién y recristalizaciéon. Oxidos de Fe-Ti y apatitos son
encontrados tanto en cristales individuales de formas y tamafios variados, como en agregados en
donde forman niveles nelsoniticos y alcanzan los mayores tamafios de grano (Fig. VI.1.1.e). Los
apatitos presentan las formas mas euhedrales cuando se encuentran en dichos agregados; mientras
que, en general, los 6xidos presentan formas esqueletales o “corroidas” (Fig. VI.1.1.e), comUnmente
asociadas a rutilo, titanita y/o hematita (Fig. VI.1.1.d). La presencia de rutilo y hematita es causada
por reacciones de oxidacion de la ilmenita, que generan estos minerales como productos (Elsdon,
1972; Meinhold, 2010; Morisset et al., 2010 y referencias alli citadas); mientras que la titanita
reemplaza tanto al rutilo (coronas de titanita alrededor del rutilo), como a la ilmenita (Fig. VI.1.1.d),
reemplazamiento que en algunas rocas es total.

Pseudomorfos de Chl + Qtz + Ep + Bt + Zo + Cal en estas rocas sefalan el reemplazamiento de
piroxenos. El cuarzo se encuentra como pequefios granos intersticiales o como cristales anhedrales
de tamafios menores a 1.5 mm, con extincién ondulatoria, bordes aserrados y en algunos casos
rectos. La epidota y la zoisita, presentes como cristales individuales anhedrales o en agregados, se
observan como el producto de alteracion de la plagioclasa, relacionados a pseudomorfos
(reemplazando piroxenos) y/o en coronas formadas alrededor de los 6xidos de Fe-Ti. La biotita, de
grano fino a muy fino y con formas subhedrales a anhedrales, se observé coronando a los éxidos (Fig.
VI.1.1.e) o entre sus “formas corroidas” y asociada a algunos pseudomorfos. La presencia de clorita
estd ya sea asociada a pseudomorfos (tanto dentro de ellos como formando coronas a su alrededor) y
a minerales opacos y/o es producto de alteracidn de la biotita. La sericita es el producto de alteracién
de la plagioclasa y, debido a un grado alto de meteorizacion, alcanza porcentajes altos en algunas
rocas. La mica blanca, encontrada como cristales individuales orientados aleatoriamente o como
agregados dispuestos en forma radial (indicando crecimiento en condiciones estaticas; Bard, 1986) en
algunas rocas, esta asociada a la recristalizacidn de la sericita. Por Ultimo, la presencia de feldespato
potdsico se destaca en forma de exsoluciones antipertiticas y de manera ocasional como minerales
intersticiales.

VI.1.2. Leucogabro

De manera similar a las anortositas, su mineralogia primaria se encuentra conformada por plagioclasa
(en cantidades menores al 90%), piroxeno (principalmente clinopiroxeno, presente en cantidades
mayores al 10%), éxidos de Fe-Ti (<10%) y como accesorios apatito, cuarzo y feldespato potdsico
(<5%; Tabla VI.1.2a). En general, los tamafios de grano en la roca varian de grueso a muy fino, donde
los cristales de plagioclasa relicta poseen tamafios entre 4 y 6mm, bordes muy irregulares y tienen
texturas de antipertita (cuyo feldespato potasico puede mostrar macla de microclina; Fig. VI.1.2. a).
Plagioclasas de tamafios entre grano medio y fino son principalmente producto de la recristalizacion
metamorfica, definiendo texturas granoblasticas. Adicionalmente, éste mineral muestra maclas de
albita y combinaciones entre la macla de albita-periclina o albita-Carlsbad.

Hornblenda, de color verde y anhedral, esta asociada tanto a texturas simplectiticas de hornblenda +
cuarzo (Fig. VI.1.2. b) como a coronas alrededor del piroxeno (Fig. VI.1.2. c), siendo su producto de
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retrogresidon a facies anfibolita a través de la reaccion ortopiroxeno + clinopiroxeno + plagioclasa +
H,0 = hornblenda + cuarzo (Spear, 1995). En muchas rocas, tanto el piroxeno como la hornblenda se
encuentran como minerales relictos o se infiere su presencia debido a pseudomorfos formados por
clorita, serpentina, epidota, zoisita, actinolita-tremolita y/o calcita. Los minerales opacos se observan
como granos independientes o asociados tanto a minerales maficos (Fig. VI.1.2. b, c y f) como a
apatito, con el cual forma agregados nelsoniticos (Fig. VI.1.2. d). Estos 6xidos de Fe-Ti poseen formas
irregulares con tamafios que van desde 0.05 hasta 5 mm, son frecuentemente coronados por Ttn, Bt
+ Rt £ Chl + Ep (Fig. VI.1.2. b y c) y también se encuentran como inclusiones dentro de los piroxenos y
plagioclasas (Fig. VI.1.2. e). Los cristales de apatito presentan tamafios entre 0.1 y 1.2 mm con formas
anhedrales y subredondeadas (Fig. VI.1.2.d). El cuarzo se encuentra en forma intersticial o como
cristales anhedrales alcanzando hasta 1 mm de largo. Epidota y zoisita se encuentran como productos
de alteracién tanto de minerales ferromagnesianos asi como de la plagioclasa, la cual también se
altera sericita.

Figura VI.1.2. Fotomicrografias de los leucogabros. a. NX-10x, muestra AC23d. Plagioclasa relicta con antipertitas de
microclina. b. NII-10x, muestra AC23d. Simplectitas de hornblenda + cuarzo. c. NII-10x, muestra PCY34. Hornblenda
coronando al clinopiroxeno, los cuales se alteran a epidota. d. NX-4x, muestra AC23d. Agregados nelsoniticos y rutilo y
titanita en forma de listones dentro de la ilmenita. e. NX-10x, muestra AC56b. Anfibol verde, epidota, y clorita
reemplazando al clinopiroxeno. f. NX-4x, muestra PCY 33-34. Mineralogia de bolsones maficos, compuesta por éxidos de Fe-
Ti, apatito y piroxenos, donde los ultimos son reemplazados por a biotita, clorita y serpentina.

En estas litologia se observan ademas texturas indicativas de deformacion (fracturas en la rocas,
maclas dobladas y de deformacién, asi como extincién ondulatoria en plagioclasa y cuarzo), de
recuperacion (granulacién), de recristalizacion por migracién de bordes de granos (bordes aserrados y
lobulados) y de recristalizacion por reduccidon de area de borde de grano (bordes de suaves). Por
ultimo, también se observaron texturas mirmequiticas.
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Anortosita

Coordenadas Mineralogia
Clave Primaria Secundaria Otros
N w Pl Opx Cpx Op Ap Qtz Grt Anf Kfs Ep Zo Bt Ser/Ms Chl Cal Ttn Rt
ACO1 17°07'09.8" 96° 49' 32" X + o Apt + +
AC02 17°07' 06.2" 96° 49' 44.6" X (o) Pm + X + Apt + + + o
ACO3 (x2) 17° 06' 59.6" 96° 49'44.8" X + o + Apt o o o + o
ACO4 17° 06' 24.7" 96° 51' 10.8" X (0) Pm + + + + o
ACO6a 17° 06' 28.3" 96° 51' 55.0" X + + + Apt + + + + +
ACO07 17°06'32,9" 96° 51' 56.8" X + + + Apt # + o + +
AC09a 17°04'51,1" 96° 50' 41.5" X + o + o Apt + o+ #
AC10 17°05'8,6" 96° 51'22.9" X o o + Apt + 0 +
AC23a 17°07' 36.6" 96° 51'45.9" X # # X # X o o
AC24 17°07' 40.1" 96°49'51.6" X + + + Apt o + o +
AC25 17°08' 48.5" 96° 50' 15" X o + + + o0 # o
AC26 17°15'46.9" 96° 53' 56.2" X + o + o o o o o
AC27a 17°15'42.5" 96° 53' 50.7" X + o o + + 4+ # o
AC29 17°11'29.8" 96° 51' 58.6" X + + Apt o o + +
AC37 17°5'39.6" 96°48'54.3" X + o + Apt + 0 o©0 +
AC38 17°5'15.7" 96°48'28.8" X (o) Pm + + + Apt o + +
AC39 17°5'40.9" 96°50'0.6" X (+) Pm + o+ 4 Apt + o+ + +
AC40 17°5'19.5" 96°50'18.7" X + + + Apt o + X
AC41 17°5'9.3" 96°50'5.5" X + + + Apt # o+ +
AC42 17°6'5.2" 96°48'18.2" X + + o Apt + 4+ +
AC47 17°6'43.1" 96°48'2.5" X (#) Pm + o + Apt + + # + o
AC48 17°7'12.6" 96°49'8.7" X + + Apt + o +
AC49 17°9'25.4" 96°50'54.6" X + o Apt + 4+ +
AC50 17°9'17" 96°51'16.6" X # + Apt + o + + o
AC67a 17°7'2.8" 96°53'28.3" X # + o Apt 2 # +
PCY34b1 17°07'42.2" 96° 51'42.6" X # + + (+) Apt + + # + +
PCY34b 17°07'42.2" 96° 51' 42.6" S + + S + + o #
PCY43 17°12'42.9' 96° 51' 34" X # + + + o o o
PCY55 17°5'9.3" 96°50'7.3" X + # + Apt + + + o
PCY61 17°7'1.3" 96°48'23.1" X + o + Apt + +
PCY65 17°7'2.6" 96°50'29.9" X + o + Apt + + o
PCY66 17°7'25.4" 96°50'25.3" X + o + Apt + + o
PCY71 17°9'14.9" 96°51'18.8" X + o + Apt o o o o

Tabla VI.1.1. Lista de muestras de anortosita y mineralogia correspondiente. Donde o: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; $: 31-50, X: >50%, Apt: como antipertitas, Pm: pseudomorfo.

46



Leucogabros

Coordenadas Mineralogia
Clave N W Primaria Retrogresion y alteracion
Pl Opx Cpx Op Ap Hbl Qtz Kfs Ep Zo Bt Act/Trm Ser/Ms Chl Ttn Cal leucoxeno Srp Zr

ACO6b 17°06' 28.3" 96°51'55.0" X (#) Pm + + + Apt + 4+ + # o + # o
AC23d 17°07' 36.6" 96°51'45.9" X (x) Pm + o+ # + Apt + o + + + # +

AC56A 17°7'45.3" 96°51'40.4" X (#) Pm + o+ + + 0 # # + +

AC58 17°7'47.0" 96°51'37.3" X (#) Pm + + + Apt + o0 # # +

PCY5 17°04'51,5" 96° 50'55.6" X (x) Pm + + # Apt + 4+ # # + #
PCY34-A 17°07'42.2" 96°51'42.6" X # + o + +  (+)Apt + + o +

Tabla VI.1.2.a. Lista de muestras de leucogabros y mineralogia correspondiente. Donde o: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; S: 31-50, X: >50%, Apt: como antipertitas, Pm:
pseudomorfo.

Bolsones de minerales maficos asociados a leucogabros

Clave Coordenadas Mineralogia
N w Pl Opx Cpx Op Ap Anf Qtz Kfs Ep Zo Bt Act/Trm Ser/Ms Chl Ttn Cal leucoxeno Srp
AC23F 17°7'36.4" 96°51'45.9" Pm # # S + + # # + #
AC56b (x2) 17°7'45.3" 96°51'40.4" ? X + + # # # + X #
PCY33-34 (x2) 17°07'40.2" 96°51'43.4" # x # # # + X + #

Tabla VI.1.2.b. Lista de muestras de bolsones méficos y mineralogia correspondiente. o: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; $: 31-50, X: >50%, Apt: como antipertitas, Pm:
pseudomorfo

Gabronoritas ricas en 6xidos de Fe-Ti (OAGN)

Coordenadas Mineralogia (%z5)
Clave N W Primaria | Secundaria
Pl Opx Cpx Op Ap Hbl Bt Qtz Kfs Zo Ser/Ms Chl Ttn Cal Tic
AC09B 17°04'51,1" 96° 50' 41.5" S X # # o+ o o + Apt o o o o +
AC15 17°06' 38.2" 96° 52' 18.0" S (o) Pm # # x # # o + +
PCY95 17°08'2.4" 96°52'36.4" S # # X X

Tabla VI.1.3. Lista de muestras de gabronoritas y su mineralogia correspondiente. Simbolos o: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; $: 31-50, X: >50%, Apt: como antipertitas, Pm:
pseudomorfo.
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Por otro lado, los bolsones maficos asociados a los leucogabros en afloramiento (ver capitulo V-
unidades geoldgicas; Tabla VI.1.2. b) estan formados por piroxeno (~70%), 6xidos de Fe-Ti (<25%) y
apatitos (<15%; Fig. VI.1.2. e y f). En general, anfibol verde, biotita café, serpentina, clorita, epidota
y actinolita (presentes en cantidades variables) reemplazan casi totalmente al piroxeno (Fig. VI.1.2.
f; Tabla VI.1.2. b), identificdndose clinopiroxeno (con tamafios mayores a 5 mm) en aquellos
lugares donde sobrevive como cristales relictos (Fig. VI.1.2. e). El cuarzo, presente en porcentajes
menores, se infiere como el producto de las reacciones de alteracién de los piroxenos. La
plagioclasa, alterandose a sericita y en contacto con 6xidos y piroxenos, puede o no estar presente
dentro de estos bolsones. Los opacos poseen formas anhedrales, tamafios mayores a 5 mm y casi
siempre estan en contacto con apatito, llegando a tener inclusiones de éste. El apatito es
subhedral a anhedral con tamafios entre grano medio y fino, alcanzando ocasionalmente tamafios
menores a 0.25 mm. La titanita reemplaza total o parcialmente a los 6xidos de Fe-Ti (Fig. VI.1.2. e),
encontrandosele asociada a cantidades menores de rutilo y hematita. Otros minerales de
alteracién presentes en la roca corresponden a leucoxeno y sericita.

VI.1.3. Gabronoritas Ricas en Oxidos de Fe-Ti y Apatito (OAGN- oxide-apatite gabbronorite)

Estas rocas estan principalmente constituidas por orto- y clinopiroxeno (~25-30%), plagioclasa
(~35-65%), oxidos de Fe-Ti (~10-20%) y apatitos (~5-10%) (Fig. VI.1.3. a; Tabla VI.1.3). Poseen
tamafios de grano entre medio a fino, con texturas granoblasticas inequigranulares definidas por
la plagioclasa (Fig. VI.1.3. a). Los contactos entre los cristales tienden a ser lobulados y suaves. La
plagioclasa posee maclas polisintéticas y pueden o no ser antipertiticas (Fig. VI.1.3. a). En general,
los dxidos de Fe-Ti y apatitos estan preferencialmente asociados a los piroxenos (Fig. VI.1.3. a, b, ¢
y d), los cuales muestran formas subhedrales sin ninguna orientacion preferente (Fig. VI.1.3. ay b).

Figura VI.1.3. Fotomicrografias de las
gabronoritas ricas en oxidos de Fe-Tiy
apatito. a. NX-4x, muestra ACO09B.
Mineralogia de la roca y textura
granoblastica  inequigranular  con
bordes lobulados. b. Nll-10x, muestra
ACO9B. Piroxenos subhedrales sin
orientacion preferente alterandose a
talco hacia los bordes. Los piroxenos
estan asociados a opacos y apatitos.
c. NllI-4x, muestra AC15. Hornblenda
verde y Dbiotita reemplazando
totalmente a los piroxenos. Textura
poikiloblastica definida por
inclusiones de opacos y apatitos en la
hornblenda. d. NX-10x, muestra
AC15. Intercrecimiento simplectitico
de biotita y cuarzo. Oxidos de Fe-Tiy
apatitos asociados a la biotita.
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Hornblenda (Fig. VI.1.3. c), biotita (Fig. VI.1.3. d) y talco (Fig. VI.1.3. b y c), en cantidades variables,
son el producto de la retrogresién y alteracidn de los piroxenos; observandose desde texturas
coroniticas de talco alrededor de los piroxenos (Fig. VI.1.3. b) en las rocas menos alteradas, hasta
el reemplazamiento total de estos por hornblenda y biotita anhedrales y sin orientacion
preferente (Fig. VI.1.3. c y d), o bien por seudomorfos de talco y clorita (Fig. VI.1.3.c). También se
observan texturas de intercrecimiento simplectitico, tanto entre hornblenda y cuarzo como entre
biotita y cuarzo (Fig. VI.1.3. d), asi como texturas poikilolblasticas definidas por inclusiones de
oxidos de Fe-Ti y apatitos en hornblendas y biotitas, (Fig. VI.1.3. c y d). Mientras que la titanita se
observé en cantidades accesorias, tanto la sericita y la epidota (presentes debido a la alteracion de
la plagioclasa) como el cuarzo (producto de reacciones de retrogresion a facies anfibolitas que
involucran piroxenos) se encuentra en estas rocas en cantidades menores. Adicionalmente,
extincién ondulatoria en plagioclasa y cuarzo, fracturas y contactos aserrados y lobulados entre
granos indican procesos de deformacién y recristalizacién.

VI.1.4. Ortogneises Graniticos

Estas rocas estan compuestas por cuarzo (10-35%) + plagioclasa (15-50%) + feldespato potasico (5-
45%; principalmente de tipo microclina) + clinopiroxeno (0-10%) + ortopiroxeno (0-15%) + granate
(0-28%; Fig. VI.1.4.1. a; Tabla VI.1.4.a). Son ricas en minerales accesorios como apatitos (<5%),
opacos (<15%), xenotima, zircones y/o titanita y como productos de retrogresion o alteracion
poseen hornblenda, zoisita, epidota, clorita, actinolita, serpentina, biotita y/o sericita en
cantidades variables (Tabla VI.1.4.a). Basados en porcentajes de plagioclasa, cuarzo y feldespato
potasico, estimados de manera visual, la clasificacién ignea de estas rocas corresponde a granitos,
granodioritas, tonalitas, cuarzo-monzodioritas y cuarzo-monzonitas (Fig. VI.1.4.2.). El tamafo de
grano predominante varia entre medio y fino, observandose en algunas rocas tamafios gruesos.
Texturas granobldsticas inequigranulares de contactos lobulados son definidas por cuarzo,
feldespato potasico y plagioclasa (Fig. VI.1.4.1. b, c, d, e y f); aunque también se observaron
contactos aserrados y rectos que definen angulos de 120° (Fig. VI.1.4.1. a, b). Ademads, se encontré
el desarrollo de bandas cuarzo-feldespaticas (con o sin opacos) intercaladas con bandas ricas en
minerales maficos (e.g. AC22b).

Relictos de plagioclasa de grano grueso estan recristalizados hacia los bordes y los contactos con
los cristales que les rodean son lobulados o aserrados, definiendo asi texturas porfidoclasticas (Fig.
VI.1.4.1. c y d). Estas plagioclasas relictas ocasionalmente poseen inclusiones de minerales
maficos, oxidos de Fe-Ti y apatito (Fig. VI.1.4.1. c). Texturas tanto antipertiticas (Fig. VI.1.4.1. c¢)
como pertiticas y mesopertiticas se observan en algunos cristales de plagioclasa y feldespato
potasico (cominmente microclina; Fig. VI.1.4.1. e), respectivamente. La sericita es el producto de
alteracion de la plagioclasa y el cuarzo, en algunas rocas, posee formas elongadasq 4mm de
largo), estando inmerso en una matriz cuarzo-feldespatica de grano fino (Fig. VI.1.4.1. e).

El orto- y el clinopiroxeno son subhedrales a anherdales, de grano fino a medio (Fig. VI.1.4.1. a, b, f
y g), ocasionalmente se observan como inclusiones dentro del cuarzo (Fig. VI.1.4.1. b y f) y son
reemplazados, principalmente, por hornblenda verde anhedral (Fig. VI.1.4.1. c y d) asi como por
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biotita café, en menor cantidad. La hornblenda define texturas coroniticas alrededor de piroxeno,
opacos y apatito (Fig. VI.1.4.1. g), de intercrecimiento simplectitico con cuarzo (e.g. muestra AC17;
VI.1.4.1. g) y poikiliticas con inclusiones de apatito y dxidos de Fe-Ti. Estos Ultimos minerales estdn
frecuentemente asociados a los piroxenos (Fig. VI.1.4.1. a, g y f).

Figura VI.1.4.1 Fotomicrografias de los ortogneises graniticos. a. NllI-4x, muestra AC17. Mineralogia en la roca e
intercrecimiento simplectitico de granate y cuarzo alrededor del piroxeno y 6xidos de Fe-Ti. b. NX-4x, muestra AC65a.
Textura granoblastica inequigranular de bordes lobulados, excepto hacia el centro de la fotomicrografia donde se
observan contactos rectos formando dngulos de 120°. c. NX-4x, muestra PCY33a. Textura granoblastica inequigranular
de bordes lobulados y suaves. Plagioclasa antipertitica relicta (centro de la fotomicrografia), con inclusiones de éxidos de
Fe-Ti y hornblenda. d. NX-4x, muestra PCY33A. Textura granoblastica y relictos de plagioclasas (parte inferior de la
fotomicrografia). e. NX-2.5x, muestra AC55a. Textura granoblastica inequigranular con cuarzo elongado y textura
porfidoblastica definida por el granate (con inclusiones de cuarzo). f. NX-4x, muestra AC65a. Textura granoblastica
inequigranular, piroxenos sub- y anhedrales, extincién ondulatoria y maclas de deformacidn en cuarzo y plagioclasa,
respectivamente. g. Nll-4x, muestra AC17. Hornblenda verde reemplazando a los piroxenos y formando coronas
alrededor de éstos y de los minerales opacos. Notese que en algunos sectores la hornblenda se encuentra intercrecida
simplectiticamente con cuarzo. h. NII-10x, muestra AC16. Granito muy alterado, el cual muestra seudomorfos de Bt +
Qtz + Ep. La también se observa coronando a los 6xidos.

El granate, que puede o no estar presente, se encuentra ya sea como porfidoblastos (<3 mm)
subhedrales a anhedrales y con inclusiones de cuarzo y opacos (Fig. VI.1.4.1. e), o bien intercrecido
con cuarzo en coronas simplectiticas alrededor de piroxeno, hornblenda, opacos y apatito (e.g.
muestra AC17; VI.1.4.1. a y g). Texturas similares de intercrecimiento simplectitico entre el granate
y el cuarzo en relacién con los minerales mencionados, han sido anteriormente reportadas tanto
en el sur (Keppie et al., 2001) y norte (Solari et al., 2003) del Complejo Oaxaquefio como en otros
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afloramientos de Oaxaquia: Complejo Guichicovi (Weber y Kéhler, 1999; Weber y Hecht, 2003),
Gneis Huiznopala (Lawlor et al, 1999) y Gneis Novillo (Ortega-Gutiérrez, 1978); siendo
interpretadas como el producto de reacciones del metamorfismo prégrado a relativa alta presion
(Weber y Kohler, 1999; Keppie et al., 2001; Weber y Hecht, 2003), de enfriamiento isobarico
(Lawlor et al., 1999; Solari et al., 2003; Weber y Hecht, 2003) o debidas a un aumento de la
presion a temperatura constante (Ortega-Gutiérrez, 1978).

Figura VI.1.4.2. Clasificacion de
las rocas graniticas asociadas
espacialmente a la anortosita
Cacaotepec. Porcentajes de
plagioclasa, cuarzo y feldespato
potasico estimados de manera
visual, luego normalizados al
100% para ser graficados en el
diagrama de clasificacion para
rocas graniticas (Streckeisen,
1976).

En otros terrenos granuliticos en el mundo, estas coronas simplectiticas de granate y cuarzo
alrededor de plagioclasa, piroxeno, opacos y/u hornblenda, en rocas graniticas, intermedias y
basicas, han sido reportadas como el producto de reacciones minerales ocurridas durante
enfriamiento isobarico posterior al pico metamdérfico (Sheraton et al., 1980; Harley y Hensen,
1990; Harley, 1992; Appel et al., 1998; Zhao et al., 1999). En el area de estudio, la roca en donde
se encontré esta textura (AC17) posee también hornblenda retrégrada, que puede o no estar
intercrecida simplectiticamente con cuarzo, lo que soporta su formacion en condiciones de
enfriamiento isobdrico. Las posibles reacciones que dieron lugar a la formacion de estas texturas
son dadas en la tabla VI.1.4.b. Adicionalmente, en rocas alteradas el granate se encuentra
transformandose a clorita.

Pseudomorfos de Chl + Bt + Srp £ Qtz + Act + Zo + Ep reemplazan tanto al piroxeno como a la
hornblenda en las rocas mds alteradas; siendo la biotita (color café amarillento) y la clorita (verde
o incolora), ambos de habito escamoso y orientacion aleatoria, los principales minerales de
reemplazamiento (Fig. VI.1.4.1. h). Biotita y/o clorita también se observan formando coronas
alrededor de minerales opacos (Fig. VI.1.4.1. h). Los 6xidos de Fe-Ti poseen formas anhedrales y
esqueletales y tamafos de grano entre medio y fino, encontrandoseles generalmente asociados a
minerales maficos y apatitos (Fig. VI.1.4.1. a, ¢, d, f, g, y h). Rutilo (en menor cantidad) y titanita
reemplazan total o parcialmente a algunos de estos éxidos (ilmenita). Los apatitos poseen formas
subhedrales a anhedrales y tamaiios menores a 1mm. Desarrollo de fracturas, zonas catacldsticas,
maclas de deformacion, extincion ondulatoria, generacién de subgranos y bordes entre granos
aserrados, lobulados y rectos evidencian procesos de deformacién, recuperacion, asi como
recristalizacién por migracion de bordes de granos y por reduccién de area de borde de grano.
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Ortogneises graniticos

Coordenadas Mineralogia
Clave Primarios Retrogresion y alteracion
N w Nombre
Pl Opx Cpx Op Ap Qtz Kfs Anf Act Grt Ep Zo Bt Ser/Ms Chl Ttn Rt Xtm 2Zr Srp Cal
AC16 17° 06' 41.6" 96° 52' 28.3" Ortogneis cuarzo-monzonitico S + o+ # # + X o o o o
AC16B (x2) 17°06'41.6" 96° 52' 28.3" Ortogneis granodioritico S + X X + o+ + + +
AC17 (x2) 17° 06' 47.5" 96° 52' 58.2" Ortogneis tonalitico con piroxeno y granate S X # # o+ # + + # + o
AC21 17° 07' 35.8" 96°51'50.1" Ortogneis granitico con anfibol X Pm # o+ X # [¢) # + # +
AC22a 17° 07' 35.8" 96° 51' 48.5" Ortogneis granitico X Pm + o+ X # o + X o +
AC22b 17°07' 35.8" 96° 51' 48.5" Ortogneis cuarzo-monzonitico bandeado X Pm + + # + [¢) o + # o o #
AC23b 17° 07' 36.6" 96° 51' 45.9" Ortogneis granodioritico con anfibol X # o+ # # # o + o + o
AC23c 17°07'36.6" 96° 51' 45.9" Ortogneis granitico X # o+ # # + o+ # o + o +
AC23g 17° 07' 36.6" 96° 51' 45.9" Ortogneis granodioritico X + # o+ # # # o + # +
AC44 17°4'52" 96°47'58.6" Ortogneis granitico X Pm (#) # S X # + + +
AC55 17°7'35.7" 96°51'53.6" Ortogneis granitico granatifero # o S S # + + +
AC55a 17°7'35.7" 96°51'53.6" Ortogneis granitico granatifero # + X S X +
AC63 17°08'57.4" 96°53'22.5" Ortogneis granodioritico S o # X # + +
AC64 17°9'8.8" 96°53'49.6" Ortogneis cuarzo-monzonitico # Pm (x) X # # X # X +
AC65a 17°9'0.3" 96°53'38.9" Ortogneis granodioritico con piroxenos X + X + # X + o o +
AC65b 17°9'0.3" 96°53'38.9" Ortogneis granodioritico S o # X X + +
AC66 17°7'0.8" 96°53'24.1" Ortogneis granitico X Pm (#) # o X X # + + ) +
AC67-IV 17°7'5.4" 96°53'33.9" Ortogneis granitico X + o+ S X + o+ + +
AC67-IVa 17°7'5.4" 96°53'33.9" Ortogneis granitico con hornblenda X + X X # # + # o
AC71 17°08'3.3" 96°52'39.1" Ortogneis granitico # + X S o + + + ) o
AC73 17°05'28.1" 96°52'59.9" Ortogneis granitico # + S S + + + o o
PCY33A 17°07'40.2" 96° 51' 43.4" Ortogneis granodioritico con anfibol X # o+ # # # + + + o o

Tabla VI.1.4.a. Lista de muestras de los ortogneises graniticos y mineralogia correspondiente. Simbolos o: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; $: 31-50, X: >50%, Pm: pseudomorfo.
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VI.1.5. Diques Ultrabasicos

En campo se observé que estos cuerpos son bastante heterogéneos, mostrando mineralogias
diferentes en algunos sectores del dique (ver unidades litoldgicas; Fig. V.4). En aquellos sectores
de los diques conformados principalmente por piroxenos con cantidades menores de éxidos de
Fe-Ti y apatito (Tabla VI.1.5), el tamafio de grano es variable observandose, tanto megacristales
(Fig. VI.1.5.a) como granos recristalizados con tamafios entre fino y medio (Fig. VI.1.5.b). En este
ultimo caso los contactos entre piroxenos pueden ser lobulados o suaves y rectos (Fig. VI.1.5.b). En
estos sectores los productos de alteracion consisten en anfibol verde amarillento (Fig. VI.1.5.c),
epidota, zoisita, clorita, serpentina y/o talco (Fig. VI.1.5.d).

Figura VI.1.5. Fotomicrografias de los diques ultrabasicos. a. Nll-4x, muestra PCY34. Megacristal de Opx, el cual cubre
todo el campo 6ptico. b. NX-4x, muestra PCY72. Opx y Cpx recristalizados, donde los contactos entre los granos tienden
a ser rectos y suaves. c. NllI-4x, muestra PCY34. Megacristal de ortopiroxeno alterdandose a anfibol verde. d. NX-4x,
muestra PCY73. Megacristales de piroxenos alterados a Chl + Srp + Tlc + Cal. Oxidos de Fe-Ti se encuentran como
inclusiones. e. NX-4x, muestra AC59. Partes del dique ultramafico que poseen feldespato potasico. En la fotomicrografia
se observa Kfs, Ap, Anfy Ep. f. Nll-4x, muestra AC23e2. Rt, Ttn y Hem reemplazado a la ilmenita.

Por otro lado, en los sectores de estos diques compuestos también por feldespato potasico (Tabla
VI.1.5), éste mineral se observd siempre en compafiia de minerales de reemplazamiento de
piroxenos, tales como anfibol verde (anhedral y con tamario de grano de medio a fino), agregados
de epidota (anhedral y de tamano fino) y calcita (de tamafio muy fino; Fig. VI.1.5.e). El feldespato
posee tamafios de grano entre fino y grueso, extincién ondulatoria y textura granoblastica de
contactos lobulados (Fig. VI.1.5.e). El cuarzo, presente en cantidades pequefias y con tamafo de
grano fino, es el producto de reacciones de reemplazamiento de piroxenos. Los éxidos de Fe-Tiy
apatito se presentan como inclusiones de formas y tamafios variables en los piroxenos; entre
tanto el rutilo, la titanita, la hematita y el leucoxeno reemplazan total o parcialmente a la ilmenita
(Fig. VI.1.5.f). Adicionalmente, extincién ondulatoria en piroxenos y feldespato potdsico indican
procesos de deformacién cristaloplastica y los bordes de los granos lobulados y rectos indican
procesos de recristalizacién.
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Simplectita Reaccién Autor

1 Opx + Pl = Grt +Qtz Harley y Hensen (1990) y Harley y Hensen (1990)
2 Opx + Cpx + Pl = Grt + Qtz Harley y Hensen (1990) y Appel et al. (1998)

3 Pl + Opx + H,0 = Hbl + Grt + Qtz Sheraton et al. (1980)

4 Grt+Qtz 6 O0px+2An=2Grt+Qtz Sheraton et al. (1980)

5 Pl + magnetita = Grt + Qtz + Oxigeno Sheraton et al. (1980)

6 2 Opx + An = Grt + Qtz Sheraton et al. (1980)

7 Cpx + Pl = Grt + Qtz Harley y Hensen (1990) y Dasgupta et al. (1993)
8 Hbl+Qtz  Opx + Cpx+ Pl + H20 = Hbl + Qtz Zhao et al. (1999)

Tabla VI.1.4.b. Lista de posibles reacciones minerales que dieron lugar a la formacién de texturas simplectiticas en los ortogneises graniticos del area de estudio.

Diques ultrabasicos

. Coordenadas Mineralogia
Clave N w Pl Opx Cpx Op Ap Anf Qtz Kfs Ep Zo Act/Trm Ser/Ms Chl Ttn Rt Cal leucoxeno Tlc Srp
S + + # o+ x # + o0 +
AC23e2 17° 07' 36.6" 96° 51' 45.9"
X + + + + +

AC57 17°7'46.6" 96°51'38.8" + # S X X + +

AC59 17°7'49.1" 96°51'52.4" + # S X X + +
PCY34 (x2)  17°07'42.2"  96°51'42.6" X X + +

PCY72 17°9'7.6" 96°51'19.3" X X + + + +

PCY73 17°9'16.6" 96°51'16.1" Pm + # + + # X # X #

Tabla VI.1.5. Lista de muestras de los diques ultrabasicos y mineralogia correspondiente. Simbolos 0: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; $: 31-50, X: >50%, Pm: pseudomorfo.

Otras rocas en el area de estudio

Coordenadas ) } Mineralogia
Clave Litologia
N w Pl Crd Cpx Op Ap Grt Hbl Qtz Kfs Ep Zo Bt Ser/Ms Chl Ttn Rt Xtm 2Zr
AC67-1 17°7'5.4" 96°53'33.9" Paragneises x ? + o+ # S # o # + + o o
ACE7-1lI 17°7'5.4" 96°53'33.9" Paragneises # X S + + o
AC11 17°04'59,7" 96° 51'13,4" Dique aplitico # X S # #
DA-AC 11 17°04'59,7" 96°51'13,4" Dique anfibolitico S + o S # + 4 +
AC32c 17°15'24.1' 96° 53' 28.2" Granito S + 0 X X + o
AC33 17°11'30' 96° 53'17.8" Granito S + o0 X X o o + + o
AC34 17°13'3.6' 96° 51'43.8" Cuarzo-monzodiorita X + o+ + # o+ o+ o+ + 4+

Tabla VI.1.6. Lista de muestras de otras litologias presentes en el drea de estudio y mineralogia correspondiente. Simbolos o0: <1%, +: 1-5, #: 6-15, x: 16-30; $: 31-50, X: >50%.
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VI.1.6. Paragneises

Los paragneises estudiados petrograficamente (AC67I1 y AC67I1l) estdn compuestos principalmente
por plagioclasa (15-30%), cuarzo (40-50%), feldespato potasico (~15%), granate (10-30%), biotita
(215%) y en cantidades accesorias rutilo clorita, éxidos de Fe-Ti y apatito (Tabla VI.1.6). Estas rocas
poseen texturas granoblasticas inequigranulares de bordes aserrados y suaves, definidas por cuarzo y
feldespato con tamafios de grano entre 3 mm y 0.2 mm. El granate, de formas anhedrales a
subhedrales, define en la roca tanto texturas porfidoblastica (0.4 mm y 6 mm) y poikiloblastica (con
inclusiones de plagioclasa, apatito, ortopiroxeno y rutilo), como agregados, los cuales en una de estas
rocas parecen estar orientados de manera preferente. La biotita, de tamario fino, hadbito escamoso y
sin orientacion preferente, junto con zoisita, clorita y cuarzo reemplazan al granate. La sericita es
encontrada como la alteracidn de la plagioclasa y la clorita como alteracidén del granate y de la biotita.
Procesos de deformacion cristaloplastica en esta litologia son indicados por la extincién ondulatoria
en plagioclasa, feldespato potasico mesopertitico y cuarzo. Los paragneises, identificados en campo
debido a la presencia de grafito (ver capitulo V-unidades geoldgicas) y a un mejor desarrollo del
bandeamiento, poseen cantidades menores de feldespato potasico respecto a las rocas graniticas.

VI.1.7. Otras rocas en el area de estudio

Otras rocas encontradas en el drea de estudio (ver capitulo V- unidades geoldgicas) se describen a
continuacién en términos generales debido a que no son el objetivo principal de este estudio.

VI.1.7.1. Diques hipabisales

En general, estos cuerpos poseen texturas holocristalinas porfidicas, donde los diques maficos estdn
compuestos principalmente por fenocristales subhedrales a anhedrales de hornblenda, plagioclasa y
clinopiroxenos (éste en cantidades accesorias) de grano medio a grueso, inmersos en una matriz de
cuarzo, hornblenda, plagioclasa y apatito. Por otro lado, los diques félsicos estan constituidos por
fenocristales subhedrales de grano medio tanto de ortoclasa como de plagioclasa y hornblenda (en
menor cantidad), inmersos en una matriz de grano fino conformada por plagioclasa, feldespato
potdsico y cuarzo. La epidota, clorita, sericita y caolin se observan en cantidades accesorias como
minerales de alteracion (Tabla VI.1.6).

VI.1.7.2. Granito Etla

Las muestras de esta unidad, tomadas en las cercanias al contacto con la anortosita, estan
compuestas por plagioclasa (~40%), feldespato potdsico (25-30%), cuarzo (20-25%) y cantidades
accesorias de apatito, biotita, titanita y opacos (Tabla VI.1.6). En general, esta roca es holocristalina y
muestra texturas porfidicas, en algunos lugares, definidas por fenocristales de plagioclasa (algunas de
ellas zoneadas) y feldespato potdsico de grano grueso inmersos en una matriz de grano medio a fino.
Presenta una disminucion en el tamafio de grano hacia el contacto con el cuerpo anortositico junto
con un incremento en el contenido de plagioclasa, indicando la asimilacién de este. Adicionalmente
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es comun encontrar texturas mirmequiticas. Para una descripcion mas completa de este cuerpo el
lector es referido al trabajo de Ortega-Obregdn et al. (2003).

V1.2 QUIMICA MINERAL

Con el objetivo de comparar la composicién quimica de los minerales en las diferentes litologias de la
zona de estudio, andlisis de espectrometria de longitud de onda de energia dispersada de rayos X
(WDS por las siglas en inglés de Wavelength-Dispersive X-Ray Spectroscopy) fueron realizados en un
meta-OAGN, un ortogneis granitico con piroxeno y granate y una meta-anortosita. Las fases
mineralégicas analizadas corresponden a feldespato, anfibol, piroxeno, granate, apatito y dxidos de
Fe-Ti. Por otra parte, el contenido de anortita en la plagioclasa de las rocas anortositicas se obtuvo a
partir de andlisis de difraccion de rayos X (DRX) en dos muestras de meta-anortosita y en una de
meta-leucogabro. Se tratd que las muestras escogidas para los analisis de quimica mineral mostraran
tanto la paragénesis y las texturas de las condiciones del pico metamoérfico, asi como el menor grado
de retrogresion y alteracion posible. En la tabla VI.2.0 se encuentra un resumen de las muestras y los
minerales analizados asi como de la técnica utilizada en cada caso. El cdlculo de las féormulas
minerales se realizd a través distintas hojas de calculo reportadas en la literatura, las cuales son
citadas al hablar de cada mineral, o fueron elaboradas en este trabajo tratando de seguir la
nomenclatura mas actual de cada grupo mineral.

Los analisis de microsonda fueron realizados en el Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP),
Instituto de Geofisica (UNAM), en una microsonda JEOL JXA8900-R equipada con 5 espectrometros de
longitud de onda de energia dispersada de rayos X (WDS). Las condiciones de medicion corresponden
a: un voltaje de aceleracién de 20 KV, una corriente (probe current) de 2.0 x 10 ® (A), un didmetro de
haz de 1 um y un tiempo de adquisiciéon de 10 s. Por otro lado, los andlisis de DRX fueron llevados a
cabo en el Laboratorio de Difraccion de Rayos X del Instituto de Geologia (UNAM) en un
Difractdmetro EMPYREAN equipado con filtro de Ni y tubo de cobre de foco fino, utilizando un porta-
muestras sin fondo. Las mediciones de 3 muestras fueron realizadas en escaneo por pasos con un
“step scan” de 0.003° (28) en un intervalo entre 26 de 2° a 70° y un tiempo de integraté 40
segundos por paso. Para la identificacion y calculo de las abundancias relativas de las fases presentes
en cada roca, se usé el software incluido por el difractdmetro basado en el método de Rietveld (el
cual es una técnica de refinamiento de estructuras cristalinas).

Mineral analizado

Litologia Clave Técnica
Opx Cpx Anf Grt Pl Kfs Mag |Ilm Rt Ttn Ap
Ortogenis granitico con piroxeno y granate AC17 X X X X X X X X WDS
Meta-OAGN AC09B X X X X X X X WDS
Meta-anortostita PCY34b1 X X X X X X X WDS
Meta-anortostita AC47 X DRX
Meta-anortostita PCY71 X DRX
Meta-leucogabro AC23d X DRX

Tabla VI.2.0. Resumen de litologias, claves de las muestras y minerales analizados en la quimica mineral
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VI.2.1. Feldespato

El feldespato fue estudiado quimicamente a través de (1) 46 analisis puntuales de WDS, 6 en el meta-
OAGN (4 en plagioclasa y 3 en feldespato potdsico), 15 en la meta-anortosita (9 en plagioclasa y 6 en
feldespato potasico) y 25 en el ortogneis granitico con piroxeno y granate (12 en plagioclasa y 13 en
feldespato potasico) (Tabla VI.2.1); y (2) analisis de DRX en dos muestras de meta-anortosita y una
muestra de meta-leucogabro con el fin de caracterizar la composicion global de la plagioclasa en estas
rocas (Anexo 1).

Mineral Plagioclasa Feldespato potésico

Litologia OAGN Anortosita Ortogneis granitico OAGN Anortosita Ortogneis granitico
Muestra AC09B PCY34b1 AC17 AC09B PCY34b1 AC17
Andlisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12
SiO, 60.31 62.06 61.92 61.55 63.23 62.41 | 63.23 64.06 | 63.85 64.31 65.33 64.87
Al,0; 24.52 23.99 22.90 23.53 23.59 23.43 18.83 18.86 | 17.96 18.08 18.17 17.92
FeO 0.10 0.13 0.07 0.09 0.14 0.07 0.04 0.05 0.00 0.01 0.03 0.00
CaO 6.54 5.22 5.23 5.88 5.82 5.68 0.10 0.05 0.01 0.01 0.23 0.09
Na,O 7.49 7.84 7.80 7.50 7.51 7.63 0.57 0.45 0.81 1.02 1.66 1.12
K,O 0.22 0.38 0.13 0.12 0.19 0.39 | 14.26 14.41| 15.86 15.47 14.45 15.46
TiO, 0.02 0.01 0.01 0.02 0.00 0.02 0.05 0.05 0.02 0.04 0.02 0.03
MgO 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
BaO 0.03 0.00 0.00 0.00 0.02 0.01 2.53 2.03 1.25 1.22 0.62 0.81
MnO 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00 0.01 0.02 0.00
SrO 0.08 0.10 0.09 0.09 0.05 0.07 0.16 0.13 0.14 0.12 0.08 0.07
Total 99.35 99.74 98.14 98.75 100.56 99.70 | 99.78 100.09 | 99.91 100.30 | 100.59 100.36
Formula 8 oxigenos y 5 cationes

Si 2.70 2.76 2.79 2.76 2.78 2.77 2.96 2.98 2.99 2.99 3.00 3.00
Al 1.29 1.26 1.22 1.24 1.22 1.23 1.04 1.03 0.99 0.99 0.98 0.98
Fe 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Total T 4.00 4.02 4.01 4.01 4.01 4.00 4.01 4.01 3.98 3.98 3.99 3.98
Ba 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.05 0.04 0.02 0.02 0.01 0.01
Ca 0.31 0.25 0.25 0.28 0.27 0.27 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00
Na 0.65 0.67 0.68 0.65 0.64 0.66 0.05 0.04 0.07 0.09 0.15 0.10
K 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.02 0.85 0.85 0.95 0.92 0.85 0.91
Total M 0.98 0.94 0.94 0.94 0.93 0.95 0.96 0.94 1.04 1.03 1.02 1.03
An 32.17 26.29 26.83 30.01 29.70 28.48 5.41 4.23 2.26 2.23 2.20 1.85
Ab 66.53 71.43 72.39 69.29 69.15 69.21 5.37 4.37 7.07 8.88 14.56 9.71
or 1.30 2.28 0.78 0.70 1.15 232 | 89.22 91.39 90.67 88.89 83.24 88.44

Tabla VI.2.1. Analisis quimicos representativos del feldespato dados en %wt y respectivas formulas minerales.

En las diferentes litologias, los analisis puntuales de WDS en la plagioclasa fueron realizados en
aquellas areas del mineral que se observan homogéneas, tanto en plagioclasas relicto (que presentan
exsoluciones) como en los cristales neoformados. Mientras que el feldespato potasico analizado en el
ortogneis granitico corresponde a cristales homogéneos (evitdndose aquellos cristales con texturas
pertiticas o mesopertiticas) pertenecientes a la paragénesis del pico metamorfico; el feldespato
potasico analizado en la meta-anortosita y en el meta-OAGN corresponden a granos intersticiales
formados durante del proceso de recristalizacién (a partir de la exsolucion del componente mds
potasico en la plagioclasa), o en el caso de la anortosita podrian tener también un origen magmatico.
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El cdlculo de las formulas minerales del feldespato se realizé a través de la hoja de cdlculo CALCMIN
(Brandelik, 2009). Analisis representativos y formulas minerales correspondientes son mostradas en
la tabla VI.2.1 y la composicidn de todos los cristales analizados es ilustrada en la figura VI.2.1.a.

Aunque en la figura VI.2.1.a se observa que la composicidon quimica de la plagioclasa es similar en
todas las litologias estudiadas a través de andlisis de WDS, éste mineral muestra un rango
composicional mas pequefio en el ortogneis granitico (An,ss Yy Anye7) que en el meta-OAGN (Anyss y
Ans, ). Por otro lado, el rango composicional de la plagioclasa en las rocas anortositicas obtenido a
través de los analisis de WDS (Anyss300), aunque es muy similar a los observados en las otras
litologias, difiere del reportado para estas rocas (Al Cags Nags Oz Sis4; equivalente a Anss; Anexo 1)
por los analisis de DRX. Esta diferencia puede deberse a (1) que el contenido de An en la plagioclasa
de la muestra PCY34b1 (analizado por WDS) haya sido drasticamente disminuido por reacciones que
consumen plagioclasa para formar granate (encontrado en la muestra como recrecimiento),
hornblenda y epidota (ambos minerales encontrados aqui en cantidades menores, (Ashwal, 1993);
ver descripcidn petrografica y Tabla VI.1.1); y mas probablemente (2) que aunque el método Rietveld
empleado en los andlisis de DRX parece ser efectivo en la determinacién de las composiciones
guimicas en componentes isomorfos (Esteve, 2006; Melgarejo et al., 2010), estos analisis estan
reflejando una composicion de la plagioclasa sin el componente potasico (reportandose el feldespato
potasico de manera separada como Al K Og Sis) y no la composicidn global (e inicial) de ésta.

De igual manera, los rangos composicionales de los cristales intersticiales de feldespato potasico
presentes en la meta-anortosita (Orggo.090.7) Y €n el meta-OAGN (Orgg.91.4) SON similares y homogéneos
variando tan solo en un ~2% en cada litologia. Dichas composiciones son ligeramente mayores a las
mostradas por el feldespato alcalino en el ortogneis granitico, correspondientes a Orgs 834 (Fig.
VI.2.1.a, Tabla VI.2.1).

VI1.2.2. Piroxenos

La férmula de los piroxenos fue calculada a 6 oxigenos a través de la hoja de calculo CALCMIN
(Brandelik, 2009) siguiendo la nomenclatura para piroxenos del International Mineralogical
Association (IMA)-1988 (Morimoto, 1988), utilizando el modelo de Droop (1987) para el calculo de la
proporcién de hierro férrico y ferroso. Un total de 51 analisis puntuales se llevaron a cabo en cristales
de piroxeno, de los cuales 30 mediciones se realizaron en la meta-OAGN (circulos rojos en la Fig.
VI.2.1.b) y 21 analisis fueron realizados en el ortogneis granitico con piroxeno y granate AC17
(cuadrados verdes la Fig. VI.2.1.b; Tabla VI.2.2). En ambas litologias el orto- y el clinopiroxeno se
encuentran en contacto entre ellos, con plagioclasa, 6xidos de Fe-Ti y, para el caso del ortogneis
granitico, con cuarzo.
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Figura VI.2.1. Diagramas composicionales de los minerales analizados. a. Diagrama ternario An-Al-Or mostrando la
composicion del feldespato. b. Diagrama de clasificacion y variacion quimica del piroxeno (Morimoto, 1988). c. Diagrama
ternario RO-R,05-TO, para la clasificacién de los oxidos de Fe-Ti. d-g. Imdagenes de electrones retrodispersados; d.
exsoluciones no medibles (< 2 um de grosor) en clinopiroxeno del ortogneis granitico AC17. e. Exsoluciones complejas entre
la ilmenita y la magnetita, muestra ACO9B. f. y g. Relaciones complejas entre magnetita, ilmenita, rutilo y titanita; muestra
PCY34b1. h. Diagrama ternario de variacién quimica del granate (Grew et al., 2013). i. Diagrama de clasificacién y variacion
quimica de los anfiboles (Hawthorne et al., 2012).
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Litologia OAGN Ortogneis granitico
Mineral Ortopiroxeno Clinopiroxeno Ortopiroxeno Clinopiroxeno
Muestra AC09B AC17
Anilisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16
SiO, 52.08 51.58 51.88  50.80 52.53 50.84 53.07 50.74 49.47 48.72 47.61 47.96 50.53 49.22 49.46 49.64
Tio; 0.09 0.08 0.07 0.07 0.22 0.33 0.28 0.29 0.08 0.07 0.07 0.07 0.20 0.20 0.25 0.22
Al,0, 1.28 1.37 1.70 1.56 2.44 2.94 2.51 2.69 0.63 0.57 0.90 1.00 2.03 2.14 2.24 2.01
Cr,03 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00
FeO 2346 2275 2396  23.65 9.73 10.72 10.53  10.92 36.57 35.92 37.08 37.41 16.83 19.97 18.75 21.53
MnO 1.03 0.94 1.03 0.98 0.43 0.50 0.50 0.46 0.75 0.72 1.02 1.00 0.37 0.53 0.44 0.53
Mgo 22.27 2245 2149  22.06 1297 12,52 13.00 12.87 11.81 12.58 11.56 10.80 8.41 8.22 7.87 8.31
Cao 0.52 0.38 0.60 0.58 21.56  20.98 20.72  20.12 0.79 0.75 0.88 0.89 20.53 18.04 19.28 16.59
Na,0 0.01 0.03 0.03 0.04 0.74 0.87 0.83 0.88 0.03 0.01 0.02 0.13 0.73 0.63 0.65 0.68
K0 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.02 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Total 100.75  99.59 100.77  99.75 100.62  99.70 101.45 98.98 100.14 99.33 99.14 99.26 99.63 98.94 98.94 99.51
Formula M2 M1T,O¢
Si 1.93 1.93 1.93 1.90 1.95 1.90 1.95 191 1.98 1.96 1.93 1.94 1.95 1.93 1.94 1.94
T Fe’ 0.01 0.01 0.00 0.03 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.03 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00
Al 0.06 0.06 0.07 0.07 0.05 0.10 0.05 0.09 0.02 0.03 0.04 0.05 0.05 0.07 0.06 0.06
Total T 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Al 0.00 0.00 0.00 0.00 0.05 0.03 0.06 0.03 0.01 0.00 0.00 0.00 0.05 0.03 0.04 0.04
Fe’ 0.07 0.07 0.07 0.10 0.04 0.11 0.03 0.10 0.01 0.04 0.07 0.06 0.04 0.07 0.05 0.06
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01
Fe’ 0.65 0.63 0.68 0.61 0.26 0.23 0.30 0.24 1.21 1.15 1.15 1.20 0.50 0.59 0.56 0.65
Mn 0.03 0.03 0.03 0.03 0.01 0.02 0.02 0.01 0.03 0.02 0.03 0.03 0.01 0.02 0.01 0.02
M Mg 1.23 1.25 1.19 1.23 0.72 0.70 0.71 0.72 0.70 0.75 0.70 0.65 0.48 0.48 0.46 0.49
Ca 0.02 0.02 0.02 0.02 0.86 0.84 0.82 0.81 0.03 0.03 0.04 0.04 0.85 0.76 0.81 0.70
K 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Na 0.00 0.00 0.00 0.00 0.05 0.06 0.06 0.06 0.00 0.00 0.00 0.01 0.05 0.05 0.05 0.05
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Total M 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Wo 1.03 0.76 1.21 1.15 4535 44.49 43.69 4290 1.71 1.59 1.88 1.94 44.97 39.66 42.64 36.55
En 61.20 62.33 59.78  60.77 37.96 36.94 38.14  38.17 35.45 37.35 34.43 32.74 25.63 25.15 24.23 25.49
Fs 37.76  36.91 39.01 38.07 16.69  18.57 18.17 18.94 62.84 61.05 63.69 65.32 29.40 35.19 33.13 37.96

Tabla VI.2.2. Andlisis de la quimica representativos del piroxeno dados en dados en %wt y respectivas formulas minerales.
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A grandes rasgos, los cristales de piroxeno del ortogneis granitico muestran composiciones mas
ricas en hierro en comparacién con los piroxenos del meta-OAGN, cuyas composiciones son mas
magnésicas. El ortopiroxeno analizado en el ortogneis granitico corresponde a ferrosilita (Ens,.7.
37.4% WO14.199 FSe11.653%); mientras el clinopiroxeno muestra composiciones que varian entre la
augita y el limite entre augita-hedenbergita (Enyszissy WOusr6.45.0% FSigassow; Fig. VI.2.1.b),
variacion que podria deberse a la presencia de exsoluciones con grosores de menos de pm (Fig.
VI.2.1.d) no medibles con el haz dentro de los cristales de clinopiroxeno. Por otro lado, el
ortopiroxeno (Ensg s.s1.7% W00.8.1.7% FS39.2.35.04) €n el meta-OAGN corresponde a enstatita; en tanto el
clinopiroxeno posee composiciones que se encuentran en el limite entre augita y didpsido (Enzg..
38.2% WO043 7.45.4% FS16.9-18.0%; Fig. VI.2.1b).

VI.2.3. Oxidos de Fe-Ti.

Los minerales medidos dentro de este grupo corresponden a ilmenita, magnetita, rutilo y el
silicato titanita. Para su caracterizacién quimica se efectud un total de 69 analisis puntuales,
realizdndose 26 mediciones en el meta-OAGN (12 en ilmenita y 14 en magnetita); 27 analisis en la
meta-anortosita (9 en ilmenita, 6 en magnetita, 6 en rutilo y 6 en titanita) y 16 mediciones en el
ortogneis granitico (9 en ilmenita y 7 en magnetita). Se resalta que aunque bajo el microscopio de
luz transmitida los minerales opacos se observaron homogéneos en las tres litologias analizadas,
éstos se encuentran compuestos por exsoluciones complejas entre ilmenita y magnetita,
observandose incluso exsoluciones dentro de las exsoluciones (Fig. VI.2.1.e), por lo cual en un
mismo grano se realizaron varias mediciones cuidando solo analizar la fase de interés.
Adicionalmente, en la meta-anortosita se medieron aquellos granos que mostraban relaciones
complejas entre magnetita, ilmenita, rutilo y titanita (Fig. VI.2.1.f, g).

Las féormulas de la ilmenita (calculadas a 3 oxigenos) y la titanita (calculadas a 5 oxigenos) se
obtuvieron a través de CALMIN. Por otro lado, las formulas minerales tanto de la magnetita como
del rutilo fueron calculadas a 32 y a 2 oxigenos, respectivamente, en hojas de calculo elaboradas
en este trabajo siguiendo la metodologia planteada por Spear (1995). Los resultados obtenidos
poseen porcentajes totales muy bajos debido a que o6xidos como Cr,0; y V,03 no fueron
analizados durante la medicién de estos minerales. Analisis y formulas minerales representativas
de dichas mediciones se muestran en la tabla VI.2.3.a. Para la representacion grafica de los dxidos
de Fe-Ti (rutilo, ilmenita y magnetita) se usdé el diagrama triangular RO-R,03;-TO,, donde
RO=MgO+Ca0+Mn0O+Zn0O+Fe0, R,03;=Al,03+V,03+Cr,03+Fe,05; y TO,=TiO, con unidades en mol%
(Fig. VI.2.1.c). Para el caso del rutilo todo el FeO en los andlisis fue tratado como Fe,0s.

En el diagrama triangular RO-R,03-TO, se observa que la ilmenita y la magnetita del ortogneis
granitico poseen composiciones mas ideales y homogéneas, en comparacion a sus equivalentes en
el meta-OAGN vy la meta-anortosita (Fig. VI.2.1.c), donde la ilmenita se puede expresar como
Fe®*047.002 Tioso-0es O3 (con Fe*’< 0.11 y Mn y Mg < 0.02 apfu) y la magnetita como Fe*'5 511
Fe* 15 091581 O3 (con Ti < 0.15 apfu, Al~ 0.57-0.12 apfu y Mn, Mgy Si < 0.1 apfu; Tabla VI.2.3.a). En
la meta-anortosita la ilmenita posee composiciones ligeramente enriquecidas en el componente
hematitico (Fe** < 0.30 apfu) expresdandose como Fe* 079089 Tiogooo1 Os; Mientras que la
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magnetita, enriquecida en Ti con 0.02-3.04 apfu y con cantidades de Al, Mn, Mg y Si inferiores a
0.07 apfu, muestra una composicion de Fe**g g5.10.93 F€>*10.00.15.87 O3> (Tabla VI.2.3.a). Por otra parte,
en el OAGN la ilmenita puede ser expresada como Fe* 5s0.088 Tiosso0o1 Os, con cantidades de Fe*
menores a 0.34 apfu (alcanzando solo en un cristal valores de 1.41 apfu); en cambio la
composicion de la magnetita, que para el caso corresponde mas estrictamente a titanomagnetita
(Ti~2.71-9.95 apfu), puede expresarse como Fe? 10681324 F€>'s 251055 O3,, manifiestando cantidades

de Al, Mn, Mg vy Si inferiores a 0.07 apfu (Tabla VI.2.3.a).

Aunque la ilmenita y magnetita pertenecen al sistema ternario FeO-Fe,05-TiO,, la exsolucién
directa de un éxido mineral a partir del otro no es posible debido a que ambos minerales se
forman a partir de diferentes sistemas de solucién sdlida, correspondiendo éstos a hematita-
ilmenta y magnetita-ulvispinela, respectivamente (Buddington y Lindsley, 1964; Duchesne, 1970;
Charlier et al., 2015). Sin embargo, microtexturas de exsolucidon o intercrecimientos entre la
ilmenita y la magnetita tienen una amplia ocurrencia y son explicadas a través de la exsolucion
inicial de ulvéspinela a partir de la magnetita a temperaturas por debajo del solvus (¥600°C segun
Duchesne, 1970; 565 * 15 °C segun Lindsley, 1981). Una vez exsuelta la ulvéspinela, y debido a la
movilidad del oxigeno, es oxidada y transformada a ilmenita a través de la reaccion 6Fe,TiO; + O, =
6FeTiO; + 2Fe;0, (Buddington y Lindsley, 1964; Duchesne, 1970; Charlier et al., 2015). Dichas
microtexturas de intercrecimientos entre éstos oxidos se asemejan a redes de exsoluciones, cuya
densidad y variedad dependen de la cantidad de Ti en la magnetita y de la temperatura de
exsolucidn de la ulvéspinela (Duchesne, 1970).

Adicionalmente, los rutilos analizados poseen composiciones casi ideales (Tige7.099 O,) con
contenidos en Fe menores a 0.05 atomos por unidad de férmula (Tabla VI.2.3.a). Por otro lado, las
titanitas poseen composiciones de Cajiig19 Tio79.093 Algoio14 Sii Os, con cantidades de Fe¥
menores a 0.04 (Tabla VI.2.3.a). Aunque el rutilo y la titanita sdélo fueron medidos en las
anortositas, estas fases también fueron observadas en las demads litologias estudiadas,
encontrandose a modo de “intercrecimientos” o coronas alrededor de la ilmenita y asociadas a
minerales secundarios como hematita, clorita, biotita y/o anfibol (éactinolita?) (ver descripcidon
petrografica). El rutilo es encontrado en un rango amplio de temperatura y presidn, observdndose
principalmente en metamorfismo de medio a alto grado y de alta presiéon y en menor proporcion
en condiciones de metamorfismo de bajo grado (Meinhold, 2010 y referencias alli citadas). Por
otra parte, la presencia de la titanita es mucho mas comun en condiciones iguales o inferiores a las
del metamorfismo en facies anfibolita (Xirouchakis y Lindsley, 1998; Harlov et al., 2006; Rene,
2008). Debido a las relaciones texturales observadas en las rocas estudiadas aqui, tanto el rutilo
como la titanita corresponden a productos generados debido a la descomposicién de la ilmenita
durante el metamorfismo, mds seguramente, de retrogresion a facies anfibolita.
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Mineral Magnetitas limenitas Rutilo Titanitas
Litologia OAGN Anortosita (;::g;:: OAGN Anortosita (;::g;:: Anortosita Anortosita
Muestra ACO09B PCY34b1 AC17 AC09B PCY34b1l AC17 PCY34b1 PCY34b1
Anilisis 1 2 3 4 5 6 1 2 3 4 5 6 1 2 1 2
TiO, 23.15 11.54 0.10 12.37 0.66 0.09 47.63 43.65 41.02 45.84 46.10 48.53 87.67 88.56 31.42 35.34
Al,0; 0.03 0.06 0.17 0.06 1.58 0.32 0.03 0.04 0.01 0.01 0.05 0.02 0.05 0.05 3.44 0.35
FeO 71.63 81.30 92.87 79.62 89.86 92.99 50.30 54.06 54.47 48.85 49.29 47.40 4.48 1.04 1.40 1.18
MnO 0.27 0.06 0.02 0.05 0.02 0.02 0.71 0.59 0.57 0.78 0.45 1.01 0.03 0.04 0.03 0.00
MgO 0.14 0.05 0.02 0.00 0.12 0.02 0.24 0.34 0.00 0.02 0.45 0.14 0.01 0.00 0.02 0.01
NiO 0.00 0.00 0.01 0.00 0.02 0.01 0.02 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00
Sio, 0.00 0.01 0.04 0.02 0.05 0.05 0.01 0.00 0.00 0.02 0.02 0.00 0.02 0.11 29.83 28.67
CaO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.04 0.00 0.01 0.01 1.05 32.61 32.18
Total 95.21 93.02 93.23 92.14 92.30 93.50 98.94 98.68 96.07 95.57 96.35 97.11 92.29 90.85 98.76 97.72
Formula 32 Oy 24 cationes 3 0y 2 cationes 20y 1catién 50y 3 cationes
Ti 5.37 271 0.02 2.94 0.15 0.02 0.91 0.83 0.80 0.91 0.90 0.95 0.97 0.99 0.79 0.93
Al 0.01 0.02 0.06 0.02 0.57 0.12 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.14 0.01
Fe*' 13.24 10.68 8.02 10.93 8.11 8.02 0.88 0.80 0.79 0.89 0.87 0.92 0.06 0.01 0.00 0.00
Fe* 5.25 10.55 15.87 10.09 15.09 15.81 0.18 0.34 0.39 0.19 0.20 0.11 0.00 0.00 0.04 0.03
Mn 0.07 0.02 0.00 0.01 0.00 0.01 0.02 0.01 0.01 0.02 0.01 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.07 0.02 0.01 0.00 0.05 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.02 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00
Ni 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Si 0.00 0.00 0.01 0.01 0.02 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 1.00 1.00
Ca 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 1.17 1.20
Total 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 1.03 1.02 3.14 3.18
Tabla VI.2.3. Andlisis quimicos representativos de los 6xidos minerales y titanita dados en %wt y respectivas formulas minerales
Mineral producido Tipo de reaccion  Reaccion Autor
L 2 ilmenitia+ O, = hematita + 3 rutilo Elsdon (1972)
oxidacion
Rutilo (9 ilmenita + hematita)s, + O, = (5 ilmenita + 3 hematita) . + 4 rutilo Morisset et al. (2010)
silicatos y agua  ilmenita + silicatos + H,O = rutilo + clorita Luvizottto et al. (2009) en Meinhold; 2010
reduccién 2 ilmentia = 2 rutilo + 2Fe + O, Meinhold (2010 y referencias alli citadas)
oxidacion 3 clinopiroxeno + 3 ilmenita + 02 = 3 titanita + 2 magnetita + 3 cuarzo Wones (1989); Harlov et al. (2006); Xirouchakis y Lindsley (1998)
7 clinopiroxeno + 3 ilmenita + 5 cuarzo + 2 H,0 = 2 anfibol + 3 titanita Rene (2008 y referencia alli)
Titanita Hidratacion 6 clinopiroxeno+ 6 anortita + 6H,0 + O,= (Al-OH)-titanita +2 magnetita +12 cuarzo  Harlov et al. (2006)
5 clinopiroxeno +3 anortita+4H20 = Al-OH Titanita +6Fe-Actinolita + Cuarzo Harlov et al. (2006)
reduccion clinopiroxeno + magnetita = titanita + 2Fe + cuarzo + O, Xirouchakis y Lindsley (1998)

Tabla VI.2.3.b. Reacciones que involucran el rompimiento de la ilmenita para producir ya sea rutilo o titanita



Las diferentes asociaciones entre la ilmenita, magnetita, rutilo, titanita y fases ferromagnesianas
son susceptibles a los cambios en las condiciones de fo,, fH,0, temperatura y presidn provocando la
aparicion o desaparicion de estas fases (Xirouchakis y Lindsley, 1998; Xirouchakis et al., 2001;
Harlov et al., 2006; Meinhold, 2010; Charlier et al., 2015); debido a esto en la tabla VI.2.3.b se
presenta una lista de las posibles reacciones que podrian generar la formacion de rutilo y titanita a
partir de reacciones de descomposicién de la ilmenita ya sea por oxidacién-reduccidn, hidratacion
o en presencia de silicatos, en las cuales no se entrard en detalle debido a que el metamorfismo de
retrogresidon no es el objetivo de este estudio.

VI.2.4. Granate

Debido a que el granate en el ortogneis granitico AC17 estd intercrecido de manera simplectitica
con cuarzo, y se observa coronando al orto-, clinopiroxeno, anfibol y a los éxidos de Fe-Ti, este
mineral se caracterizd quimicamente por medio de 10 andlisis puntuales. Las formulas minerales
se obtuvieron a través de la hoja Excel de CALCMIN usando el programa de calculo de estructura
mineral “garnet_MASS” (de Massonne, 1995 y Brandelik y Massonne, 2004 en Brandelik, 2009)
qgue deduce la formula del granate a 24 oxigenos y para su clasificacion se siguié la nomenclatura
de Grew et al. (2013).

El granate es principalmente almandinico, en donde este componente conforma entre 62 y 66%.
Su variacion quimica principal es dada en el campo almandino-grosularia debido a que los valores
del piropo (~9%) y espesartina (~5%) se mantienen bajos y constantes; mientras que la grosularia
alcanza valores entre 20 y 24% (Tabla VI.2.4, Fig. VI.2.1h).

VI.2.5. Anfibol

La férmula mineral del grupo de los anfiboles se calculd a 22 oxigenos utilizando la hoja de célculo
de Locock (2014), que sigue la nomenclatura del supergrupo de los anfiboles del IMA-2012
reportada por Hawthorne et al. (2012). Solo se realizaron 5 andlisis puntuales en los anfiboles
verdes del ortogneis granitico (Tabla VI.2.5), los cuales son producto del metamorfismo de
retrogresién, encontrandose como cristales anhedrales o intercrecidos simplectiticamente con
cuarzo y en contacto con granate, orto-, clinopiroxeno, oxidos de Fe-Ti y plagioclasas. Todos los
anfiboles analizados (Tabla VI.2.6) son cdlcicos, correspondiendo en su mayoria a pargasitas-
potasicas-ferrosas (analisis 1, 2, 4 y 5) y a una pargasita-ferrosa (andlisis 3; Fig. VI.2.1i). Los
adjetivos potasico y ferroso indican las variantes homovalentes en los sitios A y B, respectivamente
(Hawthorne et al., 2012). En general, el contenido de sodio y potasio en el sitio A varia entre 0.38-
0.52 y entre 0.51-0.53 apfu, respectivamente; mientras que el aluminio octaedral se encuentra
entre 0.21 a 0.49 apfu.
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Litologia Ortogneis granitico Litologia Ortogneis granitico
Mineral Granate Mineral Anfibol
Muestra AC17 Muestra AC17
Anilisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 Andlisis 1 2 3 4 5
Sio, 37.11 3711 36.57 37.04 36.85 37.36 37.24 36.77 37.39 37.10 Sio, 40.99 40.49 39.65 39.70 40.40
Tio, 0.03 0.01 0.02 0.04 0.04 0.04 0.03 0.06 0.26 0.16 TiO, 0.73 1.90 2.08 1.33 1.33
Al,0; 20.84 19.43 20.44 19.38 20.57 19.57 19.66 20.61 19.45 19.30 Al,03 11.77 10.79 10.67 11.88 10.42
FeO 30.89 31.29 31.23 30.97 31.27 31.09 30.87 30.93 30.20 30.59 Cr,0; 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00
MnO 2.05 2.22 2.12 2.07 2.03 2.10 2.18 2.11 2.57 2.50 MnO 0.22 0.22 0.28 0.26 0.15
MgO 2.38 2.11 2.40 2.31 2.32 2.15 2.03 2.22 1.99 2.10 FeO 22.81 22.86 23.15 21.09 21.21
Ca0 7.14 7.71 7.63 7.81 7.61 7.75 8.04 7.78 8.49 8.01 MgO 6.84 6.98 6.75 7.58 8.31
Cr;0; 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 Cao 11.50 11.38 11.31 11.57 11.63
P,0s 0.03 0.01 0.06 0.02 0.02 0.00 0.01 0.00 0.02 0.00 Na,O0 1.28 1.70 1.70 1.51 1.48
Total 100.47 99.89 100.46 99.63 100.71 100.04 100.06 100.49 100.37 99.76 K,O 2.60 2.58 2.54 2.66 2.53
Formula X6YaZc024 Total 98.73 98.89 98.12 97.59 97.46
Si 5.86 5.95 5.74 5.95 5.78 5.99 5.96 5.78 5.99 5.97 Formula A B; C5 T3 05, W,
Z Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.03 0.02 T Si 6.35 6.29 6.23 6.21 6.32
Total Z 5.86 5.95 5.74 5.95 5.79 6.00 5.96 5.79 6.02 5.99 Al 1.65 1.71 1.77 1.79 1.68
Al 3.88 3.67 3.78 3.67 3.80 3.70 3.71 3.82 3.67 3.66 Ti 0.09 0.22 0.25 0.16 0.16
Y Fe3 0.12 0.33 0.22 0.33 0.20 0.30 0.29 0.18 0.33 0.34 Al 0.49 0.26 0.21 0.40 0.24
Total Y 4.00 4.00 4.00 4.00 4.00 4.00 4.00 4.00 4.00 4.00 C cr 0.00 0.00
Fe2 3.96 3.87 3.88 3.82 3.91 3.87 3.84 3.89 3.72 3.77 Fe® 2.84 2.90 2.96 2.68 2.66
Mg 0.56 0.51 0.56 0.55 0.54 0.51 0.49 0.52 0.47 0.50 Mg 1.58 1.62 1.58 1.77 1.94
X Ca 1.21 1.32 1.28 1.34 1.28 1.33 1.38 131 1.46 1.38 Mn** 0.03 0.03 0.04 0.04 0.02
Mn 0.27 0.30 0.28 0.28 0.27 0.28 0.30 0.28 0.35 0.34 B Fe*t 0.11 0.07 0.08 0.08 0.12
Total X 6.00 6.00 6.00 6.00 6.00 6.00 6.00 6.00 6.00 6.00 Ca 1.86 1.89 1.88 1.89 1.87
Grosularia 0.20 0.22 0.21 0.22 0.21 0.22 0.23 0.22 0.24 0.23 Na 0.01
Piropo 0.09 0.08 0.09 0.09 0.09 0.09 0.08 0.09 0.08 0.08 Ca 0.05 0.02 0.05 0.08
Almandino 0.66  0.64 0.65  0.64 0.65 0.65 0.64 0.65 062 063 A Na 0.38 0.50 0.52 0.46 0.45
Espesartina 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.06 0.06 K 0.51 0.51 0.51 0.53 0.51
XAl 0.97 0.92 0.94 0.92 0.95 0.92 0.93 0.95 0.92 0.91 O O 22.00 22.00 22.00 22.00 22.00
Tabla VI.2.4. Analisis quimicos representativos del granate dados en %wt y respectivas formulas
minerales W OH 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Total
T,C,B,A 15.94 16.01 16.05 16.04 16.04

Tabla V.2.5. Analisis quimicos del anfibol en %wt.
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VI1.2.6. Apatito

Las formulas quimicas de los seis analisis puntuales de apatito (dos realizadas en el OAGN y 4 en el

ortogneis granitico) fueron calculadas aqui con base en 13 oxigenos (12 oxigenos en la férmula

mas el anién que ocupan el sitio X; Tabla VI.2.6) siguiendo la nomenclatura del supergrupo de los

apatitos de Pasero et al. (2010). Los resultados poseen porcentajes totales bajos debido a que

algunos elementos que ocupan los sitios M y T no fueron medidos. En general el apatito puede ser

expresado como Cagss1-4.72 P3.0s-3.01 012 (Cl, F, 0); en el OAGN y como Cay 73.4.50 P3.233.06 O12 (Cl, F, O);

gue en el ortogneis granitico.

Litologia OAGN Ortogneis granitico

Muestra AC09B PCY43B1

Analisis 1 2 3 4 5 6
Sio, 0.16 0.18 0.00 0.00 0.00 0.27
FeO 0.11 0.13 0.15 0.03 0.05 0.07
MgOo 0.02 0.04 0.00 0.00 0.00 0.01
Cao 54.15 52.98 52.13 52.03 52.67 51.82
Ce,0; 0.34 0.34 0.11 0.15 0.13 0.58
P,0s 42.96 43.82 45.29 43.84 44.75 44.55
Total 97.73 97.49 97.68 96.05 97.60 97.30
cl 0.31 0.55 0.28 0.26 0.19 0.10
F 2.67 4.33 4.20 3.97 2.46 3.32
Formula M1, M2; (TO,); X; a 13 oxigenos

P 3.01 3.09 3.23 3.06 3.17 3.15
Si 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.02
Total T 3.03 3.10 3.23 3.06 3.17 3.17
Fe 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00
Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 4.81 4.72 4.70 4.59 4.73 4.64
Ce 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.02
Total M 4.83 4.75 4.71 4.60 4.74 4.66
cl 0.02 0.03 0.02 0.01 0.01 0.01
F 0.28 0.46 0.44 0.42 0.26 0.35
Total X 0.30 0.49 0.46 0.43 0.27 0.36

Tabla V.2.7. Analisis quimicos del apatito

Tabla VI.2.6. Andlisis quimicos representativos del apatito dados en %wt y respectivas formulas minerales
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VIl. GEOCRONOLOGIA

Con el objetivo de evaluar la relacidon temporal entre las rocas meta-graniticas y la suite anortositica
en la zona de estudio, se realizaron dataciones U-Pb en 4 ortogneises graniticos que mostraban
diferentes tipos de contactos con la anortosita. Adicionalmente, tratando de obtener la edad de la
anortosita se buscaron zircones en una muestra de leucogabro sin éxito, lo cual es natural debido a
que el zircdn no es una fase abundante en estas rocas (Ashwal, 1993), ya que el Zr es un elemento
incompatible y, por ende, tiende a permanecer en el fundido residual (Rubatto y Gebauer, 2000). La
muestra AC17 corresponde a un ortogneis tonalitico con piroxeno y granate localizado al occidente
de la zona de estudio (Figura V.0.1; Tabla VI.1.4.). Su relacién con el cuerpo anortositico no se observd
de manera directa; sin embargo, se considerd posiblemente contemporanea a éste debido tanto a su
similitud textural y mineraldgica (excepto por el contenido de cuarzo) con las metadioritas ricas en Fe
reportadas por Solari et al. (2003), como a su contenido alto en 6xidos de Fe-Ti y apatito. La muestra
AC23b es a un ortogneis granodioritico con anfibol recolectado hacia el area central de la zona de
estudio (seccion Quebrada Bonita) y que fue encontrada como xenolito dentro del cuerpo
anortositico (Figuras V.0.1. y V.0.2.a y Tabla VI.1.4.). La muestra AC67-IV corresponde a un ortogneis
granitico encontrado a modo de dique intruyendo a los paragneises hacia la parte occidental del drea
(Figuras V.0.1. y Tabla VI.1.4.). Por ultimo, la muestra AC71 corresponde a un cuerpo granitico en
contacto directo con el OAGN, cuya relacion se infirié intrusiva (ver unidades litoldgicas, Figuras V.0.1.
yV.0.2.b y Tabla VI.1.4.).

Para la obtencidn de los zircones las muestras se trituraron y molieron usando tanto la prensa
hidraulica como el molino de discos del laboratorio de molienda en el Instituto de Geologia, UNAM.
Posteriormente, los zircones de cada muestra, tamizadas en una malla # 60, se obtuvieron utilizando
el método del bateo planteado por Hernandez et al. (2011) y separacién a mano, para lo cual se usé
el equipo vy las lupas disponibles en los laboratorios de separacién de minerales de los institutos de
Geologia y de Geofisica. Para el caso de la muestra de leucogabro, y buscando el maximo
aprovechamiento de la misma, el material fue nuevamente tamizado y en las fracciones menores a la
malla # 200 se utilizé el método de la mesa Wilfley, buscando después estos minerales de manera
manual.

Teniendo en cuenta el diametro del spot del laser solo se separaron cristales con anchos mayores a
50 um. Los zircones seleccionados fueron montados en resina epdxica, desbastados y pulidos hasta
exponer el area central de los mismos. Tanto las imagenes de catodoluminescencia (CL) como las
mediciones de las edades se hicieron en el Laboratorio de Estudios Isotépicos (LEI) del Centro de
Geociencias, UNAM campus Juriquilla. Las dataciones se realizaron utilizando espectrometria de
masas con plasma inductivamente acoplado con ablacidén laser en un equipo Thermo iCapQc ICPMS
adaptado con un sistema laser Resonetics M050 excimer. Con base en la CL se seleccionaron los
puntos a medir, los cuales se analizaron con un spot de 23 um de didmetro siguiendo el protocolo
analitico descrito en Solari et al. (2010). Las edades de cristalizacidon y/o metamorfismo se calcularon
usando el software ISOPLOT. Con el fin de evaluar la edad de cristalizacion se separaron los zircones
mas prismaticos de todas las muestras. Las imagenes (CL) de estos cristales revelaron estructuras
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internas complejas, por lo que para su debida interpretacién y correlacién tanto con la quimica de
éste mineral como con la edad, a continuacion se resume tanto las texturas (Tabla VII.0) que pueden
ser encontradas en los zircones como los posibles mecanismos y condiciones de formacién de éstas.

Factores que Controlan las Edades U-Pb en el Zircén

Concentraciones de U, Th, Pb, elementos de tierras raras (REE) y luminiscencia en zircones: Las
texturas encontradas en zircones son el producto de sustituciones, tanto simples (Zi** <>Hf", Ti*,
U*, Th**) como dobles (Zi™-Si**<>Y** o REE™-P*), que reflejan los diferentes procesos ocurridos
durante el crecimiento del cristal (Harley y Kelly, 2007). Dichas texturas son vistas a través de
imagenes de CL, en donde la intensidad en la luminiscencia esta controlada de manera inversa por el
contenido de U (principalmente), Y, Dy y Tb, y en menor proporcion por otros elementos traza
(Rubatto y Gebauer, 2000; Wu y Zheng, 2004). De esta manera, los dominios con luminiscencia
brillante y dominios con luminiscencia débil u oscura estdn empobrecidos y enriquecidos en dichos
elementos, respectivamente (Rubatto y Gebauer, 2000). Las concentraciones de elementos menores
y traza en el zircdn corresponden a defectos estructurales y no estequeométricos que son
metaestables dentro del cristal, distorsionan su estructura, producen la baja luminiscencia,
promueven su reactividad y lo hacen mds propenso a alcanzar estados metamicticos y
consecuentemente a la pérdida de Pb (Pidgeon et al., 1998; Rubatto y Gebauer, 2000; Geisler et al.,
2007).

Debido tanto a la relacién intima existente entre la quimica y las texturas en el zircén como a que
éstas son el reflejo de los procesos acontecidos durante su formacion, las relaciones de Th/U vy la
quimica de los REE han sido usadas para distinguir el ambiente de formacién del zircén (Hoskin y
Black, 2000; Rubatto y Gebauer, 2000; Harley et al., 2007). Asi, concentraciones altas de U, Th y
relaciones de Th/U >0.1-0.2 llegando a alcanzar hasta 15.6 se relacionan con zircones de origen
magmatico; mientras que bajas concentraciones de Th y Th/U <0.1-0.2 se relacionan con zircones
metamarficos (Rubatto y Gebauer, 2000; Wu y Zheng, 2004). Sin embargo, Harley et al. (2007) y Wu y
Zheng (2004) sugieren que estos valores por si solos no son concluyentes y que deben ser usados
junto con otros criterios texturales y quimicos.

Lo anterior se debe a que las concentraciones de Th y U, asi como la abundancia de REE en los
zircones dependen de (1) los coeficientes de particion del Th y U entre el zircdn y los minerales
coexistentes; (2) de la disponibilidad de estos elementos dentro del ambiente de formacién; (3) de la
temperatura, ya que a temperaturas bajas la cantidad de elementos traza que ingresa a la red
cristalina se ve drasticamente reducida, de manera que no entran a la estructura durante el
crecimiento o son expulsados de ésta; (4) del radio idnico (RI), diferencias en éste pueden resultar en
una expulsién diferencial de la red cristalina durante procesos de recristalizacion (el Th tiene mayor Rl
gue el U, siendo mas incompatible en el zircon), y de otras sustituciones dobles y balance de cargas
de otros cationes incorporados en la estructura; y (5) de la velocidad de crecimiento del zircon
(Hoskin y Black, 2000; Rubatto y Gebauer, 2000; Wu y Zheng, 2004; Hanchar y Van Westrenen, 2007;
Harley et al., 2007).
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Tabla VII.0. Resumen de los procesos que controlan la edad U-Pb en el zircén; modificado de Grant et al. (2009).
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Los zircones magmaticos, sin importar el tipo de roca, muestran abundancias similares y patrones
de REE enriquecidos en HREE respecto a las LREE con anomalia positiva en Ce y negativa en Eu
(Hoskin y Black, 2000; Wu y Zheng, 2004). Patrones similares son mostrados por zircones
cristalizados a partir de fundidos anatécticos con abundancias menores que los del zircén protolito
(Wu y Zheng, 2004). Debido que el Rl de las HREE es mas parecido al del Zr*, las LREE son
facilmente expulsadas de la estructura cristalina en zircones recristalizados, ocasionando una
variacion mayor en las concentraciones de éstas respecto a las de las HREE (Hoskin y Black, 2000;
Hanchar y Van Westrenen, 2007). Adicionalmente, inferencias en las condiciones metamarficas se
pueden realizar a partir de los patrones de las REE, ya que son modificados segun los minerales
que crecen simultdneamente y compiten por estos elementos, e.g. granate + feldespato en facies
granulita o granate + rutilo en facies eclogita (Hoskin y Black, 2000; Wu y Zheng, 2004).

Texturas internas en los zircones: Las texturas internas en los zircones se dividen en primarias,
formadas durante la cristalizacién, y secundarias, formadas de manera posterior a la cristalizacion.
Por lo general, las texturas primarias son aquellas encontradas en zircones magmaticos, siendo el
producto de las variaciones de la quimica de los elementos traza en la interfaz cristal-fundido, de
la velocidad de crecimiento, de las tasas de difusidn y de la composicién y temperatura del magma
a partir del cual cristalizan (Rubatto y Gebauer, 2000; Schoene, 2014). La combinacidn de estos
pardmetros resulta en zoneamiento oscilatorio de bandas angostas y paralelas a las caras del
cristal (zircones de rocas graniticas), en un zoneamiento mas amplio, débil y/o gradual (zircones en
rocas basalticas), zoneamiento por sectores o de arbol de abeto (debidas a tasas diferentes de
crecimiento de las caras cristalinas), o en zircones no zoneados (Pidgeon et al., 1998; Rubatto y
Gebauer, 2000; Wu y Zheng, 2004; Grant et al., 2009). La temperatura es un factor importante, ya
gue en sistemas magmaticos de temperatura alta el crecimiento del zircdon puede prolongarse por
hasta millones de afios sin evidencia textural obvia de dicho periodo (Schoene, 2014).

Las estructuras secundarias, se encuentran principalmente en cristales de origen metamorfico
formados en un rango amplio de condiciones y procesos, por lo que el término “zircén
metamorfico” puede ser ambiguo (Hoskin y Black, 2000). Dependiendo del proceso formador
involucrado, los zircones metamorficos se encuentran como cristales enteros y/o
sobrecrecimientos con zoneamiento débil (que puede ser fantasma, “arbol de abeto”, por sector,
planar, por parches, esponjoso, por flujo) o sin él. En general, las estructuras secundarias se
pueden formar por (1) su precipitacion a partir de fundidos anatécticos; (2) nucleacién y
crecimiento subsdlido a expensas de Zr y Si liberados en reacciones que involucran minerales
silicatados o accesorios que contienen estos elementos; (3) precipitacidn, infiltraciéon y/o
alteracion del zircén por fluidos (liquido o vapor) liberados, ya sea por un cuerpo magmatico en
enfriamiento o por reacciones de deshidratacion metamorfica; (4) recristalizacion del zircén vy
redistribucién elemental con o sin transferencia de estos entre el zircon y sus alrededores; (5)
disolucién del zircon primario de manera simultanea a su re-precipitacion (involucra fluidos); y (6)
procesos de recuperacion en cristales metamicticos (involucra fluidos) (Tabla VII.0; Hoskin y Black,
2000; Pidgeon et al., 2000; Rubatto y Gebauer, 2000; Wu y Zheng, 2004; Geisler et al., 2007,
Harley et al., 2007; Grant et al., 2009).
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Estos procesos actlan a temperaturas altas (excepto por los fluidos, los cuales actian también a
temperaturas bajas) promoviendo la disolucién y/o el crecimiento de los bordes o de un nuevo
zircon, la reorientacidn de su estructura y la lixiviaciéon de elementos, produciendo asi la pérdida
completa o parcial de los elementos traza y de la composicidn isotépica U-Pb (Hoskin y Black,
2000; Harley et al., 2007). De esta manera, estructuras secundarias tales como zonas primarias
borrosas o fantasmas, zoneamiento convoluto y zonas o frentes de recristalizacién transgresivos
indican que la transformacion del sistema fue parcial y retienen alin una memoria de la quimica e
isotopia previas (Hoskin y Black, 2000; Harley et al., 2007). Por otro lado, zircones o areas en éste
sin estructura alguna pueden indicar un restablecimiento total del sistema (Hoskin y Black, 2000;
Harley et al., 2007). En la Tabla VII.0 se resume los procesos, ya mencionados, que controlan
edades U-Pb y las texturas en los zircones siguiendo la subdivisién hecha por Grant et al. (2009).

VII.1. Ortogneis granitico AC67-1V

Los zircones del ortogneis granitico AC67-IV poseen coloraciones rojizas, espesores entre 50 y 80
pum, anchos entre 80 y 130 um, son alargados (alcanzando hasta 350 um) con vértices y bordes
ligeramente redondeados. Algunos muestran inclusiones, fracturas o zonas metamicticas (Figura
VIl.1.a). Las imagenes de CL reflejan dos grupos de zircones, uno con estructuras internas
conformadas al menos por dos zonas con diferente luminiscencia (Figuras VII.1.b-l) y otro grupo
gue mostré baja luminiscencia en todo el cristal (Figuras VII.1.m-q). Los zircones del primer grupo
poseen un nucleo hacia el centro de los cristales con alta luminiscencia (bajo U) y zoneamiento
oscilatorio (Figuras VII.1.b-1), rodeados por bordes de baja luminiscencia (alto U), los cuales
pueden mostrarse tanto homogéneos (Figuras VIl.1.c, g, k y ) como con zoneamiento borroso
(Figuras VII.1.b, e, f). Los contactos entre bordes y nucleos son continuos, difusos (Figuras VIl.1.b,
c) y/o abruptos, donde los bordes pueden cortar los nticleos de manera oblicua (Figuras VII.1.k, |) o
ser transgresivos (Figuras VII.1.f-j). El segundo grupo de zircones mostrd baja luminiscencia (alto
U) en todo el cristal (Figuras VIl.1.m-q) y zoneamiento fantasma (Figuras VII.1.l, m-q), convoluto
(Figura VII.1.m), e incluso nucleos con luminiscencia mas oscura sin textura alguna (Figuras VIl.1.n,

qa).

En esta muestra se realizaron 35 analisis puntuales en diferentes areas dentro de los zircones,
donde las edades obtenidas son en general ligeramente discordantes, con porcentajes entre -4.17
y 7.69 % (Tabla VII.1). Siete de estas mediciones no se tuvieron en cuenta debido a que se
realizaron ya sea en zonas metamicticas o sobre inclusiones o fracturas, rasgos que ponen en duda
las edades obtenidas en estos puntos (algunas de estas mediciones poseen los mayores
porcentajes de discordancia). Los nucleos presentan valores de U que varian entre 78-353 ppm y
Th/U entre 0.21 y 0.79 (Figura VIl.1.r; Tabla VII.1). Por otro lado, los bordes y cristales de baja
luminiscencia poseen mayores concentraciones en U (231-635 ppm principalmente) y menores
relaciones Th/U (0.15-0.49; Figura VII.1r; Tabla VII.1). Las edades 207K /2%ph (con errores 20)
obtenidas en los nucleos con CL clara y en los cristales con CL oscura varian principalmente entre
1162 + 46y 1119 + 25 Ma; mientras que estas mismas edades en los bordes varian entre 1166 * 25
y 960 + 44 Ma, donde algunos de estos analisis traslapan las edades obtenidas en los nucleos y sus
errores (Figura VIl.1.s; Tabla VII.1).
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Figura VII.1. Geocronologia del ortogneis granitico AC67-1V. a. Fotomicrografia de los zircones analizados, 4X, NII. b.- g.
Imégenes de CL de algunos cristales y puntos analizados, mostrando las diferentes estructuras internas observadas en
los zircones de esta muestra. r. Diagrama de U vs Th/U. s. Diagrama de Th/U vs edad 206Pb/Z?’gU. t. Diagrama de tierras
raras. u. Diagrama de concordia mostrando la dispersidn en edades obtenidas en la muestra. w. Edad de cristalizacion. z.
Edad de posible evento de calentamiento del sistema.
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Ortogneis granitico AC67-IV

ET% v Th Th/u 120 R;slzg;nes*l-s;:omi::Pb/ +20 Feeces coregices () Mejor 20 Disc Sector  Obs.
c (ppm) (ppm) ph/Pb 5 - 2 - Rho 2pp/2ty  +26 P'Pb/°U +206 *'Pb/™Pb *2¢ edad %

< abs U abs V) abs

1 94 692 0.74 0.0771  0.0030 2.1800 0.1100 0.2014 0.0046 -0.044 1183 25 1171 34 1133 71 1171 34 -1.02 nucleo

2 187 147 0.79 0.0783  0.0027 2.2320 0.1000 0.2034 0.0046 -0.033 1196 26 1188 32 1136 70 1188 32 -0.67 nucleo

3 496 74 0.5 0.0758  0.0014 2.1960 0.0960 0.2031 0.0047 0.5837 1192 25 1178 30 1086 37 1178 30 -1.19 borde

4 130 734 056 0.0778  0.0023 2.1960 0.0990 0.2011 0.0048 0.2678 1181 26 1177 32 1127 59 1177 32 -0.34 nucleo

5 490 76 0.16 0.0761  0.0014 2.1380 0.0890 0.1990 0.0044 0.4377 1170 24 1160 29 1093 36 1160 29 -0.86 borde

6 530 148 0.28 0.0767  0.0013 2.0600 0.0760 0.1942 0.0043 0.1135 1144 23 1135 25 1108 34 1135 25 -0.79 cristal  ZM
7 635 104 0.16 0.0762  0.0009 1.9410 0.0700 0.1864 0.0039 0.4285 1102 21 1095 24 1097 24 1095 24 -0.62 borde

8 423 674 0.6 0.0749  0.0012 2.0270 0.0770 0.1906 0.0042 0.446 1124 23 1124 26 1067 32 1124 26 0.00 borde

9 433 213  0.49 0.0734  0.0017 1.9380 0.0770 0.1891 0.0041 -0.036 1116 22 1094 26 1020 45 1094 26 -2.03 borde

10 492 152 031 0.0771  0.0012 2.1060 0.0840 0.1964 0.0044 0.3793 1156 24 1153 26 1119 32 1153 26 -0.26 borde

11 371 157 0.42 0.0798  0.0022 2.2500 0.1700 0.1858 0.0040 0.1211 1099 22 1190 48 1183 55 1190 48 7.69 nucleo  IfF
12 509 843 0.17 0.0761  0.0012 2.0630 0.0820 0.1985 0.0043 0.2656 1167 23 1136 27 1094 32 1136 27 -2.73 borde

13 553 89.8 0.16 0.0781  0.0011 2.1580 0.0810 0.1998 0.0043 0.5064 1174 23 1167 26 1150 27 1167 26 -0.60 borde

14 441 896 0.20 0.0774  0.0011 2.1820 0.0820 0.2006 0.0042 0.1973 1179 23 1174 26 1136 27 1174 26 -0.40 cristal

15 993 261 0.26 0.0770  0.0008 2.1260 0.0780 0.1965 0.0041 0.0416 1156 22 1156 25 1117 20 1156 25 -0.03 nucleo  IfF
16 1345 345 0.26 0.0788  0.0007 2.2270 0.0770 0.2035 0.0041 0.3263 1194 22 1189 24 1167 18 1189 24 -0.43 borde

17 1820 884 0.49 0.0772  0.0009 2.2580 0.0800 0.2125 0.0046 -0.13 1242 25 1199 25 1131 26 1199 25 -3.58 nicleo ZM
18 145 736 051 0.0806  0.0024 2.3200 0.0970 0.2082 0.0050 -0.273 1219 27 1217 30 1210 64 1217 30 -0.16 nucleo  IfF
19 247 116 047 0.0783  0.0021 2.1950 0.0990 0.2016 0.0044 0.3454 1184 23 1184 31 1154 50 1184 31 0.00 nucleo

20 300 115 0.38 0.0772  0.0014 2.0420 0.0790 0.1908 0.0042 0.3654 1125 22 1133 25 1138 35 1133 25 071 borde

21 575 185 0.32 0.0770  0.0009 2.1550 0.0840 0.2015 0.0042 -0.12 1183 23 1166 27 1119 25 1166 27 -1.48 cristal

22 491 772 0.6 0.0775  0.0016 2.1490 0.0880 0.2000 0.0043 0.4233 1176 23 1166 28 1128 40 1166 28 -0.81 borde

23 298 140 047 0.0788  0.0018 2.1820 0.0810 0.2009 0.0043 -0.049 1180 23 1174 26 1159 45 1174 26 -0.51 nucleo

24 348 582 0.7 0.0774  0.0018 2.1230 0.0800 0.1991 0.0044 0.011 1170 23 1156 26 1151 43 1156 26 -1.21 borde

25 353 751 021 0.0781  0.0017 2.2010 0.0850 0.2028 0.0046 -0.061 1190 25 1180 27 1151 41 1180 27 -0.85 nucleo

26 783 519 0.66 0.0795  0.0038 2.1800 0.1200 0.2038 0.0049 0.2135 1196 26 1174 38 1153 98 1174 38 -1.87 nucleo

27 231 992 043 0.0760  0.0021 2.1310 0.0920 0.2049 0.0045 -0.129 1202 24 1157 29 1095 53 1157 29 -3.89 borde

28 365 159 0.44 0.0806  0.0013 2.3070 0.0850 0.2080 0.0044 0.0377 1218 24 1216 27 1224 29 1216 27 -0.17 borde  IfF
29 260 102.8 0.40 0.0776  0.0019 2.1340 0.0870 0.2001 0.0043 0.0799 1176 23 1159 28 1138 50 1159 28 -1.47 borde

30 957 567 0.59 0.0796  0.0026 2.3840 0.1100 0.2152 0.0054 0.0338 1256 29 1235 33 1184 66 1235 33 -1.70 borde IfF
31 454 691 0.5 0.0713  0.0016 1.7640 0.0710 0.1814 0.0041 0.4129 1074 22 1031 26 960 44 1031 26 -4.17 borde

32 613 236 0.38 0.0789  0.0010 2.1100 0.0760 0.1950 0.0041 0.3967 1148 22 1151 25 1166 26 1151 25 023 borde

33 402 644 0.6 0.0786  0.0015 2.1250 0.0800 0.1978 0.0042 -0.148 1163 22 1156 26 1163 39 1156 26 -0.63 borde

34 209 866 041 0.0782  0.0018 2.1680 0.0870 0.2020 0.0046 0.0681 1186 25 1170 28 1162 46 1170 28 -1.37 nucleo

35 495 77 0.6 0.0755  0.0010 1.9440 0.0710 0.1866 0.0038 0.1948 1103 21 1096 24 1081 25 1096 24 -0.65 borde

Tabla VII.1 Analisis de U-Pb de los zircones de la muestra AC67-IV. ZM: Zona metamictica, I/F: Inclusién o fractura
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Los patrones de REE de todos los analisis, normalizados a condrita siguiendo a Sun y McDonough
(1989), estan enriquecidos en HREE respecto a las LREE con anomalia positiva en Ce y negativa en
Eu, que son tipicos de zircones cristalizados a partir de fundidos magmaticos (ver introduccién al
capitulo; Figura VII.1.t). Sin embargo, los patrones de las zonas de baja luminiscencia poseen
mayor variacién en las concentraciones de LREE (~2 érdenes de magnitud) y menores abundancias
totales en MREE, lo que se hace evidente en una pendiente mayor entre las MREE y las HREE
(Figura VII.1.t).

La baja intensidad luminica en bordes y algunos cristales completos refleja mayores contenidos de
U (Figura VIl.1.r), y posiblemente otros elementos traza, respecto a los presentados en los nucleos.
Segun Pidgeon et al. (2000 y referencias alli citadas) estos bordes pueden ser generados por (1) su
cristalizacion a partir de un magma en estadios tardios; (2) fusion parcial involucrando disolucién y
precipitacidn de zircon; (3) fluidos metamarficos disolviendo, transportando y precipitando zircon;
(4) recristalizacion en estado soélido y redistribucién elemental con o sin transferencia de
elementos entre el zircon y sus entorno. Weber et al. (2010) observan, en una migmatita al sur del
Complejo Oaxaquefio, zircones con bordes de luminiscencia baja y sugieren que la formacion de
éstos podria estar relacionada a su cristalizacién a partir de los fundidos anatécticos que dieron
origen a la ortomigmatita. Sin embargo, en el caso de las rocas estudiadas aqui, ninguna presentd
evidencias de un evento migmatitico (ver descripcién de campo y descripcion petrografica), ni
tampoco de fluidos que hubiesen introducido U al sistema. Por otro lado, aunque los procesos de
recristalizacién generan un enriquecimiento relativo en U respecto al Th (Hoskin y Black, 2000; Wu
y Zheng, 2004), este proceso no podria explicar el aumento en las abundancias del U observadas
de nucleos a bordes. De modo que, las zonas de luminiscencia oscura en los zircones de la muestra
AC67-1V podrian reflejar su cristalizacién a partir del fundido en sus uUltimos estadios magmaticos
(enriquecido en elementos traza), acompafada o no por la disolucidn parcial del zircon formado
en los estadios magmaticos iniciales (nucleos). Lo anterior explicaria la similitud de edades
observadas entre los nucleos de luminiscencia clara (con zoneamiento oscilatorio) y los algunos
bordes y cristales completos de luminiscencia baja (Figuras VIl.1.s, u).

A temperaturas altas las zonas de los zircones enriquecidas en elementos traza, que distorsionan
la estructura cristalina haciéndola metaestable, son susceptibles a procesos de recuperacién y
recristalizacion (Pidgeon et al., 1998; Hoskin y Black, 2000; Rubatto y Gebauer, 2000). Estos
operan a través de la migracién intersticial de defectos (elementos no estequeométricos) a zonas
de mas baja energia (ricas en defectos cristalinos; Pidgeon et al., 1998; Hoskin y Black, 2000).
Dicha migracion se refleja en estructuras como contactos transgresivos entre bordes y nucleos
(Figuras VII.1.f-1), zoneamiento fantasma y zoneamiento convoluto (Figuras VII.1.j, n, o) (Pidgeon
et al., 1998; Hoskin y Black, 2000), las cuales son observadas en los zircones estudiados aqui.

Pidgeon et al. (1998) asegura que estas texturas se generan inmediatamente después de la
formacion del zircén durante el enfriamiento magmatico (mientras que la temperatura adn es lo
suficientemente alta para permitir la difusién de los defectos cristalinos) y que no hay un
restablecimiento del sistema U-Pb. Por el contrario, Hoskin y Black (2000) sostienen que zircones,
o zonas de éstos, que sufrieron algln evento de calentamiento posterior a su formacion también
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muestran estas texturas y que representan la modificacion parcial del contenido de elementos
traza y por ende del sistema U-Pb, lo que se refleja en una dispersién de edades entre la edad de
cristalizacidn y la del evento de calentamiento.

En el caso de los zircones de esta muestra, las edades obtenidas en bordes y cristales con
luminiscencia baja que presentan estas texturas arrojan tanto edades similares a las obtenidas en
los nucleos, como dispersion hacia edades mas jovenes (Figuras VIl.1.s-u). Sin embargo, las edades
207pp /2%ppy definen de manera holgada al menos tres grupos: el primero con edades entre ~1165 y
1120 Ma, el segundo con edades entre ~1097 y 1067 Ma y el ultimo corresponde a una sola edad
de 960 Ma (Tabla VII.1). Las edades del segundo grupo podrian estar relacionadas un primer
evento de calentamiento (ievento olmeca?; Solari et al., 2003); mientras que la edad de 960
podria relacionarse con el evento granulitico que afecté al Complejo Oaxaquefio (Solari et al.,
2003).

Un primer calculo de la edad con todos los analisis, obtenido usando el logaritmo TuffZirc (Ludwig,
2008), arrojé una edad promedio 207pp /2%8ph de 1134.5 ™%°/ 5, Ma, la cual es interpretada como
la edad minima de cristalizacidon (Figura VIl.1.w). Un segundo calculo usando sélo los analisis
hechos en los nucleos, arrojan una edad de concordia de 1183.4 + 7.0 Ma (elipses verdes en la
Figura VII.1.u), la cual es la mejor estimacion de la edad de cristalizacidon. Finalmente, un tercer
calculo hecho sélo con los andlisis obtenidos en los bordes arrojé una edad de 207p}, /206ph 1108
*3/,, Ma (Figura VI1.1.z), la cual es interpretada como un posible evento que causé perdida de Pb
en los bordes (evento Olmenca?).

VII.2. Ortogneis tonalitico con piroxeno y granate AC17

Los zircones del ortogneis tonalitico con piroxeno y granate AC17 son alargados y de bordes
redondeados, con largos que varian entre 180 y 450 um, anchos entre 100 y 200 um y grosores
entre 80 y 110 um (Figuras VII.2.a-0). En general son transparentes a ligeramente rojizos, donde
algunos de ellos se encuentran metamictizados (Figura VII.2.a). Las imdagenes de CL muestran
texturas internas variables (Figura VII.2.b-0), observandose granos con luminiscencia ligeramente
homogénea (Figuras VII.2.b-d), zircones con nucleos (Figuras VII.2.f-0), zoneamiento oscilatorio
rodeados por bordes homogéneos (Figuras VII.2.f-i) y granos con estructuras internas irregulares,
donde los limites entre las dreas de diferente intensidad luminica se transgreden unos a otros
(Figuras VII.2.i-o).

Se realizé un total de 25 analisis en zircones diferentes, los cuales presentan concentraciones de
uranio entre 41.7 y 171 ppm (excepto por un analisis con 417 ppm) y relaciones Th/U entre 0.22 y
0.54 (Figura VII.2.p; Tabla VII.2). Estos analisis arrojan edades (con errores 2a) *Pb/**Pb que
varian entre 1160 + 100 y 935 + 90 Ma (Figura VII.2.p; Tabla VII.2) y discordancias entre -2.67 y
2.09 % (Tabla VII.2). Los patrones de tierras raras de todos los puntos analizados, enriquecidos en
HREE respecto a las LREE y con anomalia positiva en Ce y negativa en Eu (Figura VII.2 q), en general
indican un origen magmatico.
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Figura VII.2. Geocronologia del ortogneis granitico AC17. a. Fotomicrografia de los zircones analizados, 4X, NIl. Imagenes
de CL de los cristales analizados mostrando las diferentes estructuras internas observadas entre los zircones y las edades
obtenidas. *’Pb/**®Pb p. Diagrama de Th/U vs edad 206pp 238y, g. Diagrama de tierras raras. r. Diagrama de concordia
mostrando la dispersién en edades. s. Calculo de la edad de cristalizacion obtenida a través del logaritmo de TuffZirc.

En esta muestra no se observd una relacién entre la zona del cristal analizada y las edades
obtenidas, observandose una dispersion en las mismas (Figuras VII.2.r). A pesar de que los andlisis
son ligeramente discordantes, no fue posible obtener edades de interseccion de discordia de esta
muestra, razén por la cual con el grupo de 25 andlisis realizados se calculé una edad promedio de
297ph /2%ph de 10997°/ 55, obtenida a través del algoritmo de TuffZirc (Figura VII.2.s; Ludwig, 2008),
la cual corresponde a la edad minima de cristalizacion. La dispersidon observada en los analisis
junto con su concordancia puede deberse ya sea a pérdida de Pb ocurrida de manera cercana al
momento de cristalizacion (generando analisis concordantes pero de edad inexacta; Gehrels,
2012), o bien un comportamiento de sistema abierto experimentado por los zircones (lo que
produciria edades concordantes estadisticamente; Schoene, 2014).
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Ortogneis granitico AC17

- - — -
Ef_E: v Th Th/u 207, /206, 20 Rzgszl/onesil‘;(:’mpliﬁsspb/ 20 206, /238, Eda::s coz:egldas (M:: 206 Mejor $20 Disc
- (ppm)  (ppm) Pb/*"Pb abs 25 abs 28 abs Rho Pb/”"U 20 “'Pb/7°U *20 “'Pb/""Pb 20 edad %

1 77.50 20.60 0.27 0.0752 0.0039 1.9350 0.1100 0.1890 0.0048 0.0729 1116 26 1089 38 1080 100 1080 100 -2.48
2 9290 29.50 0.32 0.0726 0.0028 1.8360 0.0910 0.1797 0.0046 0.1008 1065 25 1059 32 1013 79 1013 79 -0.57
3 111.70 55.50 0.50 0.0732 0.0028 1.8130 0.0880 0.1814 0.0046 0.2580 1075 25 1047 32 998 77 998 77 -2.67
4 6850 2290 0.33 0.0778 0.0038 1.9090 0.1100 0.1826 0.0049 0.3023 1081 27 1079 39 1123 99 1123 99 -0.19
5 133.00 53.40 0.40 0.0755 0.0024 1.8940 0.0870 0.1835 0.0046 0.3223 1086 25 1077 30 1078 61 1078 61 -0.84
6 127.80 39.80 0.31 0.0768 0.0026 2.0100 0.0980 0.1917 0.0043 0.0876 1134 21 1116 33 1099 70 1099 70 -l1l.61
7 7050 19.60 0.28 0.0738 0.0024 1.8880 0.0960 0.1821 0.0048 0.3314 1078 26 1073 34 1036 70 1036 70 -0.47
8 41.70 13.39 0.32 0.0767 0.0036 2.0900 0.1200 0.1935 0.0054 0.2925 1140 29 1141 40 1101 99 1101 99 0.09
9 103.80 36.90 0.36 0.0756 0.0028 1.9430 0.0890 0.1858 0.0049 0.2343 1098 27 1096 32 1075 72 1075 72 -0.18
10 5090 16.09 0.32 0.0736 0.0032 2.0050 0.1100 0.1900 0.0050 0.0250 1121 27 1115 36 1041 87 1041 87 -0.54
11 92,60 41.70 0.45 0.0767 0.0028 1.9700 0.0910 0.1854 0.0046 0.2664 1096 25 1106 32 1114 71 1114 71 0.90
12 171.00 92.70 0.54 0.0776 0.0022 2.1190 0.0890 0.1991 0.0046 0.0868 1170 25 1153 29 1135 55 1135 55 -1.47
13 98.10 27.70 0.28 0.0769 0.0026 2.1700 0.1000 0.2042 0.0049 0.0949 1198 26 1169 33 1102 68 1102 68 -2.48
14 5290 17.60 0.33 0.0784 0.0036 2.3500 0.1300 0.2126 0.0056 0.0250 1242 30 1226 40 1156 88 1156 88 -1.31
15 146.00 54.70 0.37 0.0772 0.0021 2.0680 0.0930 0.1947 0.0046 0.2015 1147 25 1139 32 1122 56 1122 56 -0.70
16 419.00 126.10 0.30 0.0755 0.0015 1.9460 0.0730 0.1860 0.0040 0.2639 1099 22 1098 24 1088 39 1088 39 -0.12
17 131.60 71.60 0.54 0.0774 0.0030 2.2080 0.1100 0.2046 0.0051 0.0250 1200 27 1181 34 1113 75 1113 75 -1.61
18 55.70 16.66 0.30 0.0756 0.0032 2.1450 0.1200 0.1979 0.0057 0.0250 1164 31 1159 37 1074 81 1074 81 -0.43
19 73.60 16.40 0.22 0.0709 0.0031 1.6400 0.0900 0.1664 0.0041 0.0850 992 23 985 35 935 90 935 90 -0.71
20 82.70 41.00 0.50 0.0754 0.0030 1.7760 0.1000 0.1728 0.0044 0.4441 1028 24 1042 38 1052 85 1052 85 1.34
21 7280 2250 0.31 0.0773 0.0029 2.0960 0.1000 0.1955 0.0057 0.2418 1151 31 1144 33 1118 75 1118 75 -0.61
22 4510 12.28 0.27 0.0787 0.0032 2.0450 0.1100 0.1896 0.0052 0.2034 1119 28 1131 39 1138 86 1138 86 1.06
23 144.00 47.30 0.33 0.0750 0.0025 1.8960 0.0820 0.1833 0.0045 0.0195 1085 25 1080 28 1062 62 1062 62 -0.46
24 65.30 18.30 0.28 0.0792 0.0036 2.0700 0.1200 0.1898 0.0049 0.1929 1123 26 1147 41 1160 100 1160 100 2.09
25 9190 32,50 0.35 0.0762 0.0025 1.9860 0.0980 0.1896 0.0049 0.2678 1119 27 1107 33 1121 69 1121 69 -1.08

Tabla VII.2 Anadlisis de U-Pb de los zircones de la muestra AC17.



VII.3. Ortogneis granodioritico con anfibol AC23b

Los zircones de esta muestra son traslucidos y prismaticos, con largos entre 200 y 75Qum, anchos
entre 80 y 200 um y grosores entre 50 y 80 um (Figura VII.3 a). Algunos zircones poseen puntas
ligeramente redondeadas, inclusiones y en general no muestran dafios por radiacidon (Figuras
VIl.3.a-p). La CL revelé zircones homogéneos (Figuras VII.3.b-d) o con nucleos rodeados por uno o
mas bordes (Figuras VII.3.e-p), donde algunos de los contactos entre estas zonas son transgresivos
(Figuras VII.3. f, j, m, i, o). Se realizaron 25 analisis puntuales en nucleos, bordes y cristales
homogéneos que se dividieron en dos grupos relacionados directamente con su intensidad
luminica: el primero, nucleos y dos cristales con luminiscencia clara, presenta contenidos bajos de
U (30.0-71.2 ppm) y alto Th/U (0.57-0.89; Figura VII.3.q; Tabla VII.3). Entre tanto, el segundo grupo
de analisis, conformado por todos los bordes y un cristal con luminiscencia oscura, muestra tanto
concentraciones de U altas que varian principalmente entre 149-241 ppm, como relaciones Th/U
bajas y constantes variando entre 0.28 y 0.31; con la excepcién de dos andlisis que mostraron U de
54y 59 ppmy Th/U de 0.60 y 0.71 (Figura VII.3.qg; Tabla VII.3).

Sin embargo, en ambos grupos se observa una dispersion en las edades **’Pb/?*®Pb (con errores
20) que varian principalmente en el intervalo de 1033 y 860 Ma (Figura VII.3.r; Tabla VII.3),
exceptuando dos puntos con edades de 1150 y 710 Ma. En general, las edades obtenidas son
ligeramente discordantes (-4.07 y 1.44%), excepto por el analisis 19 con -8.45% (que arroja la edad
de 710 Ma y que fue hecho sobre una inclusién; Tabla VII.3). Por otro lado, aunque todos los
analisis presentan patrones de tierras raras indicativos de un origen magmatico (Figura VI1.3.s), los
bordes poseen concentraciones menores en estos elementos y pendientes mayores entre las
MREE y las HREE (figura VII1.3.s).

Caracteristicas tales como patrones de REE con pendientes inclinadas entre las MREE y las HREE,
contactos transgresivos y dispersién en edades han sido sefialados por Hoskin y Black (2000) como
tipicas de zircones que han sufrido recristalizacién. Aunque los bordes de los zircones estudiados
muestran estas caracteristicas respecto a los nucleos (Figura VII.3.s), todos los andlisis, sin
importar su localizacion dentro de los cristales, muestran una dispersién similar en las edades. Por
lo cual, las diferencias en los patrones de REE y en el contenido de U de nucleos a bordes puede
ser mejor atribuida a cambios en las condiciones fisicoquimicas del magma. Debido al intervalo de
edades observado en estos zircones (~1033 y 860 Ma) y a la cercania de los eventos registrados en
este lapso (cristalizacion del ortogneis granitico, emplazamiento del cuerpo anortositico y
metamorfismo granulitico), tanto la recristalizacién (como posible mecanismo modificador de la
quimica del zircén), una pérdida de Pb cercana a la cristalizacién (Gehrels, 2012), o bien un
comportamiento de sistema abierto (Schoene, 2014) podrian explicar la dispersién en edades
observada en los zircones de esta muestra y sus ligeras discordancias.

Las edades 2’Pb/?*®°Pb mas jovenes (<1000 Ma), podrian estar relacionadas a pérdida de Pb;
mientras que la edad de 1150 Ma, obtenida en un zircon de CL oscura homogénea podria
corresponder a un componente heredado. Debido a las relaciones de contacto observadas en
campo entre esta roca y el cuerpo anortositico, las edades entre ~1033 y 1005 Ma estarian
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relacionadas tanto a la cristalizacién de esta roca granitica como al emplazamiento del cuerpo
anortositico. De esta manera y debido a que no fue posible calcular una edad de interseccion
superior de discordia, la edad promedio de 1013 + 34, calculada a partir de los 6 valores
297pp /2%ply mas antiguos, es interpretada como la mejor aproximacién la edad minima de
cristalizacién del cuerpo granitico, previa a la intrusién de la anortosita.

VIIL.4. Ortogneis granitico AC71

Los zircones de esta muestra son totalmente subhedrales con puntas redondeadas o totalmente
redondos, con largos entre 250 y 500 um, anchos entre 150 y 300 um y espesores entre 180 y 200
um (Figura VIl.4.a). En general, poseen coloraciones rojizas y algunos muestran dafios por
radiacion, en especial en aquellas zonas con luminiscencia baja (ricas en U; Figura VIl.4.a). Las
imagenes de CL revelan zircones sin desarrollo de zoneamiento magmatico (Figuras VIl.4.b-u), con
luminiscencia homogénea (Figuras VIl.4.j, k, s-u), nucleos rodeados por uno o dos bordes (Figuras
VIl.4.b- d, m-r) o con estructuras internas irregulares (figuras VIl.4.e-i, 1).

En esta muestra se realizé un total de 35 analisis puntuales en nucleos, bordes y cristales
homogéneos, los cuales poseen concentraciones de U que varian entre 10.75 y 1238.00 ppm con
relaciones Th/U entre 0.22 y 0.69 (Figura VIl.4.v; Tabla VI.4); donde sdlo el analisis 30 muestra un
valor de Th/U mas bajo (0.08, medicién que fue realizada en una zona metamictica). En general las
edades 2”’Pb/*®®Pb (con errores 20) obtenidas en los nucleos varian entre 1191 y 1024 Ma;
mientras que las edades observadas en los bordes y cristales de luminiscencia homogénea varian
en un intervalo mas amplio, entre 1260 y 930 Ma (excepto por el analisis 30 que arrojé una edad
de 810 Ma; Figura VIl.4.w; Tabla VII.4). En general los analisis son ligeramente discordantes,
variando entre 5.72 y -5.99%. Los patrones de REE sugieren un origen magmatico para estos
zircones (Figuras VII.4. w, x, Tabla VII.4); sin embargo, un nucleo y dos bordes (andlisis 26, 27 y 30)
muestran patrones de REE con anomalias mas pequefias en Ce y Eu o sin anomalia de Eu (Figura
VIl.4.x; Tabla VIl.4). Dicha diferencia en la quimica es atribuida a la perdida de elementos traza
debido a dafios por radiacién, ya que estos puntos fueron realizados en zonas metamicticas.

Edades de interseccion superior e inferior de 1157 + 130 y 1003 + 210 Ma, respectivamente, se
obtuvieron a partir de los 35 andlisis realizados (Figura VIl.4.y). Donde la primera corresponde a la
edad de cristalizacién ignea y la segunda a al evento granulitico o pérdida de Pb. Las edades mas
antiguas obtenidas podrian tener un componente igneo heredado; mientras que las edades
intermedias de ~1110-1010 Ma, entre la cristalizacion y el evento metamérfico granulitico,
podrian estar reflejando una mezcla de componentes de los diferentes eventos y/o pérdida de Pb,
esta ultima reflejada en las ligeras discordancias presentadas por los andlisis (Figura VIl.4.w, vy;
Tabla VII.4). Debido a la dispersién de edades observada en esta muestra y a que no se encontré
una relacion entre la edad y la zona del cristal analizada, se realizé un calculo de edad promedio
207pp /2%8ph ysando el logaritmo TuffZirc (Ludwig, 2008), el cual arroja una edad de 11103/, Ma
obtenida a partir de un grupo coherente de 25 andlisis, la cual es interpretada como la edad
minima de cristalizacion. De esta manera se toma la edad de interseccidn superior de 1157 + 130
como la mejor estimacién de la edad de cristalizacién de este ortogneis granitico.
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Figura VII.3. Geocronologia del ortogneis granodioritico AC23b. a. Fotomicrografia de los zircones analizados, 4X, NI. b. -
g. Imégenes de CL de los cristales analizados mostrando las estructuras internas observadas en los zircones. g. Diagrama
de U vs Th/U. r. Diagrama de Th/U vs edad 206Pb/Z?’gU. s. Diagrama de tierras raras. t. Diagrama de concordia. u. Célculo
de la edad minima de cristalizacidn para el ortogneis granitico con anfibol.
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Ortogneis granitico AC23b

é U Th F§§7Iaciones isotc’)piczi): Edades corregidas (Ma) Mejor Disc

S (ppm) (ppm) Th/U w7 epy, 120 0/ 20 TRD[ f20 o pp/?tu 126 'Pb/**U +206 *Pb/**Pb 20 edad 20, Sector
< abs u abs U abs

1 30 20.6 0.69 0.0691 0.0049 1.6600 0.1500 0.1690 0.0059 -0.048 1006 33 976 56 860 150 860 150 -3.07 nucleo
2 54 324 0.60 0.0745 0.0036 1.7270 0.0940 0.1706 0.0056 0.2529 1015 31 1019 36 1033 96 1033 96 0.39 bordes
3 179 54.2 0.30 0.0715 0.0022 1.6260 0.0720 0.1655 0.0037 0.2473 987 21 978 28 966 61 966 61 -0.92 bordes
4 45.6 39.3 0.86 0.0699 0.0037 1.5910 0.1100 0.1639 0.0046 0.0899 978 25 973 43 910 120 910 120 -0.51 nlcleo
5 184 52 0.28 0.0699 0.0025 1.6750 0.0930 0.1666 0.0035 -0.175 993.1 20 994 35 909 77 909 77 0.09 bordes
6 46.7 26.4 0.57 0.0736 0.0035 1.7210 0.1000 0.1710 0.0049 0.1684 1017 27 1021 41 1010 100 1010 100 0.39 ndcleo
7 41.3 319 0.77 0.0743 0.0043 1.6780 0.1000 0.1676 0.0050 0.1805 1002 29 999 38 990 120 990 120 -0.30 nucleo
8 212 64.8 0.31 0.0709 0.0015 1.6430 0.0760 0.1657 0.0036 -0.194 988.1 20 984 28 953 45 953 45 -0.42 bordes
9 165.3 49.4 0.30 0.0707 0.0019 1.6710 0.0780 0.1694 0.0039 -0.086 1009 22 995 29 963 57 963 57 -1.41 bordes
10 61.8 52.5 0.85 0.0729 0.0035 1.5890 0.1100 0.1602 0.0054 0.2074 958 30 960 42 1005 93 1005 93 0.21 cristal
11 241 75.1 0.31 0.0709 0.0015 1.6430 0.0740 0.1666 0.0038 -0.09 993 21 985 28 967 43 967 43 -0.81 bordes
12 140 67.5 0.48 0.0710 0.0028 1.5290 0.0790 0.1580 0.0038 0.1953 946 21 944 33 936 81 936 81 -0.21 nlcleo
13 71.2 63.5 0.89 0.0729 0.0041 1.6200 0.1200 0.1635 0.0045 0.4124 976 25 971 43 970 110 970 110 -0.51 cristal
14 59 419 0.71 0.0775 0.0048 1.7900 0.1100 0.1726 0.0055 -0.075 1026 30 1041 42 1150 120 1150 120 1.44 cristal
15 153 451 0.29 0.0708 0.0024 1.6080 0.0840 0.1668 0.0041 -0.043 994 23 981 32 950 71 950 71 -1.33 bordes
16 41.5 33 0.80 0.0732 0.0045 1.6200 0.1200 0.1628 0.0049 0.1912 972 27 975 45 970 130 970 130 0.31 cristal
17 184 524 0.28 0.0701 0.0019 1.6050 0.0650 0.1699 0.0038 -0.133 1011 21 974 27 934 51 934 51 -3.80 bordes
18 43.4 36.9 0.85 0.0690 0.0045 1.5980 0.1100 0.1648 0.0048 -0.036 986 26 961 43 880 120 880 120 -2.60 nucleo
19 35.5 30.3 0.85 0.0624 0.0046 1.5000 0.1300 0.1680 0.0048 -0.186 1001 27 923 54 710 160 710 160 -8.45 nlcleo
20 149 424 0.28 0.0684 0.0021 1.6370 0.0740 0.1718 0.0039 -0.037 1022 21 982 28 887 66 887 66 -4.07 bordes
21 203 579 0.29 0.0725 0.0018 1.7100 0.0690 0.1730 0.0042 -0.075 1028 23 1016 26 1009 55 1009 55 -1.18 bordes
22 46.1 40.3 0.87 0.0737 0.0037 1.6100 0.0930 0.1638 0.0053 0.2523 977 29 975 35 1010 110 1010 110 -0.21 nucleo
23 40.9 31 0.76 0.0737 0.0037 1.6130 0.0960 0.1630 0.0052 0.0945 973 29 970 37 1020 110 1020 110 -0.31 nucleo
24 199 62.1 0.31 0.0716 0.0016 1.6780 0.0750 0.1687 0.0038 0.1209 1005 21 998 29 965 47 965 47 -0.70 bordes
25 236 72.3 031 0.0723 0.0017 1.6210 0.0650 0.1648 0.0037 0.0909 983 21 980 26 986 46 986 46 -0.31 bordes

Tabla VII.3. Analisis de U-Pb de los zircones de la muestra AC23b.
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Figura VII.4. Geocronologia del ortogneis granitico AC71. a. Fotomicrografia de los zircones analizados, NIl. b. - u. Imagenes
de CL de algunos cristales y puntos analizados, mostrando las estructuras internas observadas en los zircones. v. Diagrama
de U vs Th/U. v. Diagrama de Th/U vs edad 207py, j206p, . Diagrama de tierras raras. y. Diagrama de concordia. z.-ab.
Diagramas de las edades registradas en la muestra, calculadas usando el logaritmo de TuffZirc. z. Edades de cristalizacion.
aa. Posible edad un primer evento térmico. ab. Posible edad la intrusidn del cuerpo anortositico y rocas asociadas.
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Ortogneis granitico AC71

.2 Relaciones isotdpicas Edades corregidas (Ma) . .

£ VU Thoqu 26 “Pb/ $20 Pb/ 20 Mejor 156 D¢ sector  Obs.
c (ppm) (ppm) Pb/*Pb s - 238 - Rho pp/2iy 426 PPb/*U +26 'Pb/*Pb +2c edad %

< abs U abs (V) abs

1 88 386 0.44 0.0735 0.0029 1.9900 0.1400 0.1895 0.0051 0.0108 1119 27 1105 44 1024 78 1024 78 -1.27 nucleo

2 684 330 0.48 0.0745 0.0010 1.9440 0.0720 0.1861 0.0041 0.5405 1100 22 1095 25 1052 27 1052 27 -0.46 borde

3 47.3 239 0.51 0.0706 0.0034 1.6700 0.0980 0.1671 0.0045 0.0307 996 25 992 37 940 110 940 110 -0.40 borde

4 563 306 0.54 0.0763 0.0013 1.9860 0.0750 0.1884 0.0041 -0.084 1113 22 1110 25 1100 35 1100 35 -0.27 nucleo

5 18.9 9.46 0.50 0.0797 0.0077 1.7700 0.1700 0.1701 0.0068 0.1559 1018 36 1054 66 1180 190 1180 190 3.42 borde

6 51.7 245 0.47 0.0759 0.0040 1.9110 0.1000 0.1832 0.0051 -0.158 1084 28 1085 35 1050 110 1050 110 0.09 cristal

7 114 539 047 0.0780 0.0024 2.1900 0.0900 0.1998 0.0048 -0.013 1174 26 1176 28 1141 62 1141 62 0.17 borde

8 564 1229 0.22 0.0783 0.0016 2.0260 0.0780 0.1893 0.0040 0.1464 1118 22 1123 26 1157 39 1157 39 0.46 nucleo ZM
9 769 375 0.49 0.0774 0.0011 2.0600 0.0720 0.1940 0.0044 -0.093 1143 24 1135 24 1130 27 1130 27 -0.67 cristal

10 29.7 1253 042 0.0816 0.0061 2.1400 0.1700 0.1923 0.0064 0.0877 1133 35 1152 52 1170 140 1170 140 1.65 borde

11 680 178 0.26 0.0784 0.0010 2.1170 0.0760 0.1958 0.0042 0.2965 1152 23 1154 25 1153 24 1153 24 0.17 nucleo M
12 84 32.1 0.38 0.0729 0.0051 1.8000 0.1400 0.1806 0.0060 0.0318 1070 33 1039 50 1010 160 1010 160 -2.98 borde

13 10.75 7.42 0.69 0.0730 0.0085 1.7600 0.2000 0.1710 0.0076 0.1354 1016 42 1002 73 930 240 930 240 -1.40 borde

14 40.1 19 0.47 0.0723 0.0046 1.7500 0.1200 0.1726 0.0046 0.1704 1026 25 1018 45 1030 130 1030 130 -0.79 borde

15 626 279 0.45 0.0760 0.0011 2.0760 0.0820 0.1942 0.0046 0.0219 1144 25 1140 27 1090 29 1090 29 -0.35 Dborde

16 149 709 048 0.0763 0.0021 1.9570 0.0780 0.1850 0.0042 0.0767 1094 23 1102 26 1128 54 1128 54 0.73 cristal

17 532 158 0.30 0.0745 0.0011 2.0580 0.0890 0.1933 0.0044 -0.527 1139 24 1133 28 1050 30 1050 30 -0.53 nucleo

18 275 11.73 043 0.0745 0.0058 1.7500 0.1500 0.1662 0.0061 0.1306 991 34 1027 56 1070 160 1070 160 3.51 borde

19 30 12.74 0.42 0.0687 0.0050 1.5800 0.1200 0.1689 0.0048 0.2872 1009 28 952 48 810 150 810 150 -5.99 cristal

20 311 151 0.49 0.0794 0.0018 2.3060 0.0920 0.2087 0.0045 0.1705 1222 24 1216 27 1191 49 1191 49 -0.49 ndlcleo

21 20.6 841 041 0.0768 0.0057 2.0400 0.1700 0.1944 0.0061 0.1488 1145 33 1133 60 1110 140 1110 140 -1.06 borde

22 231 110.8 0.48 0.0766 0.0020 2.0620 0.0820 0.1943 0.0041 0.0465 1145 22 1137 27 1101 52 1101 52 -0.68 nucleo

23 108.3 495 0.6 0.0779 0.0018 2.1580 0.0960 0.1979 0.0049 0.5413 1164 26 1166 31 1157 46 1157 46 0.17 borde

24 304 1248 041 0.0814 0.0061 2.2800 0.1600 0.2029 0.0069 0.029 1190 37 1196 52 1250 130 1250 130 0.50 borde

25 137.8 50 0.36 0.0792 0.0024 2.2140 0.1000 0.2005 0.0048 0.2878 1178 26 1186 34 1172 63 1172 63 0.67 nucleo M
26 1113 388 0.35 0.0757 0.0012 1.9590 0.0730 0.1891 0.0039 0.3343 1116 21 1101 25 1091 32 1091 32 -1.38 nucleo M
27 231 9.81 0.42 0.0828 0.0073 2.1900 0.2000 0.1934 0.0091 0.0918 1138 49 1180 66 1260 180 1260 180 3.56 borde M
28 1121 57.2 0.51 0.0720 0.0023 1.7850 0.0820 0.1752 0.0040 -0.147 1040 22 1037 30 966 66 966 66 -0.29 borde

29 203 8.15 0.40 0.0729 0.0059 1.7000 0.1500 0.1649 0.0053 0.1549 984 29 1015 57 1020 180 1020 180 3.05 borde

30 1238 99 0.08 0.0732 0.0008 1.7530 0.0640 0.1724 0.0036 -0.096 1026 20 1028 23 1017 22 1017 22 0.24 borde M
31 303 13.21 0.44 0.0747 0.0051 1.8400 0.1200 0.1819 0.0063 -0.058 1077 34 1061 41 1040 140 1040 140 -1.51 cristal

32 425 101.5 0.24 0.0782 0.0011 2.2390 0.0840 0.2037 0.0043 -0.105 1195 23 1192 26 1152 26 1152 26 -0.24 nucleo

33 451 22,5 0.50 0.0751 0.0051 1.7300 0.1400 0.1656 0.0043 -0.03 988 24 1025 48 1090 140 1090 140 3.61 borde

34 507 174 0.34 0.0787 0.0016 2.2900 0.1800 0.1920 0.0040 -0.252 1132 22 1201 49 1160 42 1160 42 5.72 nucleo M
35 458 22,5 0.49 0.0740 0.0041 1.7440 0.1100 0.1689 0.0048 0.1577 1006 27 1026 45 1000 120 1000 120 1.95 borde

Tabla VIL.4. Anélisis de U-Pb de los zircones de la muestra AC71. Observaciones ZM: Zona metamictica.
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VIil. GEOQUIMICA
VIil.1. GEOQUIMICA DE ELEMENTOS MAYORES Y TRAZA

En este capitulo se presentan los resultados de la geoquimica de elementos mayores y traza de cinco
anortositas (AC10, AC47, AC48, AC49 y PCY71), un leucogabro (AC58), una OAGN (AC09b) vy tres
ortogneises graniticos (AC17, PCY33A, AC73). Durante su preparacion, las fracciones mas frescas de
estas rocas fueron inicialmente cortadas en los talleres de laminacién y posteriormente trituradas y
pulverizadas usando el equipo disponible en el taller de molienda; ambos en Instituto de Geologia,
UNAM. Para el analisis de los elementos mayores las muestras fueron preparadas en base seca,
fundidas y analizadas por Patricia Giron y Rufino Lozano en un espectrometro Rigaku ZSX Primus II,
previamente calibrado con Muestras Internacionales de Referencia Geoquimica, en el Laboratorio de
Fluorescencia de rayos X (FRX) en el Instituto de Geologia, UNAM. Los analisis de los elementos traza
de nueve muestras fueron realizados por M. en C. Ernesto Hernandez Mendiola en un espectrometro
de masas con plasma inductivamente acoplado (ICP-MS) Agilent 7500ce, siguiendo el protocolo
interno del laboratorio de Quimica Ultrapura en el Instituto de Geologia, UNAM. Finalmente, los
elementos traza de una sola muestra fueron medidos por M. en C. Ofelia Arvizu en un ICP-MS Thermo
Series Xll en el Laboratorio Ultralimpio e ICP-MS del Centro de Geociencias, UNAM sede Juriquilla,
siguiendo los lineamientos descritos en Mori et al. (2009).

Debido a que no todas las rocas graniticas estudiadas son contemporaneas a la formacién de la
anortosita (ver capitulo VII, geocronologia) y por ende no pertenecen a la suite AMCG (e.g. AC17 y
AC73 de la Unidad Marquez - UM), para una mejor comprension de su comportamiento geoquimico
los analisis en este trabajo se complementaron con los de 11 rocas (ver Anexo 2) reportadas para
esta suite al norte del area de interés por Keppie et al. (2003). Estos autores proporcionan la
descripcidn y clasificacion petrografica de sélo tres rocas (6398, 6498 y 0C9810), por lo que segln sus
caracteristicas quimicas los analisis se dividieron en un leucograbro, seis rocas basicas-ultrabasicas y
cuatro rocas de composicién intermedia a granitica (ver Anexo 2). Al norte del drea de estudio, Solari
(2001) y Solari et al. (2003) le asignaron el nombre de Unidad Huitzo (UH) a la Anortosita Cacaotepec
y rocas asociadas (marco geoldgico, capitulo Ill), nombre que también sera utilizado en este y los
capitulos subsiguientes.

Con fines comparativos, en algunos diagramas los analisis de la Anortosita Cacaotepec y rocas
asociadas se graficaron junto con composiciones quimicas de rocas equivalentes tanto de las
Montanas de Adirondack (MA), en Nueva York, EE.UU. (Seifert et al., 2010) como del Complejo
Guichicovi (CG; Weber y Hecht, 2003) y del sector sur del Complejo Oaxaquefio, en Pluma Hidalgo
(PH; Schulze, 2011) (ver Anexo 2) en México. Especial atencion se puso en la seleccion de rocas
gabrdicas, ya que en el area de estudio, ademads de anortositas y gabronoritas hay OAGNs (en el
sentido de Owens y Dymek, 1992). Esto es importante ya que el contenido de dxidos de Fe-Ti y
apatito en las OAGNSs se refleja en la quimica de la roca con mayores contenidos de Fe,0st, TiO,, P,Os,
V, Ni, Cr, etc, haciéndolas quimicamente diferentes de las rocas gabronoriticas.
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En este capitulo, mientras los términos “rocas u ortogneises gabréicos/bdsicos” refieren
genéricamente a OAGNs y gabronoritas; “rocas anortositicas” indica el conjunto litolégico de
anortositas y leucogabros. Adicionalmente, la expresion “serie anortositica” se refiere al conjunto de
rocas: anortosita, leucogabro y rocas gabrdicas; entre tanto “serie granitica o dcida” sefiala las rocas
de composicidn granitica que contiene ortopiroxeno y/u hornblenda. Por otro lado, los resultados de
la geoquimica de elementos mayores de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas, asi como la
mineralogia normativa calculada para estas rocas son mostrados en la tabla VIII.1.1; mientras que los
resultados de los analisis de elementos traza son reportados en la tabla VIIIl.1.2. La norma CIPW
(Cross, Iddings, Pirsson and Washington por sus siglas en inglés) para estas rocas se obtuvo usando el
programa elaborado por Kurt Hollocher del Departamento de Geologia, en Union College,
Schenectady, Nueva York. Asi mismo, la geoquimica de las anortositas y rocas asociadas usadas con
fines comparativos se encuentra en el anexo 2.

VIII.1.1. Diagramas de Clasificacion

Para la clasificacién de las rocas analizadas se usaron tanto los diagramas TAS (alcalis [Na,0+K,0] vs
SiO,; para rocas intrusivas de Wilson (1989)) y K,O vs SiO, (de Peccerillo y Taylor, 1976) basados en
elementos mayores, como los diagramas QAP (de Streckeisen, 1976) y An-Ab-Or (de Barker, 1979 en
Rollinson, 2014) basados en la norma CIPW. Asi pues, en el diagrama TAS (Fig. VIIl.1.1.a) se observa
gue mientras los ortogneises graniticos caen entre los campos de la sienodiorita, la granodiorita y la
diorita; las rocas anortositicas y las gabrdicas grafican en los campos de la sienodiorita y de los
gabros, respectivamente. En tanto, en el diagrama de K,O vs SiO, (Fig. VIIL.1.1.b) las rocas
anortositicas se ubican en el campo de las dioritas, los ortogneises gabrdicos en el campo de los
gabros y los ortogneises graniticos caen entre los campos de la diorita y granodiorita ricas en K.

Por otro lado, en el diagrama QAP (Fig. VIII.1.1.c) las rocas de la serie granitica se grafican en el campo
del granito, las rocas anortositicas en el area de la monzodiorita y los ortogneises bdsicos caen entre
los campos de cuarzo-monzodiorita y granodiorita. En el diagrama An-Ab-Or (Fig. VIIl.1.1.d), mientras
gue las anortositas y los leucogabros se ubican en el campo de las tonalitas, los ortogneises basicos lo
hacen en los campos de la granodiorita y tonalita y los ortogneises graniticos entre las areas de la
cuarzo-monzonita y el granito. Por otro lado, los ortogneises graniticos AC17 y AC71 de la UM
grafican en los campos de la sienodiorita y granito en el TAS; en los campos de la diorita alta en Ky
del granito en el diagrama K,0 vs SiO,; y tanto en los campos del granito, como en el de cuarzo-
monzonita y granito en los diagramas QAP y An-Ab-Or, respectivamente.

VIII.1.2. Diagramas de Variacion

En los diagramas de alcalis vs SiO, y AFM que distinguen entre series de magmas, las rocas de estudio
se comparan con litologias similares en otras localidades. Asi, en el diagrama TAS (Fig. VIIl.1.2.a), las
rocas de la serie anortositica de la UH caen en el campo alcalino ligeramente por encima de la linea
divisoria de Irvine y Baragar (1971); mientras que las rocas de la serie granitica lo hacen en el campo
subalcalino. Sin embargo, cabe resaltar que la mineralogia normativa de la Anortosita Cacaotepec y
las rocas asociadas muestran tanto hiperstena como cuarzo en exceso (ver Tabla VII.1.1),
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evidenciado su saturacion en silice y, por ende, su afinidad subalcalina. Irvine y Baragar (1971)
observaron también este fendmeno en las lavas de Coppermine River, sefialandolo como una
limitacién del diagrama. Por otro lado, Wilson (1989) sostiene que aunque el limite entre la serie
alcalina y la subalcalina es denotado de manera abrupta como una linea, en realidad es transicional.

Similarmente, las rocas de las MA y de PH caen a ambos lados o sobre el limite alcalino-subalcalino
(Fig. VIII.1.2.a), contrastando con el CG en donde la mayoria de las rocas se ubican en el campo
subalcalino, excepto por un gabro. Igualmente, la mineralogia normativa para la mayoria de las rocas
de estas localidades (excepto por dos leucogabros y una anortosita en PH) refleja también la
presencia de hiperstena y cuarzo, evidenciando el mismo fendmeno ocurrido en las rocas de la UH.
Asi pues, apoyados en la saturacion en silice indicada por la mineralogia normativa, la Anortosita
Cacaotepec y las rocas asociadas, se clasifican dentro de la serie subalcalina.

En el diagrama AFM (alcalis, FeOt, MgO; Fig.VIIl.1.2.b) las rocas de la UH siguen una tendencia
toleitica, mostrando un enriquecimiento en FeOt sobre MgO, para finalmente enriquecerse en alcalis
(Iinea sélida anaranjada). Por otro lado, tendencias similares son seguidas por las rocas de las MA y
PH, difiriendo de las rocas del CG que muestran una tendencia calcialcalina.

Figura VIII.1.1. Diagramas de clasificacion. a. Diagramas TAS para rocas pluténicas de Wilson (1989) adaptado de Cox et al.
(1979). b. Diagrama de K,0 vs SiO, de Peccerillo y Taylor (1976). c. y d. diagramas basados en la mineralogia normativa. c.
Diagrama QAP de Streckeisen (1976). d. Diagrama el An-Ab-Or de Barker (1979, en Streckeisen, 1976).
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Unidad Huitzo Unidad Marquez

Litologia Meta-anortositas Meta- Meta- Ortogneis  Ortogneis Ortogneis
leucogabro OAGNs granodioritico tonalitico granitico
wt% AC-10 AC-47 AC-48 AC-49 PCY-71 AC-58 AC-09b PCY-33A AC-17 AC73
SiO, 61.39 59.72 60.13 60.89 60.69 56.30 45.93 61.84 60.51 76.69
TiO, 0.08 0.10 0.23 0.13 0.27 1.57 5.14 1.60 2.11 0.20
Al,O; 23.15 23.60 24.20 23.95 23.43 21.17 11.35 14.00 14.22 12.13
Fe,0Ost 0.61 0.72 0.75 0.61 0.73 4.37 18.99 8.43 8.87 1.60
MnO 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.05 0.22 0.13 0.16 0.02
MgOo 0.27 0.53 0.28 0.19 0.22 0.93 4.18 1.70 1.69 0.19
Cao 4.80 491 5.42 5.05 5.75 6.12 6.98 3.93 4.42 0.82
Na,O 6.89 6.59 6.36 6.89 6.77 6.20 2.92 3.27 3.26 3.08
K,O 1.86 1.79 1.87 1.68 1.73 1.50 1.17 3.96 3.91 4.92
P,0s 0.05 0.06 0.05 0.05 0.09 0.69 2.41 0.62 0.74 0.04
LOI 0.83 1.90 0.86 0.62 0.22 1.21 0.57 0.65 -0.04 0.29
TOTAL 99.94 99.94 100.2 100.1 99.90 100.1 99.86 100.1 99.82 99.97
ppm
Rb 8 7 5 <3 <3 <3 <3 137 85 100
Sr 2385 2368 2308 2049 2574 1728 882 842 527 87
Ba 1128 1067 1085 933 999 893 4268 3194 2013 604
Y 3 <2 <2 <2 <2 10 56 78 79 15
Zr 60 44 38 24 51 49 367 2183 644 1
Nb <2 <2 <2 <2 <2 5 33 47 31 4
\") 6 7 8 7 14 71 227 54 75 7
Cr 44 29 28 38 39 48 274 68 68 112
Co <4 <4 <4 <4 <4 9 25 13 19 5
Ni 12 12 10 10 10 14 17 11 12 8
Cu 12 13 10 9 10 23 29 18 20 <3
Zn 27 17 18 14 14 44 207 336 156 11
Th 6 5 5 4 6 <2 <2 10 <2 <2
Pb 13 6 9 7 10 5 54 16 10
CIPW Norm
atz 2.70 2.50 3.20 2.67 1.57 1.50 9.06 17.49 16.66 37.68
Zrmn 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.07 0.43 0.13
An 24.24 24.72 27.29 25.37 28.03 25.14 12.66 10.52 11.82 3.83
Di 0.09
Ttn 0.50 0.88 4.57 3.58 3.83
Hy 0.67 1.32 0.70 0.47 0.55 2.32 10.41 4.19 4.21 0.47
Ab 58.30 55.76 53.82 58.30 57.29 52.46 24.71 27.67 27.59 26.06
Or 11.94 11.45 11.92 10.65 11.02 9.59 10.40 26.02 24.70 29.58
Ap 0.12 0.14 0.12 0.12 0.21 1.60 5.58 1.44 1.71 0.09
Chr 0.01 0.01 0.01 0.01 0.06 0.01 0.01 0.03
IIm 0.01 0.02 0.02 0.01 0.01 0.10 0.43 0.27 0.33 0.02
Crn 0.75 1.60 1.55 1.37 0.24
Rt 0.07 0.09 0.22 0.12 0.06 1.16 3.05 0.37 0.19
Hem 0.61 0.72 0.75 0.61 0.73 4.37 18.99 8.43 8.87 1.60
Total 99.44 98.33 99.60 99.71 100.0 99.15 100.0 100.1 100.3 99.80
%An 25.66 26.89 29.33 26.90 29.10 28.83 26.51 16.38 18.44 6.45
%Ab 61.71 60.66 57.85 61.81 59.46 60.17 51.72 43.10 43.03 43.82
%0r 12.63 12.45 12.82 11.30 11.44 11.00 21.77 40.52 38.53 49.74
#Mg 46.64 59.67 42.63 38.49 37.04 29.68 30.35 28.51 27.36 18.67

Tabla VIII.1.1. Andlisis de elementos mayores y mineralogia normativa de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas. La
perdida por calcinacidn se determiné calentando la muestra a 950° durante una hora. Para los elementos traza las muestras
se prensaron con Cera-C como aglutinante. Abreviaciones siguen a Siivola and Schmid (2007), excepto por hiperstena, la cual
se abrevia aqui como Hy
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Figura VII1.1.2. a. Diagrama de Na,0+K,0 vs SiO, en %wt. b. Diagrama AFM. Linea gris claro punteada, hacia la parte inferior,
marca la tendencia de las rocas del Complejo Guichicovi; linea gris oscuro definida por rayas marca la tendencia de las rocas
de Pluma Hidalgo; linea continua anaranjada marca la tendencia de las rocas de la Unidad Huitzo. Linea que separa el campo
toleitico del calcialcalino en ambos diagramas corresponde a la de Irvine y Baragar (1971).

Sin embargo, Maji et al. (2010) sugieren que, debido a que las anortositas y rocas asociadas son de
caracter cumulitico y por ende no representan un liquid line of descent, el diagrama AFM y otros
usados para definir afinidades magmadticas y tendencias de fraccionamiento deben ser usados en
estas rocas sélo para indicar enriquecimientos relativos en los dxidos entre los diferentes miembros
gue componen estos complejos. Asi, las rocas gabroicas de la UH estdn enriquecidas en FeOt respecto
a las demas litologias en el drea, siendo las anortositas las mas pobres en dicho componente.
Contrariamente, las anortositas poseen los contenidos en dlcalis mas altos; mientras que los
leucogabros y ortogneises graniticos tienen contenidos intermedios en alcalis y FeOt. En general, las
rocas estudiadas muestran contenidos bajos en MgO.

Adicionalmente, los analisis se graficaron en diagramas bivariantes con indices de diferenciacién
tanto de SiO, (Fig. VIIL.L1.3 y VIIL.1.4) como FeOt+TiO+MgO+MnO (que muestra una correlacién
fuertemente negativa con respecto al SiO, y Al,O3; Fig. VIII.1.5) para seialar las variaciones quimicas
entre las litologias. Asi, en los diagramas Harker (Fig.VIIl.1.3) se tiene que para las rocas de la serie
anortositica con la disminucién en el contenido de SiO,, disminuyen el Al,Os, K,O y Na,O; mientras
que el Ca0, FeOt, MgO, TiO, y P,Os aumentan. Por su parte, las rocas graniticas poseen contenidos
altos en SiO, y K,0 e intermedios a bajos de Na,0, Al,03;, CaO, MgO, FeOt, TiO, y P,0Os respecto a las
rocas de la serie anortositica, donde las tendencias mas evidentes corresponden tanto al aumento del
K,O y Na,O como a la disminucion del CaO, FeOt, P,Os y MgO con el incremento del SiO, En los
diagramas de SiO, vs elementos traza (Fig. VIIl.1.4) las rocas de la serie anortositica (de anortosita a
ortogneises maficos) parecen empobrecerse en Sr y Cr, asi como enriquecerse en Ba, V, Ni y en los
HFSE Zr y Nb con la disminucién en SiO,. Entre tanto, las rocas graniticas muestran contenidos
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intermedios a bajos en Sr, V, Ni, Zr y Nb y de intermedios a altos en Ba, Rb y Cr respecto a la suite
anortositica.

Por otro lado, en los diagramas con indice de diferenciacién de FeOt+MnO+MgO+TiO, (Fig. VII1.5), de
anortositas a rocas gabrdicas hay una disminucidn pronunciada en el contenido de Al,0;, Na,0 y SiO,,
asi como un ligero decremento en K,0 con el aumento de indice de diferenciacién en la roca. Este
comportamiento es opuesto al manifestado por el CaO y el P,Os que aumentan al incrementar el
contenido en FeOt+MnO+MgO+TiO,. Las rocas graniticas muestran alto SiO, y K,O, valores
intermedios a bajos en P,0;, Na,O, CaO y AlLOs respecto a valores intermedios a bajos de
FeOt+MnO+MgO+TiO; (11-12.1 %wt), observandose tanto un aumento en K,0, Na,O y SiO, como una
disminucién en CaO simultdneas a la diminucién en FeOt+MnO+MgO+TiO, (Fig. VII1.5).

Comportamientos similares de empobrecimiento en FeOt, TiO,, MnO, MgO, P,0s, Ba, V, Zr y
enriquecimiento sistematico en Na,0, K,0, Al,Os y Sr en las rocas de la serie anortositica con el
aumento del SiO, fueron observados por Maji et al. (2010) en ocho macizos proterozoicos (ubicados
en la India, en Norte América y en Noruega), encontrando ademas que las rocas de la serie granitica
grafican siempre fuera de las tendencias definidas por la serie anortositica en diagramas bivariantes.
Adicionalmente, McLelland y Whitney (1990) encuentran que las series anortositica (106 analisis) y
granitica (233 analisis) que conforman la suite AMCG en las Montafias Adirondack definen tendencias
de diferenciacién con direcciones opuestas en estos diagramas. Dichas tendencias opuestas son
observadas (y senaladas) en las rocas de la UH en los diagramas de Al,0;, K,0, Na,O y FeOt vs SiO,
(Fig. VII.1.3) y en los de Al,03, K,0, Na,0, CaO y SiO; vs FeOt+MnO+MgO+TiO, (Fig. VIII.1.5), donde
debido a la poca cantidad de rocas analizadas dichas tendencias podrian no ser muy evidentes.

Las concentraciones de SiO, en las meta-anortositas (60.5-62%wt) y los meta-leucogabros (57.2%wt)
del drea de estudio son mayores que las concentraciones de este mismo éxido en rocas equivalentes
en las MA y PH y menores que aquellas del CG (Fig. VII1.6.a y b). Los ortogneises basicos asociados a
la Anortosita Cacaotepec poseen valores de SiO, (39.7-57.2 %wt) intermedios respecto a estas
mismas litologias en PH y MA (Fig. VII1.6.c). Las rocas graniticas poseen concentraciones intermedias
de SiO, en comparacién con los otros macizos (Fig. VII1.6.d). Por otra parte, el contenido de Al,0; en
las meta-anortositas (23.4-24.4 %wt) en Cacaotepec es mayor que en las de PH y el CG, pero menor
que en las MA (Fig. VII1.6.a). Las concentraciones de Al,Os en los leucogabros (20.8-21.5 %wt) son
intermedias respecto a los de las MA y HP (Fig. VII1.6.b); las de las rocas gabrdicas (4.3-12.9 %wt) son
intermedias y menores respecto a las MA y CG (Fig. VII1.6.c); mientras que los ortogneises graniticos
poseen contenidos intermedios respecto a sus equivalentes en MA y CG, siendo menores que los de
PH (14.2-15.5 %wt; Fig. VII1.6.d).

El nimero de magnesio (#Mg, Tabla VIII.1.1, Anexo 2) en las anortositas varian entre 59.67 y 37.04,
en los leucogabros entre 37.02 y 29.68, en las rocas gabrdicas entre 36.06 y 5.71 y en los ortogneises
graniticos varia entre 28.51 y 10.82. Debido a que un basalto en equilibrio con un manto olivinico
posee #Mg entre 68 y 75, siendo este parametro altamente sensible a los procesos de cristalizacion
fraccionada (Wilkinson, 1982; Wilson, 1989), los valores de #Mg (59.67-5.71) en las rocas de estudio
sefialan que los magmas parentales que dieron origen a estas rocas sufrieron fraccionamiento previo.
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Figura VIII.1.3. Diagramas de SiO2 vs los éxidos mayores de las rocas de estudio. Flechas anaranjadas y azules sefialan
tendencias seguidas por las rocas de la serie anortositica y granitica, respectivamente.
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Figura VIII.1.4. Diagramas de SiO2 vs elementos traza de las rocas de estudio.
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Figura VIII.1.5. Diagramas de FeOt+MgO+MnO+TiO, vs éxidos mayores. Flechas anaranjadas y azules sefialan tendencias
seguidas por las rocas de la serie anortositica y granitica, respectivamente.

VIII.1.3. Tierras raras (REE)

Los analisis de tierras raras de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas, obtenidos tanto en este
trabajo (Tabla VIII.1.2) como por Keppie et al. (2003) (Anexo 2), fueron normalizados a condrita
utilizando los valores de Sun y McDonough (1989) y posteriormente graficadas en la figura VIIl.1.7.a.
Debido a que las REE estan entre los elementos traza menos solubles, a que sus patrones son
controlados tanto por la quimica de la fuente como por el equilibrio cristal-liquido durante la
evolucién magmatica y a que no hay evidencia de procesos de anatexis en facies granulita que
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pudiesen haber afectado dichos patrones (Weaver, 1980; White, 2013; Rollinson, 2014), estos
elementos pueden proporcionar informaciéon petrogenética importante, razéon por la cual son
utilizados en este trabajo.

Figura VIII.1.6. Diagramas de Al,O; vs SiO, en los que se compara las concentraciones en estos éxidos en las anortositas,
leucogabros, ortogneises bdsicos y graniticos tanto de este trabajo con rocas similares en las Montafias Adirondack,
Complejo Guichicovi y Pluma Hidalgo.

Figura VIII.1.7. Patrones de elementos de traza de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas. a. Patrones de tierras raras
normalizadas a condrita (Sun y McDonough, 1989). b. Diagrama multielemental, donde los elementos se normalizaron
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respecto a manto primordial (Wood et al., 1979). Los diagramas se construyeron con los andlisis obtenidos en este trabajo

junto con los reportados por Keppie et al. (2003; Anexo 2).

Unidad Huitzo

Unidad Marquez

Litologia . Meta- Meta- Ortogneis Ortogneis Ortogneis
Meta-anortositas s o P P
leucogabro OAGNs granodioritico  tonalitico granitico

ppm AC-10 AC-47 AC-48 AC-49 PCY-71 AC-58 AC-09b PCY-33A AC-17 AC73
La 8.91 3.15 1.27 4.48 5.90 11.90 144.20 242.00 82.60 28.29
Ce 15.95 7.51 2.79 7.78 10.79 30.85 331.5 535.6 195.7 43.71
Pr 1.39 0.62 0.25 0.68 0.93 3.25 35.11 55.31 20.23 4.07
Nd 5.15 2.22 1.05 2.49 3.48 15.31 153.3 217.4 88.15 13.43
Sm 0.75 0.36 0.16 0.32 0.51 3.63 28.86 36.41 18.27 1.84
Eu 1.48 0.84 0.67 1.23 1.39 1.94 7.09 7.12 5.28 0.78
Gd 0.70 0.43 0.19 0.35 0.41 3.27 23.57 28.11 15.94 1.62
Tb 0.07 0.04 0.02 0.03 0.04 0.42 2.88 3.05 2.26 0.20
Dy 0.30 0.18 0.09 0.09 0.17 1.93 13.51 12.55 12.46 0.84
Ho 0.05 0.03 0.01 0.01 0.02 0.33 2.46 2.09 2.50 0.17
Er 0.15 0.08 0.05 0.04 0.07 0.78 6.26 5.34 6.90 0.41
Tm 0.02 0.01 0.01 0.00 0.01 0.08 0.72 0.58 0.93

Yb 0.10 0.07 0.05 0.03 0.05 0.48 4.37 3.43 6.08 0.34
Lu 0.01 0.01 0.01 0.06 0.68 0.49 0.97 0.06
Ba 825.8 756.1 880.2 794.0 808.5 738.4 3801 2659 1838 513.6
Co 0.95 1.42 1.50 1.18 1.04 7.61 15.56 6.35 12.52 1.83
Cr 21.89 1885 20.51 19.03 26.17 27.52 27.90 33.49 33.81 62.45
P 443.4 6119 96.68 379.6 762.3 7560 2807 4296 4283 0.04
Y 1.16 0.16 0.08 9.19 67.07 55.74 68.68 4.21
Th 0.06 0.36 9.16 0.84 0.12
U 0.02 0.09 1.20 0.42 0.51
Cs 0.08 0.13 0.10 0.08 0.05 0.52 0.02 0.51 0.12 -0.02
Cu 1.51 3.52 1.13 0.70 0.44 20.25 22.51 12.64 15.53 -0.04
Hf 0.16 0.09 0.22 0.06 0.14 0.39 0.59 5.50 1.55 4.57
Rb 6.00 4.06 3.38 3.50 4.00 4.70 4.01 104.3 79.88 95.07
Sc 0.60 0.56 0.46 0.50 0.70 4.36 28.91 11.61 21.96

Sr 1498 8743 907.4 1658 1655 1568 1049 648.4 485.0 84.96
Ta 0.14 0.01 0.12 0.11 0.14 0.31 0.17 0.92 0.65 0.08
Mn 67.56 69.59 60.54 48.28 45.68 396.2 1957 950.6 1565

Mo 0.39 0.28 0.41 0.27 0.40 0.41 1.98 2.57 2.71 1.86
Nb 0.84 0.42 0.46 0.30 0.87 4.38 3.95 29.19 19.91 2.55
Ni 2.21 3.40 2.18 3.26 2.30 8.44 11.61 2.20 5.29 1.68
Pb 4.07 1.99 3.24 3.96 2.68 2.23 4.62 29.81 11.46 7.90
Zr 5.62 2.38 7.45 1.29 4.95 10.23 24.70 249.6 67.87 141.0
(Eu/Eu*)y 6.24 6.53 11.75 11.24 9.29 1.72 0.83 0.68 0.95 1.38
(La/Yb)y 63.91 32.28 18.22 107.1 84.64 17.78 23.67 50.61 9.74 60.54
(La/Sm)y 7.67 5.65 5.12 9.04 7.47 2.12 3.23 4.29 2.92 9.93
(La/Eu)y 1.47 0.92 0.46 0.89 1.04 1.50 4.98 8.32 3.83 8.91
La/Nb 10.61 7.50 2.76  14.93 6.78 2.72 36.51 8.29 4.15 11.10
La/Ta 63.64 315.0 10.58 40.73 42.14 38.39 848.2 263.0 127.1 375.2

®Analisis de muestras reportados por el Laboratorio de Quimica Ultrapura, Instituto de Geologia, UNAM.
®Anélisis realizado reportados por el Laboratorio Ultralimpio e ICP-MS, Centro de Geociencias, UNAM

Tabla VIII.1.2. Andlisis de elementos traza de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas.

De la anortosita a los ortogneises basicos existe un claro aumento en las concentraciones totales en
REE trivalentes y una disminuciéon en la anomalia de Eu a medida que el contenido en minerales
maficos y oxidos de Fe-Ti crece (Fig. VIII.1.7.a; Tabla VIII.1.2; Anexo 2), lo cual es tipico de las ATM en
el mundo (Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal, 1993; Markl, 2001; Maji et al., 2010). Los ortogneises
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graniticos, por otra parte, muestran concentraciones totales altas en estos elementos, siendo
menores a ligeramente mayores a las mostradas por las rocas gabréicas (Fig. VIIl.1.7.a; Tabla VIII.1.2;
Anexo 2).

Los patrones de REE de las anortositas estan fuertemente enriquecidos en tierras raras ligeras (LREE)
respecto a las tierras raras pesadas (HREE), mostrando el mayor fraccionamiento (Lay/Yby= 18.22-
107.1) y una fuerte anomalia positiva en Eu ([Eu/Eu*]y= 11.75-6.25). Los leucogabros y ortogneises
basicos poseen patrones de REE similares a los de las anortositas; sin embargo, los primeros muestran
un fraccionamiento menor (Lay/Yby= 17.78-19.25) y una anomalia positiva en Eu mas pequefia
([Eu/Eu*]y=1.41-1.72), mientras que los ortogneises gabrdicos poseen fraccionamientos ain menores
(Lan/Yby= 4.08-23.67) pero con anomalias ligeramente negativas de Eu ([Eu/Eu*]y= de 0.82-0.86).
Aunque los patrones de las rocas graniticas estan enriquecidos en LREE respecto a las HREE, éstos
muestran un fraccionamiento mas variable (Lay/Yby= 2.85-50.61), donde algunos anélisis presentan
tendencias planas en las HREE. Estos patrones, ademas, poseen anomalias en Eu que varian de
ligeramente negativa ([Eu/Eu*]y= 0.68, muestra PCY33a) a positivas ([Eu/Eu*]y= 2.79, muestra
0C9810 en Keppie et al. (2003)). Se resalta que en los analisis de algunas rocas acidas e intermedias
reportados por Keppie et al. (2003) los valores de Eu no fueron detectados.

Por ultimo, los patrones de REE de los ortogneises graniticos AC17 y AC73 de la UM (Tabla VIII.1.2), no
graficados junto a las rocas de la UH, estan enriquecidos en REE ligeras respecto a las pesadas
(Lan/Yby=9.74 - 60.54) y no muestra anomalia en Eu o ésta es ligeramente positiva ([Eu/Eu*]y=0.95y
1.38 en AC17 y AC73, respectivamente).

En general, tanto feldespatos como piroxenos y olivinos poseen un coeficiente de particion (Kp) para
las tierras raras <1 (excepto para Eu** en el caso del feldespato), produciendo un enriquecimiento
progresivo de REE en el liquido residual a medida que progresa la cristalizacién (Rollinson, 2014). Sin
embargo, el clinopiroxeno fracciona preferentemente HREE; mientras que la plagioclasa fracciona
ligeramente LREE y fuertemente el Eu (Markl, 2001; Rollinson, 2014). De esta manera, una
cristalizacion temprana de cumulos de clinopiroxeno generaria liquidos residuales fuertemente
enriquecidos en LREE y la cristalizacidn posterior de cimulos de plagioclasa, a partir de dicho liquido
residual, generaria rocas con anomalias positivas en Eu y patrones enriquecidos en LREE (Ashwal,
1993; Markl, 2001). Por tanto, los patrones de REE en meta-anortositas y meta-leucogabros (Fig.
VIII.1.7.a) son explicados a través de la cristalizaciéon previa de cimulos de clinopiroxeno vy la
cristalizacidon continua de plagioclasa.

Por otro lado, Ashwal y Seifert (1980) y Ashwal (1993) argumentan que las rocas que se forman a
partir del fundido residual después de la cristalizacién de las anortositas deberian mostrar patrones
de REE con anomalias (éfuertemente?) negativas en Eu y concentraciones en REE mas elevadas que
las rocas que las antecedieron. Esto es observado para las rocas gabrdicas que muestran
concentraciones totales en REE mayores que las de las anortositas y leucogabros, patrones
fraccionados y anomalias en Eu ligeramente negativas (Fig. VIII.1.7.a), indicando asi que son el liquido
residual de la cristalizacion de las anortositas. Sin embargo, aunque los patrones de los ortogneises
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graniticos poseen concentraciones totales en REE mayores que los de las rocas anortositicas y
menores a ligeramente mayores que las de los ortogneises bdsicos, estas rocas muestran anomalias
de Eu tanto positivas como ligeramente negativas (Fig. VIII.1.7.a).

McLelland y Whitney (1990) sefalan que la presencia de una anomalia de Eu negativa no es un
indicador conclusivo para la determinacion de la consanguineidad (a favor o en contra) entre las
series granitica y anortositica, debido a que (1) ésto asumiria que el magma parental de ambas series
no tendria anomalia en Eu; (2) anomalias negativas en Eu son observadas también en liquidos
graniticos producidos por la fusién parcial de la corteza inferior, en donde la plagioclasa permanece
como un residuo soélido; (3) dentro de una misma suite AMCG diferentes rocas de la serie acida
muestran anomalias tanto negativas como positivas, pudiendo incluso ser que el liquido del cual se
derivan los componentes mangerita-charnockita-granito tenga una anomalia negativa neta. De esta
manera, los patrones de REE en la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas no proporcionan
suficiente evidencia que ligue genéticamente a los ortogneises graniticos con las rocas de la serie
anortositica.

Con fines comparativos los andlisis de tierras raras de la UH se graficaron (a modo de campos) junto
con litologias equivalentes en las MA, PH, CG (Fig. VIII.1.8.a-c). Los patrones de REE en las rocas
anortositicas tanto en UH como en las localidades objeto de comparacién, presentan una fuerte
anomalia positiva en Eu, excepto por los gneises anortositicos del CG (Fig. VIIl.1.8.a). Adicionalmente,
las abundancias totales de REE en las rocas anortositicas de la UH cubren un intervalo amplio, siendo
menores solo respecto a las del CG, y estan empobrecidas en HREE respecto a sus equivalentes en las
MA y CG (Fig. VIlI.1.8.a). Por su parte, los OAGNs y gabros en Cacaotepec estdan mucho mas
enriquecidos en LREE respecto a rocas analogas en las MA y en el CG (Fig. VIII.1.8.b). Por ultimo, las
rocas de la serie granitica de la UH tienen patrones con mayor enriquecimiento en LREE que sus
equivalentes en las otras localidades y posee concentraciones menores en HREE respecto a las MA
(Fig. VII1.1.8.c).

VIIl.1.4. Elementos incompatibles (diagramas multielementales)

Para este diagrama, los valores tanto de K, Tiy P (convertidos a ppm) de todas las muestras, asi como
de Th de las muestras AC47, AC48, AC49 y PCY71 se tomaron de los reportados por el laboratorio de
FRX. Los elementos se normalizaron a manto primordial (Wood et al., 1979).

Las rocas de la serie anortositica muestran patrones multielementales enriquecidos en elementos de
radio iénico grande o bajo potencial idnico (LILE, por las siglas en ingles de Large lon Lithophile
Elements), tales como Ba, K, y Sr, respecto a los elementos de alto potencial iénico (HFSE por sus
siglas en inglés de High Field Strenght Elements), tales como Hf, Zr, Nb, Ta, Th, U e Y (Fig. VIII.1.7.b).
Sin embargo, los patrones de los ortogneises bdsicos poseen mayores abundancias totales en estos
elementos que las rocas anortositicas y, de manera contraria a éstas, poseen picos negativos en Sr.
Los picos positivos en Sr en las rocas anortositicas son el producto del fraccionamiento de este
elemento a causa de la cristalizacién de la plagioclasa, por lo cual los picos negativos en los
ortogneises gabréicos podrian reflejar el empobrecimiento del liquido residual en Sr después de la
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formacion de las anortositas y leucogabros. Otro rasgo a resaltar en los patrones de estas rocas son
los picos positivos en el P, cuyas concentraciones aumentan de anortosita, leucogabro a ortogneises
maficos, reflejando el fraccionamiento de este elemento por el apatito (fase ubicua en estas
litologias). Dichas concentraciones de P,Os se correlacionan positivamente con el contenido de REE,
indicando que el apatito y otras fases intersticiales albergan preferencialmente estos elementos
(Frost et al., 2010; Fig. VIII.1.7.a). Finalmente, las anortositas muestran concentraciones en Y por
debajo de aquellas del manto primitivo, pudiendo seiialar la retencidn de este elemento en la fuente.

Por otro lado, los ortogneises graniticos poseen abundancias totales en elementos incompatibles
mayores que las de las rocas anortositicas y similares a ligeramente mayores que los de los
ortogneises basicos. Los patrones de estos elementos en la serie granitica estan ligeramente
enriquecidos en los LILE, Rb, Ba y K, respecto a los HFSE, Ta, Nb, Hf, Th, U, Ti e Y (Fig. VIIl.1.7.b), y
poseen también un pico negativo en Sr que indicaria la cristalizacion de estas rocas a partir de un
liguido empobrecido en este elemento, ya sea por su retenciéon en la fuente (e.g. residuo sélido
cortical?) o por su fraccionamiento debido a la cristalizacién previa de plagioclasa.

Los elementos de bajo y alto potencial idnico se comportan de manera similar en intercambios solido-
fundido. Sin embargo, debido a su movilidad el comportamiento de los LILE depende principalmente
de la fase fluida; mientras que el de los HFSE estad controlado principalmente por la quimica de la
fuente y el grado de fusion parcial (Pearce, 1982; McCulloch y Gamble, 1991; Winter, 2001; Rollinson,
2014). Por lo anterior, estos elementos son usados para indagar acerca de la fuente magmatica y los
ambientes de formacién de las rocas; asi a modo comparativo en las figuras VIII.1.8.d, e y f se
graficaron los elementos incompatibles de las rocas estudiadas con los patrones promedio de
basaltos de arcos volcanicos, tanto toleitico como calcialcalino (Pearce, 1982), MORB (Sun, 1980;
Saunders y Tarney, 1984), OIB (Sun, 1980) y los patrones de la corteza tanto superior (Taylor et al.,
1981) como inferior (Weaver y Tarney, 1984).

Es evidente, a partir de la figura VIII.1.8.d, que los patrones de elementos traza de las rocas en
Cacaotepec difieren tanto de los patrones empobrecidos en LILE de las rocas generadas en crestas
ocednicas, como de los patrones de las islas ocednicas enriquecidos en los elementos mas
incompatibles, en especial Nb y Ta (Pearce, 1982; Wilson, 1989; White, 2013). Adicionalmente, los
patrones de las rocas en la UH difieren del patrdn de la corteza superior principalmente en Rb, Ba, Th,
U, Nd, P y Hf (Fig. VIII.1.8.e). Por otro lado, las rocas de la serie anortositica posee patrones tanto
empobrecidos en Nd, Hf, Zr y Ti como enriquecidos en P respecto al patron de la corteza inferior;
mientras que los patrones de las rocas graniticas difieren de la corteza inferior sélo en la anomalia
negativa en Sr y positiva en Nd (Fig. VII.1.8.e).

En comparacién con los patrones de elementos incompatibles de las zonas de subduccién, las rocas
estudiadas poseen tanto similitudes como diferencias; entre las similitudes se encuentran que dichos
patrones (1) estan tanto enriquecidos en LILE como empobrecidos en HFSE, tipico de magmas
generados en zonas de subduccién debido al transporte de estos elementos hasta la cuila mantélica a
través de la fase acuosa liberada por la deshidratacidon de la placa (Pearce, 1982; Wilson, 1989;
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McCulloch y Gamble, 1991; Winter, 2001; White, 2013); y (2) poseen anomalias negativas en Nb y Ta,
rasgo que segun White (2013) es una firma diagndstica de ambientes de arco (Fig. VIII.1.8.f).

Figura VII1.1.8. Comparacion de los Patrones de elementos de traza. a.-c. Patrones de tierras raras (normalizados a condrita;
Sun y McDonough, 1989) de las rocas de la UH comparadas con sus equivalentes en las MA, PH y CG. a Rocas anortositicas.
b. Ortogneises basicos. c. Ortogneises graniticos. d-f. Comparacién de patrones de elementos incompatibles de la UH
(normalizados a manto primordial; Wood et al., 1979) con los patrones de diferentes ambientes tecténicos. d. MORB y OIB.
e. Corteza superior e inferior. f. Arco volcanico calcialcalino y toleitico.

98



Pearce (1982) y Winter (2001) sugieren que las anomalias de Nb y Ta se deben a su retencion en la
fuente por fases minerales como rutilo, ilmenita, titanita y perovskita; sin embargo, McCulloch y
Gamble (1991) sostienen que dichas fases como residuos sélidos, ya sea en el manto o en la placa
subducida, no son un factor determinante en las abundancias de estos elementos, debido tanto a que
serian necesarias concentraciones muy altas de TiO, (e.g. ~7-9% a presiones entre 8 y 30 kbar) para la
estabilizacion y saturacion de la fuente mantélica basaltica en estas fases, asi como a que si dicha
retencion se diese en el slab, los basaltos de arcos de islas tendrian altas relaciones en Zr/Nb (lo cual
no sucede). McCulloch y Gamble (1991) y Wilson (1989), sugieren que las aparentes anomalias
negativas de Nb y Ta no reflejan un empobrecimiento verdadero de éstos en la fuente, sino que son
el efecto de la posicion de estos elementos en los diagramas multielementales.

Debido a que las rocas de estudio se encuentran enriquecidas en 6xidos de Fe-Ti, la anomalia
negativa de Nb y Ta no podria ser atribuida a su retencién en la fuente por estas fases. Por otra parte,
los patrones enriquecidos en LILE y con anomalias en Nb y Ta también podrian sefalar procesos
magmaticos en los que hubo participacién de la corteza, ya que ésta estd tanto enriquecida LILE como
empobrecida en Nb y Ta (Wilson, 1989; White, 2013; Rollinson, 2014).

Entre las disimilitudes se encuentran (1) diferencias en las concentraciones de Th y U, siendo altas en
rocas de arco (McCulloch y Gamble, 1991) y bajas para las rocas en Cacaotepec (excepto por el Th en
las anortositas AC47, AC49 y PCY71 y el granito PCY33a; Fig. VIII.1.8.f); y (2) las rocas de arco se
encuentran tipicamente muy empobrecidas de Tiy P (Pearce, 1982; Wilson, 1989), empobrecimiento
no observado en las rocas estudiadas (Fig. VIII.1.8.f). Sin embargo, Pearce (1982) sostiene que las
concentraciones en Th no son un factor determinante ya que éste es un elemento transicional y se
comporta de manera moévil o inmoévil dependiendo de la presidn, la temperatura y la composicion del
fluido. De la misma manera, White (2013 y referencias alli) argumenta que los contenidos bajos en Ti
en las rocas de arco pueden ser debidos a un fraccionamiento temprano de 6xidos de Fe-Ti (e.g.
magnetita e ilmenita), fases que, por el contrario y al igual que el apatito para el caso de P, son
ubicuas en las rocas de Cacaotepec, explicando las ausencias de las anomalias negativas.

VIII.1.5. Diagramas de Discriminacion Tectdnica

Debido a que existe un control tectonico en la quimica de los magmas, estos diagramas se han usado
ampliamente para la identificacion de los posibles ambientes de generacion de aquellas rocas en las
que no hay evidencia directa de la configuracién tectdnica en la cual se originaron (Rollinson, 2014).
Sin embargo, estos se deben emplear cuidadosamente ya que (1) son susceptibles a los efectos de la
movilidad de elementos (e.g. Rb); (2) la quimica de elementos traza del manto ha cambiado con el
tiempo, por lo que los limites entre los campos estarian en lugares diferentes; (3) los elementos traza
son mas indicadores de procesos que de ambientes, ya que dependen de la quimica de la fuente, del
porcentaje de fusidn parcial, de la cristalizacion fraccionada, del grado de contaminacién cortical y de
a la interaccidn o no con fluidos (Rollinson, 2014; Nédélec y Bouchez, 2015).

En este trabajo se usaron los diagramas de discriminacidn tectdnica para rocas graniticas de Nb-Y, Ta-
Yb, Rb-(Y-Nb) y Rb-(Yb-Ta) de Pearce et al. (1984) (Fig. VIII.1.9.a-d) y Hf-Rb-Ta de Harris et al. (1986)
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(Fig. VIII.1.9.e-f). Los diagramas triangulares para rocas bdasicas de Ti-Zr-Y y Ti-Zr-Sr de Pearce y Cann
(1973) y de Th-Hf-Ta de Wood (1980) poseen dos restricciones para su uso (1) las muestras deben
poseer concentraciones de CaO+MgO entre 12 y 20 %wt; y (2) no es recomendable su empleo en
rocas que contengan fases cumuliticas (especialmente aquellas ricas en Ti y Fe), ya que las
concentraciones de los elementos empleados en éstos son modificadas dependiendo del mineral
fraccionado y de su compatibilidad, llevando asi a resultados errédneos (Rollinson, 2014). Debido
principalmente al caracter cumulitico de las rocas de estudio (en especial a su contenido dxidos de Fe-
Ti) y a que sdlo cinco rocas contienen el CaO+MgO (muestras OX56, OX57, OX59 y 6398 de Keppie et
al. (2003) y AC09B de este trabajo) necesario para su utilizacidn, los diagramas para rocas basicas de
Pearce y Cann (1973) y Wood (1980) no se emplearon. Para la evaluacidén de las rocas basicas se
utilizé el diagrama La—Y—Nb (Cabanis and Lecolle, 1989 en Rollinson, 2014; Fig. VIII.1.9.a-d) que,
aunque usa Y, no posee restricciones composicionales.

Figura VIIL1.9 Diagramas de
discriminacién tectdnica. Diagramas
para rocas graniticas a. Nb vs Y; b.
Ta vs Yb; c. Rb vs (Y+Nb); y d. Rb vs
(Yb+Ta) de Pearce et al. (1984),
donde WPG: granitos de intraplaca;
VAG: granitos de arco volcanico; syn-
COLG: Granitos sin-colisionales;
ORG: granitos de crestas oceanicas.
Diagramas para rocas graniticas e. Hf
vs Rb/10 vs Ta*3; y f. Hf vs Rb/30 vs
Ta*3 de Harris et al. (1986). g.
Diagrama para rocas basdlticas
La/10 vs Y/15 vs Nb/8 de Cabanis
and Lecolle (1989) en Rollinson
(2014), con los campos 1: basaltos
de arco volcanico (1A. basaltos
calcialcalinos; 1B. traslape entre
areas 1A y 1C). Campo 2: basaltos
continentales (2A. basaltos
continentales; 2B. basaltos de
cuenca trasarco). Campo 3: basalto
ocedanico (3A. basaltos alcalinos de
rift intracontinental; 3B. E-MORB

enriquecido; 3C. E-MORB
ligeramente enriquecido; 3D. N-
MORB).

En los diagramas de Nb-Y y Ta-Yb (Fig. VIII.1.9.a-b) se observa que los granitos de la UH (diamantes
rojos y negros) muestran un comportamiento variable, ubicandose en los campos de los granitos de
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intraplaca (un énalisis), de crestas oceanicas (un andlisis) y de arco volcanico (tres analisis). De
manera similar, estas rocas caen entre las configuraciones de arco volcdnico e intraplaca en los
diagramas de Rb-(Y+Nb) y Rb-(Yb+Ta) (Fig. VIII.1.9.c-d). La variabilidad en el ambiente mostrada por
los ortogneises graniticos podria explicarse en términos de los efectos de la cristalizacidn fraccionada,
ya que la acumulacién de plagioclasa puede ocasionar que las rocas se muevan de los campos de
intraplaca y crestas oceanicas a los de arco volcanico y sin-colisional; mientras que la acumulacién de
minerales ferromagnesianos produciria que las rocas se movieran de los campos de arco volcanico y
sin-colisional a los campos de intraplaca y crestas ocednicas (Pearce et al., 1984). Similarmente, en los
diagramas Rb/10-Hf-Ta*3 y Rb/30-Hf-Ta*3 estos granitos grafican entre los campos de arco volcanico
e intraplaca (Fig. VIII.1.9.e-f). Por otro lado, en el diagrama La—Y—Nb las rocas de la serie anortositica
se ubican en el campo de basaltos calci-alcalinos de arco volcanico.

Adicionalmente, los ortogneises graniticos AC73 y AC17 de la UM (diamantes verdes) caen tanto en
los campos de arco volcdnico e intraplaca (respectivamente) en los diagramas Nb-Y, Rb-(Y-Nb) y Rb-
(Yb-Ta) como en los campos de arco volcanico y crestas oceanicas (respectivamente) en el diagrama
Ta-Yb; mientras que en los diagramas triangulares Rb/10-Hf-Ta*3 y Rb/30-Hf-Ta*3 estas rocas se
ubican entre los granitos de arco volcdnico y colisionales (Fig. VIII.1.9.a-d).

VIIl.2. GEOQUIMICA ISOTOPICA

A continuacidn se presentan los resultados de los andlisis isotdpicos de Rb/Sr y Sm/Nd de una meta-
anortosita (PCY71), un meta-leucogabro (AC58) una meta-OAGN (AC09B), y tres ortogneises
graniticos, de los cuales la muestra PCY33a hace parte de las rocas graniticas asociadas a la
anortosita; mientras que las muestras AC17 y AC73 hacen parte de las rocas meta-graniticas de la
UM. Los analisis se llevaron a cabo en el Laboratorio Universitario de Geoquimica isotdpica (LUGIS),
en el Instituto de Geofisica, UNAM. El procedimiento analitico realizado para la separacién de los
isdtopos puede ser consultado en la pagina del laboratorio. Las mediciones de Sr y Nd se realizaron en
un espectrometro de masas con fuente idnica térmica THERMO SCIENTIFIC modelo TRITON PLUS;
mientras que Sm y Rb se midieron en un espectrdmetro FINNIGAN MAT 262. Estos equipos cuentan
con nueve y ocho colectores Faraday ajustables, respectivamente. Estos analisis fueron realizados con
el fin de dilucidar la relacidon genética entre estas rocas, su posible fuente y su afinidad con otras
exposiciones grenvillianas en Oaxaquia.

Las composiciones isotdpicas iniciales de Sr (87Sr/865r(n) y Nd (143Nd/144Nd(i,) fueron calculadas a 1Ga.
Las relaciones isotdpicas usadas para el calculo de los valores de gyq corresponden a las del reservorio
condritico (CHUR) de Wasserburg et al. (1981); mientras que para el calculo de las edades modelo del
manto empobrecido (Tpy) se usaron las determinadas por Schaaf et al. (1994). Tanto los resultados
reportados por el LUGIS, asi como los valores de 87Sr/865r(i), 143Nd/mNd(i), End(i), Endihoy) Y Tom calculadas
para cada roca a partir de dichos resultados son mostrados en la tabla VIII.2.1.

Las rocas de la serie anortositica muestran valores de ®’Rb/2°Sr bajos variando entre 0.0075 en la
anortosita hasta 0.0104 en el OAGN, con valores de 87Sr/gGSrm entre 0.703887 y 0.704159. Asi mismo,
las relaciones ’Sm/**Nd en este conjunto de rocas también son bajas variando entre 0.0853 y
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0.1226, reflejandose en relaciones de ***Nd/***Nd;; entre 0.511388 y 0.511332 y gyq) entre +0.80 y -
0.30, disminuyendo de la anortosita al OAGN (Tabla VII1.2.1). Por otro lado, el ortogneis granodioritico
asociado (PCY33a) posee un valor alto de 8Rb/®Sr de 0.4565 con correspondiente 87Sr/gGSrm de
0.704011 y con **’Sm/***Nd de 0.0959, **/Nd/***Ndy; de 0.511398 y eyq; de +0.98 (Tabla VIII.2.1). Las
edades modelo son de 1.52, 1.51, 1.36 y 1.38 Ga para el meta-OAGN, meta-leucogabro, la meta-
anortosita y el ortogneis granodioritico, respectivamente. Por otro lado, los ortogneises de la UM
analizados aqui muestran ®Rb/%Sr altos (0.3866-3.1207) con **’Sm/**Nd bajos (0.0821-0.1185),
¥Sr/%sr y “*Nd/**Nd) de 0.706835-0.723580 y 0.511320-0.511293, respectivamente, eyq; entre -
0.53y-1.06 y Tpy entre 1.46 y 1.60 Ga (Tabla VIII.2.1).

Figura VIII.2.1. Diagramas de composicion isotdpica de las rocas analizadas. a. Diagrama de correlacidn isotdpica, en donde

se compara las rocas estudiadas con campos de reservorios mantélicos oceanicos (Zindler y Hart, 1986 en Rollinson, 2014).
. s . s L. . 87 86

b. Ampliacién del diagrama de correlacidn isotépica (a), el cual muestra sélo los valores de eyqj Y~ Sr/° Sr) de las rocas de la

UH. c. Diagrama de evolucién isotépica de Nd de las rocas de estudio.

En los diagramas de correlacidon isotdpica las composiciones iniciales de Sr y Nd de las rocas
analizadas son comparadas con las relaciones actuales, e iniciales, de diferentes reservorios
mantélicos (Fig. VIIl.2.1.a y b). En estos diagramas se observa que la fuente de las rocas de la UH
muestra un componente ligeramente empobrecido, con 87Sr/865r(i) mas bajos que las del Bulk Earth y
engqi) ligeramente mayores al CHUR (Fig. VII1.2.1). Sin embargo, la meta-OAGN posee un valor de gyg(;)
ligeramente negativo (-0.30; Fig. VIIl.2.1.a y b), explicdndose a través de la asimilacion de corteza
inferior, ya que bebido a su baja relacion Rb/Sr la contaminacién con ésta produciria grandes
variaciones en gyq junto con pequefios cambios en ¥’Sr/%°Sr (Carter et al., 1978; Ashwal y Wooden,
1983; Emslie y Hegner, 1993; Morisset, 2008; Frost et al., 2010). Lo anterior explicaria también el
ligero enriquecimiento en Sr de esta roca respecto a las otras rocas de la UH.

Por otro lado, aunque los ortogneises de la UM poseen &g ligeramente empobrecidos respecto al
reservorio condritico, estas rocas estan fuertemente enriquecidas en ®'Sr radiogénico haciendo que
grafiquen en el cuadrante IV del diagrama de correlacién ligeramente por debajo del CHUR (Fig.
VIII.2.1.a). Este enriquecimiento en ¥Sr radiogénico, especialmente el mostrado por la muestra AC73,
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podria explicarse a través de la contaminacién por agua metedrica y por la alteracién de la muestra
(ambas muestras fueron recolectadas en arroyos).

Adicionalmente, en el diagrama de evolucion isotdpica (Fig. VIII.2.1.b) se observa que las rocas de la
UH presentan valores de gyq actuales que varian entre -8.92 y -13.46, donde las lineas de evolucién
del Nd para el leucogabro y la OAGN confluyen en la linea de evolucién del manto primitivo a Tpy de
~1.5 Ga; mientras que las lineas de la anortosita y del ortogneis granodioritico convergen en el manto
primitivo a Tpy de ~1.3 Ga, respectivamente. Es posible que las diferencias en las edades modelo
reflejen grados diferentes de asimilacion cortical. Por otro lado, los ortogneises de la UM muestran
Tom de ~1.4y ~1.5 para las muestras AC73 y AC17, respectivamente.

Las relaciones isotdpicas de Sr y Nd de las rocas de la UH se compararon en las figuras VIIl.2.2.ay b
con las composiciones tanto de las rocas de la serie anortositica de las Montafas Adirondack
(reportadas por Ashwal y Wooden, 1983), como de las rocas de la serie anortositica y granitica del
Complejo Guichicovi (publicados por Weber y Kéhler, 1999) y del sector sur del Complejo Oaxaquefio
- Pluma Hidalgo (publicados por Schulze, 2011) (Anexo 3). Del diagrama de correlacién isotépica (Fig.
VII1.2.2.a) se observa que las rocas de la serie anortositica de las MA muestran eyq(;) (calculados a 1160
Ma; Heumann et al., 2006) entre -13.97 (en un dique gabrdico rico en éxidos) y -11.38 (en una
leuconorita). Por otro lado, las rocas del CG poseen gyq) (calculados 1000 Ma) relativamente cercanos
a la composicién del CHUR, variando entre -0.88 (en un gneis anortositico) y 3.82 (en una granulita
basica), valores ligeramente similares a los observados en las rocas de estudio. Adicionalmente, las
rocas de las MA muestran 87Sr/865r(i) bajas (0.703971-0.704515), similares a las de las rocas de estudio
(0.703912-0.704307); mientras que las rocas del CG poseen variacibn mayor en éstas
(®’sr/®°Sr(;=0.702785-0.710903). En el diagrama de ey vs la edad (Fig. VIII.2.2.b) se observa que las
rocas en Oaxaquia muestran una fuente con composiciones entre las del reservorio condritico y del
manto empobrecido; mientras que las rocas de las MA muestran eyy; muy por debajo de la
composicion del CHUR.

Figura VIII.2.2. Comparacion de la composicion isotépica de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas con rocas similares
en otras localidades. a. Diagrama de correlacion isotépica. b. Diagrama de eNdy; vs edad.
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87, 87, 87, 147 143 143,

Litologia Clave :Elslaa(; pl:::n Srppm sz‘sl:/ saS;{ 1o SE(].M) SGSS:(/i) ps::n P’:J(:l'l 1445,\:':1/ 144':‘(:1/ 1o SE:-M) 144::(/" eNdi) &Nd(hoy) (1;_?:) 1(-21:;1
Anortosita Cacaotepec y ortogneises asociados
Meta-anortosita PCY 71 1012 4.00 1550.75 0.0075 0.703994 35 5 0.703887 0.45 3.22 0.0853 0.511948 +18 2 0.511388 0.80 -13.5 1.36 9.4
Meta-leucogabro  AC58 1012 435 127451 0.0099 0.704058 £32 4 0.703917 3.05 15.04 0.1226 0.512191 +t16 2 0.511387 0.77 -8.7 151 9.2
Meta-OAGN AC09B 1012 3.73 1039.28 0.0104 0.704307 <30 4 0.704159 26.19 148.47 0.1067 0.512032 +13 2 0.511332 -0.30 -11.8 1.52 1.0
ortogneis
granodioritico PCY33a 1013 107.44 681.27 0.4565 0.710540 128 4 0.704011 33.95 213.95 0.0959 0.512027 +13 2 0.511398 0.98 -11.9 1.38 9.2

Ortogneises graniticos de la unidad Marquez

Ortogneises AC17 1099 68.75 514.80 0.3866 0.712364 34 5 0.706835 18.85 96.10 0.1186 0.512098 =16 2 0.511320 -0.53 -10.5 1.60 1.1
graniticos AC73 1157  95.88 89.44  3.1207 0.768210 #31 4 0723580 187 13.74 0.0821 0.511832 +19 3 0511293 -1.06 -157 146 1.1

Tabla VIII.2.1. Andlisis isotopicos de Sr y Nd para las rocas de interés. Las muestras de Rb, Sr, Sm y Nd se cargaron como cloruros y se midieron como iones metalicos. Se
analizaron 30 relaciones isotdpicas para Rb y Sm, 60 para Sry 70 para Nd por cada muestra. Los valores (1sd = +1c ,,,) se refieren a los errores durante la medicidn, en los ultimos
dos digitos. 1 SE(M) = 16 ., /raiz n. Todas las relaciones isotdpicas de Sr y Nd se corrigieron por fraccionamiento de masas via normalizacion a 8gr/%sr = 0.1194 v 198N g/ MNd =
0.7219, respectivamente. Valores del LUGIS para el estandar NBS 987 (Sr): ¥Sr/®Sr = 0.710247 + 13 (£1c.,, n = 40); para el estdndar La Jolla (Nd): **Nd/***Nd = 0.511846 + 6

+16,ps, N =28). La incertidumbre relativa de r=+2%,vyde
(£1 28). Lai idumb lativa de *'Rb/*%s 2% v d

147

Sm/

144

Nd =+ 1.5% (10). La reproducibilidad relativa (1c) de las concentraciones de Rb, Sr, Smy Nd es de *+

4.5%, + 1.8%, £ 3.2% y + 2.7%, respectivamente. Los blancos analiticos obtenidos en el tiempo de los analisis de las muestras de este trabajo resultaron: 0.05 ng Rb, 0.23 ng Sr,
0.04 ng Smy 0.23 ng Nd (blancos de procedimiento total).
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IX. DISCUSION Y CONCLUSIONES
IX.1. DISCUSION
IX.1.1. Rocas de la Serie Anortositica y Relaciones Petrogenéticas.

En el area de estudio, la Anortosita Cacaotepec se encuentra compuesta tanto por anortosita sensu
strictu (hacia el centro del cuerpo) como por leucogabros (hacia las margenes W-SW y NE; Fig. V.0.1)
dados por el aumento progresivo de minerales maficos, definiendo tanto foliacion como bandas
leucogabraicas intercaladas con bandas anortositicas con orientaciones al NW/NE en la margen W-
SW y al NE/NW en la margen NE. Estas mismas caracteristicas litoldgicas fueron observadas y
descritas hacia el norte del area (y fuera de ella) por Solari (2001) y Solari et al. (2003).

La mineralogia primaria de las anortositas y leucogabros corresponde a plagioclasa (>90% en la
anortosita y <90% en leucogabros), piroxenos (0-10% en anortositas y >10% en leucogabros), éxidos
de Fe-Ti, sulfuros y apatito, observandose ademas de manera intersticial cuarzo y en mucha menor
cantidad feldespato potasico, los cuales en algunos leucogabros forman texturas mirmequiticas. La
presencia de cuarzo y feldespato potasico en las ATM ha sido sefialada como indicativa de
contaminacion cortical (Ashwal, 1993). Los 6xidos de Fe-Ti en estas rocas corresponden a ilmenita y
titanomagnetita, ambos dados en granos que muestran texturas complejas de exsolucién entre ellos.
Estas texturas son producidas debido a la oxidacion de la ulvéspinela exsuelta a partir de la magnetita
(ver seccién VI.2; Duchesne, 1970; Lindsley, 1981) durante el enfriamiento de estos cuerpos (ver
seccion V1.2, quimica mineral).

Las principales relaciones entre las rocas anortositicas y las rocas gabrdicas (ricas o no en 6xidos) son
de dos tipos, la primera, y mds frecuentemente observada tanto en la zona de estudio como al norte
de ésta por Solari (2001) y Solari et al. (2003), es transicional en forma de bandas intercaladas (Fig.
V.6a); y la segunda corresponde a una relacion intrusiva (ver unidades litoldgicas). La mineralogia
primaria de los ortogneises basicos corresponde a orto- y clinopiroxeno (~25-30%), plagioclasa (~35-
40%) y cantidades variables Oxidos de Fe-Ti y apatitos, clasificdndose como gabronoritas vy
gabronoritas ricas en éxidos de Fe-Ti y apatito (OAGN).

Resalta la presencia de megacristales de piroxeno con tamafios mayores a 2 cm encontrados como
agregados acompafiados generalmente de éxidos de Fe-Ti (Fig. V.1.2 g, g, h; Emslie, 1975) dentro del
cuerpo anortositico. Rocas FTP (ricas en Oxidos de Fe-Ti y apatito) asociadas a la Anortosita
Cacaotepec estan representadas tanto por las OAGNs y por las vetillas o bolsones compuestos por
oxidos de Fe-Ti, apatito y minerales mdficos encontrados dentro de las rocas anortositicas (ver
unidades litoldgicas) en la zona de estudio, asi como por nelsonitas reportadas al norte del area de
interés por Solari (2001) y Solari et al. (2003). Estas rocas podrian representar ya sea el liquido
residual cristalizado enriquecido en Fe, Ti, y P (McLelland et al., 2010) y/o rocas cumuliticas producto
de la cristalizacidn fraccionada de la plagioclasa, 6xidos de Fe-Ti y minerales maficos y su separacidn
por densidad (Charlier et al., 2007; Charlier et al., 2008). Una ampliacién acerca tanto de los tipos de
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depdsitos formados por estas rocas, asi como de los mecanismos y variables responsables en su
generacion puede ser encontrada en Casas-Garcia (2014) y Cisneros de Leén (2015).

IX.1.2. Ortogneises Graniticos Relacionados a las Rocas de la Serie Anortositica y Contactos Entre
Ambas Series.

De los resultados de la geocronologia (capitulo VII) se observa que en la zona de estudio hay tanto
cuerpos graniticos coetaneos a la anortosita (~¥1012 Ma; Keppie et al., 2003) como cuerpos plutdnicos
relacionados con un magmatismo previo (relacionado a la Unidad Marquez y discutido mas adelante).
Ashwal (1993) argumenta que las rocas félsicas asociadas a la anortosita varian en composicién entre
dioritica y granitica, caracterizandose por su contenido en piroxeno y/u olivino (enriquecidos en Fe),
apatito y 6xidos de Fe-Ti. Basados en lo anterior, que puede no ser valido en todos los casos (e.g.
muestra AC17), de las rocas observadas en campo y estudiadas petrograficamente, aquellas que
pertenecen a la suite granitica asociada a la anortosita corresponden a las muestras AC21, AC23b,
AC23c, AC23g, AC64, AC65a y PCY33A (Tabla VI.1.4; Fig. IX.1), las cuales muestran composiciones
cuarzo-monzoniticas, granodioriticas y graniticas.

En general, estas rocas presentan tanto piroxenos, seudomorfos después de éstos o anfibol
(correspondientes a la retrogresion de los mismos), como oxidos de Fe-Ti y apatito, por lo cual en la
clasificacion de las rocas chanockiticas de Streckeisen (1976) estas rocas se clasifican como cuarzo-
mangeritas, chanockitas y opdalitas (Fig. IX.1). Adicionalmente, al norte del area Solari et al. (2003)
observa tanto metadioritas ricas en Fe como chanockitas con granate. Algunas caracteristicas de estas
rocas son su textura granoblastica, sin mostrar mayor desarrollo de bandeamiento o foliacién, su
color verde oscuro (dada por su contenido en minerales maficos y 6xidos de Fe-Ti) y su tamafio de
grano de medio a fino.

Figura IX.1. Clasificacion de las rocas graniticas asociadas
temporal y espacialmente a la Anortosita Cacaotepec en el
area de estudio.

Las relaciones reportadas entre ambas series en otros complejos anortositicos en el mundo van desde
transicionales, a modo de intercalaciones, o intrusivas, encontrandoseles espacialmente relacionadas
o independientes (Ashwal, 1993). En el drea se observaron relaciones de contacto intrusivas entre las
rocas de la serie anortositicas y la félsica, en forma tanto de xenolitos de roca granitica (AC23b y
PCY33A; Fig. V.6.b, c) dentro de la anortosita como de diques graniticos cortando el cuerpo (AC23g;
Fig. V.6.d). Adicionalmente, dichos ortogneises graniticos también se encontraron aflorando
estructuralmente por debajo de la anortosita (AC21; Fig. V.0.2.a). Solari et al. (2003), al norte del
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area, reporta relaciones de contacto entre ambas series como intercalaciones paralelas a la foliacion y
al bandeamiento, donde la meta-diorita rica en Fe se encuentra intercalada con la anortosita y la
charnockita intercalada con un gneis méafico.

IX.1.3. Magmatismo Previo (Asociado a la Unidad Marquez)

Las edades obtenidas en las muestras analizadas indican que en la zona de interés existen rocas
asociadas a un magmatismo previo, reflejadas en edades U-Pb de cristalizacién de 1183.4 + 7.0 Ma
(edad de concordia), 1157 * 130 (interseccion superior) y edades minimas de cristalizaciéon de 1099
*19/ 35 Ma, obtenidas en los ortogneises graniticos AC64-1V y AC71 y en el ortogneis tonalitico con
piroxeno y granate AC17, respectivamente. Estas rocas se caracterizan por encontrarse fuertemente
foliadas y/o bandeadas, tener tamafios de grano de grueso a fino, coloraciones variadas y
composiciones principalmente graniticas y en menor medida tonaliticas y cuarzo-monzodioriticas
(Fig.VI.1.4.2). Tanto las caracteristicas, asi como las edades observadas en estas rocas son
correlacionables con los ortogneises de la Unidad Marquez (Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003).

Weber et al. (2010) y Weber y Schulze (2014) sugieren que las edades U-Pb en zircdn reportadas para
el plutonismo félsico y migmatizacion entre ~1150 y 1050 Ma obtenidas a través de ID-TIMS en el
norte y sur del Complejo Oaxaquefio (e.g. Keppie et al., 2001; Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003),
en los Gneises Huiznopala (e.g. Lawlor et al., 1999) y el Novillo (e.g. Cameron et al., 2004) podrian
corresponder al producto de mezcla debida a diferentes etapas de crecimiento, crecimiento continuo,
recristalizacion y/o pérdida de Pb (Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014). A diferencia de
estudios previos, las edades de cristalizacion obtenidas en este trabajo fueron adquiridas a través de
analisis puntuales en LA-ICPMS basados en imdagenes de CL. A pesar de lo anterior, los analisis
realizados en las muestras AC17, AC71 y AC67-IV muestran una dispersién amplia en las edades
207pl /2%ph (entre 1160-935 Ma, 1260-930 Ma y 1162-960 Ma, respectivamente), misma que ha sido
observada en otras exposiciones del basamento grenvilliano en México (Lawlor et al., 1999; Lépez et
al., 2001; Cameron et al., 2004; Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014). Debido a la cercania
entre los eventos sucedidos entre 1250 y 980 Ma [magmatismo del Oaxaquia Tipico, ~1.25y 1.2 Ga
(Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014); migmatizacién a ~1100 Ma (Solari et al., 2003);
emplazamiento de las rocas asociadas a la Anortosita Cacaotepec, ~1013 y 1010 Ma (este trabajo y
Keppie et al., 2003); y metamorfismo granulitico, ~1000 y 980 Ma (Solari et al., 2003)] la dispersion
observada en los andlisis podria estar reflejando, asi como fue sugerido por Weber et al. (2010) y
Weber y Schulze (2014), la mezcla de componentes entre estos eventos.

IX.1.4. Edad de Emplazamiento de la Anortosita Cacaotepec y Rocas Asociadas

Tanto la dificultad para fechar de manera directa las anortositas como el hecho que el emplazamiento
de las rocas de la serie granitica sea contempordaneo (dandose de manera previa y posterior al
emplazamiento de la anortosita; Ashwal, 1993; McLelland et al., 2004; Frost et al., 2010; McLelland et
al., 2010), ha generado la posibilidad de restringir la edad de los cuerpos anortositicos a través de las
edades de las litologias de la serie granitica y sus relaciones con el cuerpo anortositico (McLelland et
al., 2004). En los ultimos afios se ha demostrado que todas las rocas de la suite AMCG se emplazan en
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intervalos de tiempo muy cortos, como son los casos de las Montafias Adirondack, con un periodo
maximo de emplazamiento de ~20 Ma (1155 + 10 Ma; Hamilton et al., 2004; McLelland et al., 2004), y
del Complejo Anortositico Laramide (Wyoming, E.E.U.U.), emplazado en un periodo no mayor a 12
Ma (muy probablemente en un intervalo tan pequefio como 3 Ma; Frost et al., 2010).

En el ortogneis granodioritico con anfibol AC23b (que fue encontrado como xenolito dentro del
cuerpo anortositico en el area de estudio) se obtuvo una edad de 1013 * 34 Ma que fue interpretada
como la edad minima de cristalizacién de esta roca, previa a la intrusion de la Anortosita Cacaotepec.
Por otro lado, al norte del area Keppie et al. (2003) obtienen edades concordantes en tres fracciones
de zircones de una charnockita de 1004 + 3, 1001 + 8 y 1010 + 3 Ma (muestra OC9810 encontrada
como una capa de 100 m de espesor dentro de los ortogneises maficos) e interpretan las dos
primeras como edades del metamorfismo granulitico y la Ultima como la edad de cristalizacién de la
roca. Adicionalmente, estos autores le asignan a la Anortosita Cacaotepec una edad de 1012 + 12 Ma
obtenida en un ortogneis mafico con ortopiroxeno y granate que suprayace, a través de una zona de
cizalla, al cuerpo anortositico (Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003).

De las edades anteriores, se tiene que el emplazamiento de la anortosita habria tenido lugar entre los
1013 + 34y 1010 + 3 Ma (asumiendo que las edades de 1004 + 3 y 1001 + 8 Ma si representen la edad
del evento granulitico), apoyando asi la edad de 1012 + 12 Ma como la mejor edad, obtenida hasta
ahora, de emplazamiento de este cuerpo. Sin embargo, debido a que dicha edad fue obtenida en un
ortogneis mafico en contacto tectdnico con la anortosita (pero que sin duda hace parte de esta serie)
y no en las bandas gabrdicas intercaladas con ésta y a que éstos cuerpos maficos pueden representar
un pulso adicional (Ashwal, 1993; Frost et al., 2010), cierta incertidumbre permanece acerca de la
edad de su emplazamiento, existiendo aun la necesitad de datar esta roca de manera directa. Una
forma de hacerlo podria ser a través de la datacién U-Pb en zircones en las rocas gabrdicas
intercaladas con la anortosita.

I1X.1.5. Metamorfismo

Petrograficamente, el metamorfismo en facies de granulita tanto en la anortosita como en el
leucogabro es evidenciado por: (1) las texturas granoblasticas tanto equigranulares como
inequigranulares definidas principalmente por plagioclasa y en menor proporcién por cuarzo y
feldespato potasico (Fig. VI.1.1.a, b); y (2) por texturas porfidoclasticas definidas por grandes cristales
de plagioclasa relicta con texturas antipertiticas (Fig. VI.1.1.c, y VI.1.2.a). Por otro lado, la presencia de
hornblenda verde anhedral (Fig. VI.1.2.b), intercrecida de manera simplectitica con cuarzo o como
coronas alrededor de los piroxenos (Fig. VI.1.2. c), y de seudomorfos de clorita + actinolita +
minerales del grupo de la epidota * serpentina después de piroxenos evidencian el metamorfismo
retrégrado y la hidratacién experimentada por estas rocas. En las gabronoritas tanto la asociacion de
plagioclasa (Anys33,,) + enstatita + augita + cuarzo (Tabla VI.1.3), como la textura granoblastica
indican el metamorfismo en facies granulita (Fig. VI.1.3); mientras que la presencia de hornblenda +
talco + serpentina + biotita + clorita + zoisita indican la hidratacion y retrogresion a facies anfibolita y
esquisto verde (Fig. VI.1.3.b, c, d).
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En los ortogneises graniticos la asociacidon de cuarzo + plagioclasa (Anygs.g7) + feldespato alcalino
(Orgso.88.4) + ferrosilita + augita + granate junto con texturas granoblasticas y porfidoblasticas indican
el metamorfismo granulitico (Tabla VI.4; Fig. VI.4); mientras que la hornblenda verde, biotita café y
pseudomorfos de Chl + Bt + Srp + Qtz + Act + Zo % Ep indican la retrogresidn e hidratacidon de los
piroxenos en estas rocas (Fig. VI.4g, h). Se resalta que el granate almandinico también se observd
intercrecido de manera simplectitica con cuarzo en coronas alrededor del piroxeno, hornblenda y
oxidos de Fe-Ti (Fig. Vl.4.a), indicando enfriamiento isobarico posterior al pico metamérfico (ver
seccion VI.1. Petrografia; Sheraton et al., 1980; Harley y Hensen, 1990; Harley, 1992; Appel et al.,
1998; Zhao et al., 1999). Esta textura ya ha sido previamente reportada tanto al norte del area de
estudio como en otras exposiciones de Oaxaquia (ver Ortega-Gutiérrez, 1978; Lawlor et al., 1999;
Weber y Kéhler, 1999; Weber y Hecht, 2000; Keppie et al., 2001; Solari et al., 2003).

En algunos sectores de los diques ultrabasicos se observan los efectos del metamorfismo granulitico
en la reduccion del tamafio de grano de los cristales de piroxeno, los cuales constituyen texturas
decusadas con bordes que forman angulos de 120° (Fig. VI.5.b). EIl metamorfismo retréogrado y la
hidratacién de éstos se observa a través del reemplazamiento de los megacristales de piroxeno por
anfibol, epidota, clorita y pequefias cantidades de cuarzo (Fig. VI.4.d, e). En general todas las rocas en
el area de estudio muestran texturas que evidencian procesos de deformacién intracristalina,
recuperacion y recristalizacion.

En los ortogneises graniticos en el area de estudio los analisis realizados arrojaron edades **’Pb/**°Pb
menores a 1000 Ma (ver capitulo VIII. geocronologia), las cuales estan dentro del intervalo de edades
propuesto para el evento granulitico (Orogenia Zapoteca) por Solari et al. (2003) en el norte del
Complejo Oaxaquefio. Solari et al. (2003) definen el limite inferior del metamorfismo granulitico con
base en una edad “°Ar/*°Ar de 977 + 12 Ma obtenida en separados de hornblenda de un gabro
intercalado con la anortosita. Adicionalmente, toma como limite superior de este evento la edad U-
Pb de 1004 + 3 Ma reportada por Keppie et al. (2003) en una fraccién de zircones de la charnockita
0C9810 encontrada como capa dentro de los ortogneises maficos relacionados a la anortosita.
Aunque cabe la posibilidad de que la edad de 1004 Ma esté todavia relacionada al emplazamiento de
las rocas de la UH (1013 + 34 y 1010 £+ 3 Ma) y no al metamorfismo granulitico que lo precedid, la
edad de interseccion inferior de 1003 + 210 Ma, obtenida en el ortogneis granitico AC71
perteneciente a la Unidad Marquez, apoya la edad de 1004 Ma como el limite superior del
metamorfismo.

IX.1.6. ¢Posee la Anortosita Cacaotepec Todas las Caracteristicas de una Anortosita de Tipo Masivo?

En la zona estudiada la Anortosita Cacaotepec posee un area expuesta aproximada de 64.3 km? vy al
norte (y fuera del drea) ésta corresponde a ~31 Km? (valor aproximado obtenido a través del mapa de
Solari (2001) y Solari et al. (2003); Fig. lll.c), para un total de drea expuesta de ~95 Km®. De la misma
manera que otras ATM en el mundo (Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Ashwal, 2010), este cuerpo se
encuentra conformado por anortosita (sensu-stricto), leucogabros y volimenes pequeiios de rocas
gabrdicas
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Por otro lado, las rocas graniticas contemporaneas a la anortosita no se encuentran en cantidades
abundantes vy afloran tanto al norte (Solari et al., 2003) como al W del area de estudio, localizadas
principalmente al suroccidente de Santo Tomas Mazaltepec y al noroccidente de San Felipe
Tejalapam (en la seccidon de la Quebrada Bonita, aflorando como xenolitos -estaciones AC23b vy
PCY33A- y estructuralmente por debajo de la anortosita -estacién AC21; Fig. V.0.2.a). Entre las
litologias aflorantes que constituyen la serie félsica (cuarzo-mangeritas, charnockitas, opdalitas y
dioritas; Fig. IX.1.) de la UH hasta el momento no han sido observados granitos, tipicamente
asociados a las ATM (Duchesne, 1984; Emslie, 1991; Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Ashwal, 2010).
Lo anterior podria deberse ya sea (1) a su ausencia, que segun Emslie et al. (1994) puede ser comun
en este tipo de complejos, (2) a que esté presente pero no expuesto, o bien (3) a que el
metamorfismo granulitico que afectd a estas rocas entre ~1004 y 978 Ma (Solari et al., 2003) haya
producido la recristalizacion de esta litologia, adquiriendo las caracteristicas de una charnockita
(presencia de piroxeno). Por lo anterior, en la actualidad no existen evidencias suficientes para
afirmar que la Anortosita Cacaotepec y granitoides asociados a ésta en el norte del Complejo
Oaxaquefio conformen una suite AMCG completa.

Aunque la poca area mostrada por la Anortosita Cacaotepec es en parte debido a que es cortada al
norte de la zona por el granito pérmico de Etla, que ocupa un area de ~80 Km? (Fig. V.0.1; Ortega-
Obregén et al., 2003; Ortega-Obregdn et al., 2014), este cuerpo anortositico es pequefio en
comparacién a las dimensiones batoliticas mostradas por otros ATM en el mundo (Emslie, 1978;
Morse, 1982; Ashwal, 1993, 2010). Adicionalmente, el volumen de las rocas de la serie granitica en la
zona estudiada es pequeifo en comparacién con el del cuerpo anortositico, contrario a otras
ocurrencias de este tipo, en donde el volumen de las rocas félsicas excede o iguala el de las rocas
anortositicas (Emslie et al., 1994; McLelland et al., 2010). Es posible que parte del cuerpo anortositico
y de las rocas graniticas asociadas no estén expuestas debido a que la UH se encuentra hacia la base
estructural del Complejo Oaxaquefio (Solari, 2001; Solari et al., 2003) y a que se encuentran
suprayacidas por los depdsitos recientes del Valle de Etla, la Ignimbrita Etla y la secuencia
sedimentaria cretdcica (Fig. V.0.1), influyendo asi el nivel de erosién y determinando el tipo vy
cantidad de rocas expuestas (ver Emslie et al., 1994).

La variabilidad textural y cromatica mostrada por el cuerpo anortositico no puede explicarse sélo en
términos de recristalizacion debido al metamorfismo granulitico [que sin duda fue un agente
modificador causando disminucion de tamafio de grano y el cambio en la coloracidn de la plagioclasa
(Ashwal, 1993)] por lo que éstas deben corresponder a variaciones primarias en las texturas y en el
color de la plagioclasa, ya sea dentro de un solo pluton o entre diferentes plutones (ver unidades
litoldgicas y petrografia; Fig. V.1.1). Sin embargo, no es posible realizar una distincidn precisa de si la
Anortosita Cacaotepec corresponde a un solo plutén o a varios plutones, ya que a diferencia de otras
ATM en el mundo [e.g. Complejo Anortositico Laramie [LAC], E.E.U.U (Scoates y Frost, 1996);
Complejo Intrusivo Kunene [KIC] en Angola-Namibia (GleiBner et al., 2010); entre otras], aparte de la
variacion textural y cromadtica, no existen variaciones quimicas, mineraldgicas o de estructura
contrastantes en el cuerpo que hagan evidente la presencia de pulsos magmaticos diferentes. De
igual manera, la escasez de afloramientos, las condiciones de meteorizacion de las rocas y la falta de
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discontinuidades estructurales mas marcadas (e.g. norte del drea de estudio, en donde la UH es
separada de la UM por una zona de cizalla; Solari et al., 2003) dificultan tanto la realizacidon de un
mejor seguimiento de los cambios texturales y cromdticos dentro de la anortosita, asi como del
reconocimiento de contactos y limites entre los ortogneises graniticos.

La composicidon global primaria de la plagioclasa en las rocas anortositicas es dificil de determinar a
partir de analisis de microsonda debido tanto al tamafio grande de los cristales como al grosor y
distribucidn irregular de las antipertitas; por lo cual otras técnicas como la fluorescencia de rayos X
(FRX) se han empleado con este objetivo (Ashwal, 1993). Los andlisis de FRX realizados en estas
litologias (muestras AC10, AC47, AC48, AC49, AC58 y PCY71) arrojan composiciones de plagioclasa
Anyg 392566 MUy similares a la composicion obtenida a través de WDS de Ansgoi1.265 (en la muestra
PCY34b1). Ashwal (1993) sostiene que la recristalizacion metamdérfica tiene poco efecto en la
composicion de la plagioclasa, por lo cual las composiciones entre Ansgg: Y Anyses (oligoclasa)
representarian los valores mas cercanos a las composiciones primarias de la plagioclasa en estas
rocas. Petrograficamente, las plagioclasas en las rocas anortositicas de la UH carecen de
zoneamiento, lo que segin MclLelland et al. (2010) se debe a que las composiciones magmaticas se
mantienen constantes través de inyecciones nuevas de magma gabrdico rico en aluminio y la
asimilacidon de granulitas restiticas de plagioclasa y piroxeno (Emslie et al., 1994; McLelland et al.,
2010) que ademas incrementan la cantidad de plagioclasa cumulitica.

A pesar de sus dimensiones pequefias y de la ausencia aparente de un cuerpo granitico, la UH (tanto
la serie anortositica como la granitica) cumple con las caracteristicas litoldgicas, composicionales, de
edad, y con la presencia de megacristales de piroxeno tipicas de las ATM en el mundo (Morse, 1982;
Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Ashwal, 2010).

IX.1.7. Consanguineidad y Posible Fuente de Magmas Parentales de las Series Anortositica y
Granitica.

Aunque las rocas de la UH muestran afinidades que varian entre subalcalinas y alcalinas, fenémeno
observado también en las rocas de las MA y en las de PH (Fig. VIIl.1.2a), la presencia de cuarzo e
hiperstena normativa en estas rocas sefialan un caracter subalcalino (Tabla VIII.1.1; Irvine y Baragar,
1971; Maji et al., 2010). De esta manera, tanto las rocas estudiadas como aquellas de las MA y PH
poseen afinidades toleiticas que difirien de la calcialcalina mostrada por las rocas del CG (Fig.
VIII.1.2.b). Sin embargo, una afinidad calcialcalina es sefialada en el diagrama de K,0 vs SiO, para las
rocas de la UH (Fig. VIII.1.1.b). Seifert et al. (2010) propone que las rocas de la suite AMCG en las MA
poseen tanto afinidades toleiticas como el empobrecimiento en Nb y Ta caracteristico de las rocas
calcialcalinas (lo cual también es observado en las rocas de este trabajo; Fig. VIII.1.7.b), sugiriendo la
contaminacion cortical de las rocas la serie anortositica y de la félsica.

En general, la Anortosita Cacaotepec esta enriquecida en Al,05 (23.15-24.20 % wt), CaO (4.80-5.75 %
wt) y Na,0 (6.36-6.89 % wt) y empobrecida en los demas oxidos, lo cual es tipico de las ATM en el
mundo y refleja las cantidades altas de plagioclasa cumulitica en estas rocas (Tabla VIII.1.1 y anexo 1;
Ashwal, 1993; Bhattacharya et al., 1998; Driippel et al., 2007; Keppie y Dostal, 2007). Sin embargo,
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esta especialmente enriquecida en SiO, (59.72-61.39 % wt) respecto a otras ocurrencias anortositicas,
en donde este 6xido no supera el 56 % wt [e.g. MA (McLelland y Whitney, 1990; Seifert et al., 2010);
anortosita del KIC en Namibia-Angola (Drlippel et al., 2007; GleiBner et al., 2010); Anortosita Masiva
de Morin, Quebec, y Complejo Harp Lake, Labrador, en Canada (Ashwal, 1993); Complejo Anortositico
en Bolangir, India (Bhattacharya et al., 1998); PH, (Schulze, 2011)], y empobrecida respecto a los
gneises anortositicos en el CG (61.5-73.0 % wt; Weber y Hecht, 2003; Fig. VIII.1.6; Tabla VIII.1.1 y
Anexo 1). Con el incremento en el contenido de minerales maficos, de leucogabros a gabros y OAGNs,
hay una disminucién en SiO, (56.30-35.42 % wt), Al,O3 (21.17-4.2 % wt), Na,0 (6.20-0.95 % wt) y K,0
(2.16-0.35 % wt) con el incremento en CaO (6.12-11.08 % wt), FeOt (3.99-34.23 % wt), MnO (0.05-
0.91 % wt), MgO (0.93-7.4 % wt), TiO,(1.57-9.52 % wt) y P,Os (0.69-5.85 % wt) (Fig. VIII.1.3 y VIII.1.5,
Tabla VIII.1.1 y Anexo 1; Ashwal, 1993; Druppel et al., 2007; Maji et al., 2010).

Las concentraciones de los elementos traza en estas rocas estan dadas en funcién de las fases
minerales presentes; de modo que un enriquecimiento en Sr y Ba, compatibles con la plagioclasa, es
observado en las anortositas; mientras que los contenidos altos en V, Ti y Nb reflejan la presencia de
ilmenita/magnetita y piroxenos, y las concentraciones altas en REE sefialan un aumento en el
contenido de apatito de leucogabros a gabros y OAGN (Fig. VIII.1.4 y VIII.1.7b; Emslie et al., 1994;
Drippel et al., 2007; Gleilner et al., 2010). Los valores del #Mg en las rocas de la serie anortositica
(<60) reflejan que cristalizaron a partir de magmas parentales que fueron fraccionados previamente
(Ashwal, 1993; Driippel et al., 2007; Maji et al., 2010); donde al igual que otros macizos, el #Mg
disminuye de anortositas (59.67-37.04) a gneises maficos (36.06-5.71; Tabla VIII.1.1 y Anexo 1;
Ashwal, 1993; Driippel et al., 2007).

Por otro lado, las rocas graniticas de la UH estan enriquecidas en SiO, (58.38-62.11 % wt), K,O (3.65-
4.34 % wt), K,0/Na,0 (1.21-1.58 % wt) y FeOt (6.04-11.07 % wt), Ba, Rb, Y, Zr, con moderado Al,0;
(14.00-15.11 % wt) y bajo CaO (2.67-4.11 % wt), MgO (0.70-2.51 % wt) y Sr (Fig. VII1.1.3-1.5 y VIII.1.7b;
Ashwal, 1993; Emslie et al., 1994; Maji et al., 2010). Estas rocas poseen concentraciones totales en
elementos incompatibles (relativas al manto primitivo) mayores que las mostradas por las rocas
anortositicas, excepto por Sr, pero que se traslapan con las de algunos elementos en las rocas
gabrdicas (Fig. VIII.1.7.b). Emslie et al. (1994) sugieren que las caracteristicas quimicas en las rocas
graniticas son consistentes con la derivacion de sus magmas parentales a partir de la anatexis de
corteza juvenil empobrecida, lo cual dejaria un residuo de plagioclasa y piroxeno enriquecido en
componentes compatibles. En la zona de estudio, los patrones de los elementos incompatibles de los
ortogneises graniticos son similares al patréon de la corteza inferior de Weaver y Tarney (1984),
difiriendo sélo (ademdas de las concentraciones totales mayores) en las anomalias negativa en Sr y
positiva en Nd (Fig. VIII.1.8 e), lo que estaria en acuerdo con la afirmacién de Emslie et al. (1994).

Los patrones de REE de la Anortosita Cacaotepec y ortogneises maficos asociados son tipicos de las
ATM en el mundo, estando enriquecidos en LREE respecto a las HREE, con un aumento en las
concentraciones totales en estos elementos y una disminucion en la anomalia de Eu de anortositas,
leucogabros a rocas gabroicas (Fig. VIII.1.7a; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal, 1993; Driippel et al.,
2007; Frost et al., 2010; Gleiner et al., 2010; Maji et al., 2010). Estos patrones son el resultado de la
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cristalizacién previa de cumulos de clinopiroxeno y una cristalizacién posterior y continua de
plagioclasa, en donde los ortogneises maficos corresponderian al liquido residual cristalizado después
del fraccionamiento de las anortositas (ver capitulo de geoquimica; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal,
1993; Markl, 2001; Rollinson, 2014). Por otro lado, las rocas graniticas poseen patrones menos
fraccionados, con anomalias de Eu ligeramente positivas o negativas y concentraciones totales de REE
similares, aunque con un rango un poco mas amplio, que las de las rocas gabrdicas (Fig. VIII.1.7a).

Por ultimo, en los diagramas de discriminacién tectdnica se observa que las rocas de la UH muestran
composiciones que varian entre ambientes de intraplaca y arco volcanico (Fig. VIII.9). Debido a que
los elementos traza son mejores indicadores de procesos que de ambientes, estas variaciones
podrian ser adjudicadas a (1) la cristalizacién fraccionada de plagioclasa y minerales
ferromagnesianos resultando en el desplazamiento de las rocas de un campo a otro (Pearce et al.,
1984) o (2) posiblemente a la contaminacion cortical de los magmas parentales (Emslie et al., 1994).

La quimica de elementos mayores mostrada por ambas series describe tendencias de diferenciacién
opuestas (Fig. VIII.1.3 y VIII.1.5) que han sido observadas previamente en otros complejos AMGC del
mundo y argumentan en contra de su consanguineidad (McLelland y Whitney, 1990; Ashwal, 1993;
Drippel et al., 2007; Maji et al., 2010). El incremento en las concentraciones totales de elementos
traza y los patrones de tierras raras observados de anortosita a gabros y OAGN sugieren su formacién
a través de fraccionamiento (Frost et al., 2010). Sin embargo, estos elementos no proporcionan
evidencia que las ligue genéticamente a las rocas de la serie granitica. Si estos ortogneises graniticos
fueran el producto residual después del fraccionamiento de las rocas de la serie anortositica deberian
presentar concentraciones totales en elementos de tierras raras e incompatibles mayores que las de
las rocas gabrdicas, y su anomalia en Eu (aunque este criterio no es conclusivo; Ashwal, 1993; Drippel
et al., 2007; Maji et al., 2010; McLelland et al., 2010) seria negativa (Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal,
1993; Drippel et al., 2007).

Respecto a las composiciones isotdpicas, de anortosita, leucogabro a OAGNs se observa un aumento
en las 87Sr/gGSrm (0.703887, 0.703917, 0.704159, respectivamente) con una disminuciédn en &g
(+0.80, 0.77, -0.30, respectivamente), lo cual es consistente con la derivacidon del magma parental a
partir de una fuente ligeramente empobrecida que habria sufrido contaminacién cortical a medida
que la diferenciacién progresa (Fig. VIII.2.1; Ashwal y Wooden, 1983; Emslie y Hegner, 1993; Emslie et
al.,, 1994; Morisset, 2008; GleiRner et al., 2011). Debido a que la asimilacidon cortical causa la
disminuciéon en gygi Yy el aumento en 87Sr/865r(i) (Ashwal y Wooden, 1983; Emslie y Hegner, 1993;
Emslie et al., 1994; Morisset, 2008; GleiRner et al., 2011), las composiciones isotdpicas mostradas por
las rocas de la serie anortositica representan las composiciones minimas del magma parental a partir
del cual se formaron (Ashwal y Wooden, 1983).

De manera similar a las rocas de la serie anortositica en la UH, los valores de engq(;) ¥ 87Sr/86Sr(i) de rocas
equivalentes en muchos otros ATM son indicativos de fuentes de manto empobrecidas que han
sufrido grados diferentes de contaminacién [e.g. LAC (Frost et al., 2010), MA (Ashwal y Wooden,
1983) Montanas Mealy, Lac St Jean, Riviere PentecOte, Atikonak River Suite y Lac Allard (Emslie y
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Hegner, 1993) en la Provincia Grenville; Harp Lake (Ashwal et al., 1986) y Suite Plutéonica Nain (Emslie
et al., 1994) en Canada; anortosita del KIC en Angola-Namibia (Drippel et al., 2007; Gleiner et al.,
2011); Complejo igneo Rogaland en Noruega (Demaiffe et al., 1986); anortosita de la Sierra Pamperas
Occidentales en Argentina (Casquet et al., 2005); y anortositas Ankafotia y Saririaky en Madagascar
(Ashwal et al., 1998)]; donde los megacristales de ortopiroxeno, seguidos por las anortositas, poseen
los valores de gyq; mas altos (incluso mayores que los del modelo del manto empobrecido) y los
87Sr/865r(i) mas bajos (Ashwal y Wooden, 1983; Ashwal et al., 1986; Ashwal, 1993; Scoates y Frost,
1996; Bybee et al., 2014). Adicionalmente, los isotopos de oxigeno, que en la mayoria de los ATM
varian entre 8'0 +5.2 y +7.6%o [obtenidos tanto en plagioclasas como en roca total (Demaiffe y
Javoy, 1980; Taylor (1968) en Ashwal, 1993; Driippel et al., 2007)], sugieren también magmas
derivados de una fuente mantélica con diferentes grados de contaminacion, donde los valores mas
altos de 80 son atribuidos a mayores grados de asimilacién cortical (Taylor (1968) en Ashwal, 1993;
Demaiffe y Javoy, 1980; Ashwal, 1993; Driippel et al., 2007; Maji et al., 2010). Evidencia isotdpica
adicional se encuentran dada por los isétopos de Pb, que sefialan el dominio de un componente
mantélico con influencia cortical (Ashwal et al., 1986; Demaiffe et al., 1986; Emslie y Hegner, 1993;
Frost et al., 2010).

Los efectos de dicha contaminacién varian dependiendo del tipo, edad y cantidad de la corteza
asimilada, observandose con valores de gyq;) cada vez mas negativos en aquellos lugares en donde la
serie anortositica asimila corteza mas antigua [e.g. arqueana: Harp Lake (Ashwal et al., 1986), LAC
(Scoates y Frost, 1996), Atikonak River Suite (Emslie y Hegner, 1993), anortositas Ankafotia y Saririaky
(Ashwal et al., 1998)] que contrastan con aquellos donde sélo asimila corteza juvenil [e.g.
proterozoica: Suite Pluténica Nain (Emslie et al., 1994), anortositas de Morin, Montafias Mealy,
Marcy, Lac St Jean, Riviere Pentecoéte, Lac Allard (Emslie y Hegner, 1993) y KIC (GleiRner et al., 2011)].
Este proceso también resulta en el aumento en la actividad de silice en los magmas derivados del
manto, lo cual se refleja en la ausencia de olivino en las rocas anortositicas (Frost et al., 2010;
Gleilner et al., 2010).

Por otro lado, la roca de la serie granitica analizada posee 87Sr/865r(i) de 0.704011 y eyq) de +0.98,
donde este Ultimo es mas alto que el observado en las rocas de la serie anortositica (-0.30 - +0.80),
siendo consistente también con su derivacion de una fuente ligeramente empobrecida (¢cortical o
mantélica?). En otras ATM en el mundo, las rocas de la suite granitica muestran 87Sr/865r(i) variables
con valores de &yq;) desde positivos, incluso mas altos que los mostrados por las rocas de la serie
anortositica y que se explican como el resultado de la fusion parcial de corteza juvenil basica, hasta
valores muy negativos explicados ya sea a través de la mezcla de dichos magmas graniticos con
corteza mas antigua, o bien a través de su generacion total por anatexis de corteza antigua (Basu y
Pettingill, 1983; Daly y McLelland, 1991; Emslie y Hegner, 1993; Emslie et al., 1994; Morisset, 2008).
Adicionalmente, los valores de 80 en estas rocas son, por lo general, > +7.00%o [obtenidos en
feldespato K, plagioclasa y roca total (Bhattacharya et al., 1998; Driippel et al., 2007; Maji et al.,
2010)] siendo consistente con su derivacion a partir de la corteza inferior (Bhattacharya et al., 1998;
Driippel et al., 2007; GleiRner et al., 2010; Maji et al., 2010); sin embargo, §®0 menores indicativos
de una fuente mantélica también han sido reportados para una misma serie granitica (Demaiffe y
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Javoy, 1980; Heinonen et al., 2012). Este fendmeno se deberia ya sea a la derivacidon de estos magmas
de una fuente isotdpicamente heterogénea (Heinonen et al., 2012) o la mezcla del magma granitico
derivado de la corteza inferior con otro componente cortical por largos periodos en niveles de
emplazamiento somero (e.g. Demaiffe y Javoy, 1980; Drlippel et al., 2007; Heinonen et al., 2012).

Adicionalmente, la anortosita y el ortogneis granitico muestran los valores de eyg;) mas altos y las Tpm
mas jovenes (enqg): +0.80 y +0.98; Tpm: 1.36 y 1.38 Ga, respectivamente), mientras que el leucogabro y
el OAGN poseen las composiciones isotdpicas de Nd mas bajas y los mayores tiempos de residencia
(engq): +0.77 y -0.30; Tom: 1.51 y 1.52 Ga, respectivamente). De lo anterior, en las rocas de la serie
anortositica se observa que la disminucién de los valores de &yq(;) se da junto con el aumento en la
edad modelo de Nd. Por otro lado, las edades de residencia mostradas por todas las rocas de la UH
(1.36- 1.52 Ga), que estan dentro del rango de las Tpy tipicamente mostradas por este tipo de rocas
en la Provincia Grenvilliana (1.21 y 1.56 Ga; Emslie y Hegner, 1993), difieren entre ~350 y 500 Ma de
sus edades de cristalizacion. Tanto la diferencia entre las edades de cristalizacion y las Tpy en todas
las rocas de la UH, como la correlacidn inversa entre el eyq(;) y la edad modelo dentro de las rocas de la
serie anortositica, son consistentes con la participacion de un componente mas antiguo en su
formacion, ya sea debido a la contaminacién cortical de los magmas parentales o a su origen por
fusidn parcial de la corteza (cf. Daly y McLelland, 1991; McLelland et al., 1993; GleiRner et al., 2010).

Tanto las composiciones isotdpicas de Nd y Sr de las rocas de la serie anortositica en Cacaotepec,
como aquellas mostradas por otras ATM en el mundo sugieren su derivacién de una fuente mantélica
empobrecida que habria sufrido diferentes grados de contaminacidn con corteza de diferente edad
(posiblemente juvenil en el caso de la UH), causando una disminucién en las composiciones de gyq) Y
un aumento en 87Sr/86$rm y en las Tpy a medida que la cristalizacién progresaba de anortosita y
leucogabro a OAGN (cf. Emslie y Hegner, 1993; Emslie et al., 1994; Ashwal et al., 1998; Casquet et al.,
2005; Drippel et al., 2007; Frost et al., 2010; GleiRner et al., 2010). Los contenidos altos de SiO, y la
presencia de cuarzo (que alcanzan hasta €5%) en las rocas anortositicas serian una evidencia
adicional de contaminacidn, lo que se refleja en la ausencia de olivino (Drippel et al., 2007; Frost et
al., 2010) en estas rocas.

La roca de la serie granitica analizada muestra un eyq; mMas alto que la observada en las rocas de la
serie anortositica. Si el ortogneis granodioritico PCY33A fuese un producto residual de la
diferenciacion de las rocas de la serie anortositica, y teniendo en cuenta los efectos de la
contaminacion observados en éstas, cabria esperar que este ortogneis mostrara valores de eyq)
menores y 87Sr/gGSrm mayores que los mostrados por las rocas de dicha serie. Lo anterior junto con las
tendencias de diferenciacion opuestas observadas entre ambas series, tanto en este trabajo como en
otras ATM, y las diferencias isotépicas de oxigeno reportadas para estas rocas en otras localidades
sugieren la no consanguineidad entre ellas y, por ende, fuentes distintas de magmas parentales
(Demaiffe et al., 1986; McLelland y Whitney, 1990; Ashwal, 1993; Driippel et al., 2007; Maji et al.,
2010). Adicionalmente, los ortogneises graniticos poseen patrones de elementos incompatibles
similares al de la corteza inferior (Fig. VII.1.8 e), lo que junto con sus valores de gyq;) positivos podrian
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sugerir su derivacion a partir de la fusidn de corteza derivada del manto, posiblemente con edades
residencia cortas (Emslie y Hegner, 1993).

Los ortogneises AC17 y AC71 de la UM, muestran valores de gyq(; (-0.53 y -1.06; calculados a 1000 Ma)
que indican componentes no muy enriquecidos, con Tpy de 1.60 y 1.46 Ga, respectivamente. Las
edades modelo y las edades de cristalizacidn de estas rocas difieren en mas de ~450 Ma sugiriendo la
participacion de un componente mas antiguo durante su generacién. Lo anterior estaria en acuerdo
con lo planteado por Keppie et al. (2003), quienes han sugerido que las rocas de la UM se derivaron
de magmas producto de la mezcla entre fundidos mantélicos y corticales.

IX.1.8. Generacidn de la Anortosita Cacaotepec y Ortogneises Maficos y Félsicos Asociados en el
Marco del Microcontinente Oaxaquia

De manera andloga a otras ATM en el mundo, la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas se habrian
generado debido a un ascenso de manto astenosférico a la base de la corteza continental (de
Oaxaquia) engrosada y estable; dicho manto habria sufrido fusidn parcial debido a descompresion
generando magmas gabrdicos secos y de temperatura alta (Fig. IX.2.c, d; Fig. I.2.d; Emslie, 1978;
Morse, 1982; Ashwal, 1993; McLelland et al., 2010). La base de esta corteza gruesa y estable
proporcionaria un ambiente tranquilo por largos periodos de tiempo (MclLelland et al., 2010) en
donde estos magmas sufren varios procesos de diversificacion magmatica (AFC) productos de su
interaccion con la corteza (que les proporciona caracteristicas quimicas corticales), nuevas
inyecciones de magma vy la cristalizacion de cimulos maficos (que posteriormente se hundirian en el
manto), resultando en su enriquecimiento en Al (Fig. IX.2.e, f, g; Emslie, 1975; Ashwal, 1993; Emslie y
Hegner, 1993; Emslie et al., 1994; Driippel et al., 2007; Morisset, 2008; McLelland et al., 2010; Bybee
etal., 2014).

Se sabe que estos magmas se emplazan inicialmente en el limite corteza-manto y que pasan alli
suficiente tiempo para que diversos procesos AFC tomen lugar debido a que los megacristales de
piroxeno presentes en las ATM (encontrados también en la Anortosita Cacaotepec) se forman a
presiones del Moho (Emslie, 1975, 1978; Ashwal, 1993; Bybee et al., 2014), a que dichos
megacristales poseen edades (de cristalizacién) Sm-Nd hasta 100 Ma mas antiguas que la edad de
emplazamiento de las anortositas (Bybee et al., 2014), y a las diferencias de 87Sr/86$r(i), 143Nd/l"“Nd(i) y
#Mg entre estos megacristales y las anortositas (Emslie, 1975; Ashwal, 1982, 1993; Emslie et al.,
1994). El magma gabrdico rico en Al resultante después de los procesos AFC corresponde al magma
parental de las anortositas, a partir del cual empezaria a cristalizar plagioclasa (Fig. IX.2.f, h, i; Emslie,
1975, 1978; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal y Wooden, 1983; Scoates y Frost, 1996).

Tanto el calor generado por el emplazamiento de los magmas gabrdicos (toleiticos, de alta
temperatura y producto de la fusidon de la astenosfera) en el limite corteza-manto, como el calor
latente producido debido a la cristalizacidon de los cimulos maficos producirian la fusién parcial de la
base de la corteza [la cual también se habria derivado del manto y tendria edades de residencia
cortas (Emslie y Hegner, 1993) para este caso de la corteza de Oaxaquia] generando los magmas
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félsicos parentales de las rocas graniticas (Fig. IX.2.e-g; Ashwal, 1993; Emslie y Hegner, 1993; Alaniz-
Alvarez et al., 1994; Emslie et al., 1994; McLelland et al., 2004; Ashwal, 2010; Gleifner et al., 2010).

Figura 1X.2 Modelo de formacion de la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas en el marco de la evolucion del
microcontinente Oaxaquia. a, b, ¢, f, g, j. Oaxaquia entre 1180 y 990 Ma. Modelo de evolucién de Oaxaquia tomado de
Weber et al. (2010), del cual se modificaron los diagramas c y f. d, , g, h, i. Ampliacién del modelo ajustado tanto a los
modelos de generacion en dos etapas propuestos para las suites AMCG (Emslie, 1978; Ashwal, 1993; McLelland et al., 2010)
y como a los resultados obtenidos en este trabajo para el caso de la Anortosita Caotepec.

Posteriormente, un primer ascenso y emplazamiento de magmas graniticos (e.g. ortogneis
granodioritico PCY33a, 21013 Ma; Fig. IX.2.g) a niveles corticales mas someros toma lugar, seguido
por el ascenso diapirico de mushes de plagioclasa (que forman las rocas de la serie anortositica,
~1012 Ma) junto con el ascenso independiente de magmas gabrdicos (e.g. muestra AC09B vy
estaciones AC70, AC71 y PCY95; Fig. IX.2.h) y un ultimo ascenso de rocas graniticas (e.g. charnockita
0C9810 de Keppie et al. (2003) con ~1010 Ma; Fig. IX.2.i). Durante su ascenso y una vez en la corteza
media-somera estos magmas contindan sufriendo procesos de AFC que modifican su firma quimica
(Ashwal et al., 1986; Ashwal, 1993; Emslie y Hegner, 1993; Emslie et al., 1994; Scoates y Frost, 1996).
Las rocas de la suite AMC en la UH habrian intruido las rocas de las Unidades Marquez y El Catrin en el
intervalo minimo entre ~1013 y 1010 Ma (Fig. 1X.2.f-h), precediendo el metamorfismo en facies
granulita de ~1004?-978 Ma (Fig. 1X.2.j; Solari, 2001; Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003; Keppie y
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Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Schulze, 2011) con pico metamoérfico a 836+25°C y
7.611.6 kbar (Fig. IX.2.j; ver Ramirez-Salazar, 2015).

En el marco del conocimiento actual sobre ATMs se ha establecido (con base en geocronologia y
geologia regional) que la mayoria de anortositas de edad Proterozoico se han generado de manera
tardia o posterior a alglin evento orogénico y algunas de ellas ademas preceden a otro (e.g. AMCG en
las Montafias Adirondak, suite que se emplazé de manera tardia respecto a la orogenia Shawinigan y
antecedid a la orogenia Ottawan; Ashwal, 1993; McLelland et al., 2010). El ambiente propuesto para
su generacién corresponde, en dicho marco tardio o posterior al evento orogénico, a delaminacién
del ordégeno sobre-engrosado (e.g. AMCG en las Montafias Adirondack, Morin en la Provincia
Grenville y las del sur de Noruega; Fig. 11.2.d), a subduccién plana (acompaiada o no por delaminacion
cortical; e.g. complejos AMCG de la parte oriental de la provincia de Labrador), a extensidon en
cuencas tras-arco o el rompimiento de la placa que subduce (McLelland et al., 2010 y referencias
incluidas). Estos ambientes generarian tanto el ascenso de la astenosfera al limite corteza-manto
como las condiciones tranquilas y de altas temperaturas por largos periodos de tiempo necesarias
para la operacién de los procesos que dan origen a estas rocas (MclLelland et al., 2010 y referencias
alli).

Andlogamente, tanto la Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas, asi como el emplazamiento de
litologias similares en Oaxaquia (sur del Complejo Oaxaquefio, Gneis Novillo, Gneis Huiznopala y
gneises anortositicos en el Complejo Guichicovi) se emplazaron de manera posterior a la acrecion del
arco juvenil de Proto-Oaxaquia a la margen noroccidental de Amazonia (evidenciado a través del
magmatismo de arco entre ~1.25 y 1.15 Ga) y preceden la orogenia Zapoteca (~1004?-978 Ma)
debida a la colisién de Amazonia-Oaxaquia con Baltica (Fig. I1X.2; Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Keppie
et al., 2003; Solari et al., 2003; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010; Weber et al., 2010; Weber y Schulze,
2014). Los ambientes propuestos de manera previa para la generacién de la Anortosita Cacaotepec
corresponden a rift de trasarco y “slab-window rift” (Keppie et al., 2003); sin embargo, un mecanismo
debido extensién por relajamiento y colapso del orégeno sobre-engrosado también es una alternativa
posible para la generacién de estas rocas (Fig. 11.2.d y IX.2.f; McLelland et al., 2010). En las Montanias
Adirondack la suite AMCG se haria formado cerca de 40 Ma de afios después del evento colisonal a
través de éste mecanismo; mientras que en el sur de Noruega estas suites se formarian cerca de 80
Ma de afios después del evento compresional (durante la Orogenia Sveconorwegian; McLelland et al.,
2010), donde las variaciones en el tiempo podrian estar relacionadas a variaciones en los pardmetros
de la tectdnica de placa operante para entonces.

IX.2. CONCLUSIONES

e La Anortosita Cacaotepec posee las caracteristicas tipicas de las anortositas de tipo masivo,
tales como: (1) estd compuesta por anortosita sensu-stricto y por leucogabros, cuya plagioclasa posee
composiciones de Ansg 012566 (2) estd asociada a volimenes pequerios de diques ultramaficos, a rocas
gabrdicas y a rocas FTP tales como gabronoritas ricas en 6xidos de Fe-Ti y apatito (OAGN) y nelsonitas
(Solari et al., 2003); (3) posee megacristales de piroxeno; y (4) estd espacialmente asociada a rocas de
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composicion félsica, entre las cuales se encuentran cuarzo-mangeritas, charnockitas y opdalitas. Sin
embargo, este cuerpo anortositico es mas pequefio y posee un volumen menor de rocas graniticas
asociadas (al menos en el drea de estudio) que otras ocurrencias equivalentes en el mundo.
Adicionalmente, aunque aun no han sido encontradas en campo evidencias de la existencia de la
litologia granitica asociada comunmente a estos cuerpos, por lo cual solo podria ser llamada suite
AMC, no se descarta su existencia (ver seccion 1X.1.6).

e Evidencias del metamorfismo en facies granulita: (1) en las anortositas se dan por la
reduccion del tamafio de grano debido a los procesos de recristalizacion manifestdndose como
texturas granoblastica y porfidoclastica; (2) en las gabronoritas se da a través de la asociacién de
plagioclasa (Anys3.3,2) + enstatita + augita + titanomagnetita + ilmenita + apatito + cuarzo y texturas
granoblasticas; y (3) en las rocas graniticas a través de cuarzo + plagioclasa (An,ss.,97) + feldespato
potasico (Orgs,.85.4) + Ortopiroxeno + clinopiroxeno + magnetita + ilmenita + apatitos + granate junto
con texturas pertiticas y antipertiticas, granoblasticas y porfidoblasticas. En general todas las rocas en
el drea de estudio muestran texturas que evidencian procesos de deformacion intracristalina,
recuperacion y recristalizacion.

e Tanto los patrones como el incremento en las concentraciones totales de los elementos de
tierras raras e incompatibles de anortosita a ortogneises bdsicos sugieren su comagmatismo a través
de procesos de cristalizacién fraccionada; sin embargo, no proporcionan evidencia que las relacione
genéticamente a las rocas de la serie granitica. Lo anterior, junto con tendencias de diferenciacién
opuestas mostradas por las rocas de ambas series en los diagramas de variacion de elementos
mayores y la relacién inicial de Nd mas alta en el ortogneis granodioritico (PCY33a) que en la
anortosita sugieren su no consanguineidad (ver McLelland y Whitney, 1990; Driippel et al., 2007; Maji
etal., 2010).

e Los patrones de elementos incompatibles similares a los de la corteza inferior en las rocas de
la serie félsica y el valor de gyq) positivo en el ortogneis granodioritico en la Unidad Huitzo, junto con
firmas isotdpicas corticales de Nd, Sr, O y Pb reportadas para estas litologias en otras ATM en mundo,
sugieren su derivacién por fusion parcial de la corteza inferior (Basu y Pettingill, 1983; Demaiffe et al.,
1986; McLelland y Whitney, 1990; Daly y McLelland, 1991; Ashwal, 1993; Emslie y Hegner, 1993;
Drippel et al., 2007; Maji et al., 2010), que para el caso de estudio podria corresponder a la corteza
basica juvenil de Proto-Oaxaquia (Weber et al., 2010; Weber y Schulze, 2014).

e Las variaciones tanto en las composiciones isotdpicas iniciales de Sr y Nd, asi como en las
edades de residencia junto con la quimica de elementos traza, sugieren que las rocas de la serie
anortositica en la Unidad Huitzo se habrian derivado de una fuente mantélica empobrecida que
habria sufrido contaminacién cortical en cantidades variables. Adicionalmente, las edades modelo de
Nd de las rocas AMC en el norte del Complejo Oaxaquefio varian entre 1.36 y 1.52 Ga, encontrandose
dentro del rango de Tpy reportadas para ocurrencias similares en la Provincia Grenvilliana.

e Los procesos de diversificacion magmatica posiblemente ocurridos durante la formacién de la
Anortosita Cacaotepec y rocas asociadas se ven reflejados de la siguiente manera:

0 Cristalizacion fraccionada: a través de los megacristales de piroxenos encontrados en
las anortositas, en la disminucidn de los valores del # de Mg, asi como en el aumento en las
concentraciones totales y en los patrones de elementos incompatibles de anortosita a
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ortogneises maficos (ver Emslie, 1975; Ashwal y Seifert, 1980; Ashwal, 1982, 1993; Mark,
2001; Frost et al., 2010; Maji et al., 2010).

0 Contaminacion cortical: apoyada en (1) las relaciones isotépicas de Sr y Nd, con la
disminucién de los valores de &yq(;) Y el aumento simultaneo tanto en las 87Sr/865r(i) como en
las edades Tpy de las rocas de la serie anortositica, y (2) el aumento en la actividad de silice
reflejada en la ausencia de olivino en las rocas y a la presencia de cuarzo y feldespato
potasico intersticial (Ashwal y Wooden, 1983; Ashwal, 1993; Emslie y Hegner, 1993; Emslie et
al., 1994; Frost et al., 2010; GleiRner et al., 2011).

O Fusidn parcial de la corteza: reflejada, posiblemente, a través de la generacion de los
cuerpos graniticos contemporaneos a la anortosita, los cuales muestran una quimica de
elementos incompatibles similar a la de la corteza inferior, valores de eyq; mas altos que la
anortosita, # de Mg en los mismos rangos de los observados en las rocas bdsicas y su
emplazamiento tanto previo como posterior al de las rocas de la serie anortositica (Emslie y
Hegner, 1993; Emslie et al., 1994; Frost et al., 2010; McLelland et al., 2010).

La Anortosita Cacaotepec se habria generado debido a la delaminacién del ordgeno

engrosado (producido por la colision entre Proto-Oaxaquia y Amazonia), lo cual permitiria la

generacion de magmas gabradicos derivados del manto que se emplazarian hacia la base de la corteza,

en donde la ocurrencia de diferentes procesos de diversificacidn magmatica producirian el magma

parental, gabréico enriquecido en Al, de las rocas de la serie anortositica. Asi mismo, el calor

generado debido al emplazamiento de estas rocas, habria ocasionado la fusion parcial de la corteza
juvenil de Oaxaquia, generando los magmas graniticos parentales de los ortogneises de la serie félsica
(McLelland et al., 2010). Todos estos magmas se habrian emplazado como minimo entre ~1013 y
1010 Ma conformando las rocas de la Suite AMC observadas en la Unidad Huitzo.
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ANEXOS



Resultados de los analisis de difraccion de rayos X. AC23d:leucogabro; AC47 yCY71: Anortositas

Muestra Fases identificadas fichas PDF ?eleu.ant Observaciones
(RiR+verRietv.)
Plagioclasa =Al; 55Ca0 55Nag 4508Siy 45 ICSD 98 000 9287 80
Feldespato potasico tipo microclina  AlKgSis ICSD 98 003 4787 8
Cuarzo SiO, ICSD 98 015 6198 4
. . L _ . "Goodnes of
AC23d  Piroxeno tipo diopsido o similar CaMgO¢Si, ICSD 98 015 9057 0 fit"~6.43
Magnetita Fe;0, ICSD 98 002 0596 0 ‘
Biotita K(Mg,Fe++);[AlSi;054(OH, F), ICSD 98 002 4167 1
Mica tipo moscovita KAI,(Si3Al)04(OH,F), ICSD 98 015 8092 7
Plagioclasa :A|1'55C30.55Nao‘4508 Si2‘45 ICSD 98 000 9287 73
Feldespato potasico tipo microclina  AlKgSi; ICSD 98 003 4787 8
Cuarzo SiO, ICSD 98 015 6198 4
. . L o . "Goodnes of
AC47 Piroxeno tipo diopsido o similar CaMgO¢Si, ICSD 98 015 9057 0 fit"=7 6
Magnetita Fe;0,4 ICSD 98 002 0596 0 ’
Biotita K(Mg,Fe++);[AlSi;050(OH, F), ICSD 98 002 4167 1
Mica tipo moscovita KAI,(SizAl)O14(OH,F), ICSD 98 015 8092 15
Plagioclasa =A|1A55C30_55N30A4503 Si2A45 ICSD 98 000 9287 86
Feldespato potasico tipo microclina  AlKgSis ICSD 98 003 4787 12
Cuarzo SiO, ICSD 98 015 6198 0
. . L - . "Goodnes of
PCY71  Piroxeno tipo diopsido o similar CaMgOgSi, ICSD 98 015 9057 1 fit"=7.2
Magnetita Fes0, ICSD 98 002 0596 0 ‘
Biotita K(Mg, Fe++)3[AlSiz010(OH, F), ICSD 98 002 4167 0
Mica tipo moscovita KAI,(Si3Al)O14(0OH,F), ICSD 98 015 8092 1

Anexo 1
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Anexo 2

Tablas de los analisis geoquimicos de elementos mayores y trazas de anortositas y rocas asociadas de
otras localidades en el mundo usados para su comparacién con las rocas estudiadas.
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Keppie, et al., 2003

Localidad Huitzo
Litologia Rocas méfico-intermedias Meta- Rocas intermedias y graniticas
leucogabro
Clave OX-56  OX-57 6398 6498 OX-59 OX-60 | C-37 0X-61 0X-62 0C9810 0OX-58
Si0, wt% 37.80 3542 3640 36.90 46.16 46.68 53.10 62.11 56.37 59.40 58.38
TiO, 6.41 9.02 9.52 5.99 4.75 3.45 2.20 1.33 1.24 1.54 1.56
Al203 7.96 5.09 4.20 5.80 12.31 10.50 20.19 15.11 14.45 14.80 14.44
Fe,0;t 20.40 26.58 26.00 36.00 15.46 24.18 5.36 6.71 11.46 12.30 12.04
MnO 0.30 0.40 0.37 0.91 0.22 0.40 0.07 0.09 0.19 0.22 0.25
MgO 4.99 7.19 7.40 1.10 3.14 191 1.59 1.37 2.51 0.70 1.15
Cao 11.08 8.51 9.70 6.40 7.80 5.76 7.20 2.67 3.27 3.60 4.11
Na,O 1.35 0.95 1.00 1.20 2.48 1.39 5.04 2.74 2.25 2.80 2.43
K,0 1.01 0.36 0.35 1.02 1.73 2.16 1.50 434 3.56 3.80 3.65
P,05 5.85 3.89 4.70 291 2.77 2.12 1.38 1.07 0.92 0.82 1.22
LOI 0.74 0.19 0.00 0.00 1.15 0.19 0.88 1.35 1.90 0.37 0.60
TOTAL 97.89 97.60 99.64 98.23 97.97 98.74 98.51 98.89 98.12 100.4 99.83
La 96.85 67.30 89.00 67.04 66.00 55.56 20.40 30.32 34.61 41.20 33.26
Ce 230.0 167.3 255.0 170.7 86.00 131.7 45.51 71.15 72.99 94.52 76.79
Pr 34.00 25.85 20.17 6.55 10.77 10.67 13.44 11.98
Nd 132.0 125.4 21.85 48.81 50.26 61.27 56.47
Sm 30.00 25.90 29.00 25.82 20.18 5.85 9.88 9.57 12.00 12.09
Eu 8.00 6.54 2,51 10.00
Gd 30.00 22.69 28.00 23.16 19.43 5.10 7.85 8.47 10.00 12.33
Tb 3.74 2.68 3.00 3.62 2.53 0.58 1.03 1.03 2.00 1.86
Dy 18.60 13.67 19.00 21.23 14.95 291 5.39 5.13 9.00 12.31
Ho 3.36 2.46 3.00 4.29 3.16 0.52 1.12 0.94 1.64 2.87
Er 7.43 5.70 8.00 12.19 9.00 1.18 3.15 2.25 4.00 8.37
Tm 0.82 0.64 0.84 1.76 1.32 0.14 0.48 0.28 0.59 1.26
Yb 4.26 3.62 11.80 8.92 0.76 3.25 1.53 4.00 8.38
Lu 0.62 0.53 0.61 1.98 1.54 0.10 0.54 0.23 0.63
Rb 7.00 3.00 9.00 9.61 31.00 25.00 16.00 35.00 33.00 47.61 30.00
Ba 1285 181.0 579.0 511.0 2206 3377 824.0 4482 4424 4313 4545
Th 0.50 0.40 1.00 0.98 0.60 0.18 0.40 0.30 0.58 0.50
u 0.20 0.20 0.76 0.50 3.00 0.07 0.24 0.10 0.42 0.20
Ta 1.00 1.40 2.00 1.02 0.51 0.66 0.70 2.68 0.80
Nb 16.90 25.20 14.00 22.00 32.00 17.60 5.31 9.60 10.40 16.86 11.10
Sr 714.0 439.0 494.0 1281 1059 382.0 1483 549.0 505.0 441.0 501.0
Hf 1.40 1.80 17.66 28.30 10.61 1.90 10.84 8.30
Zr 141.0 168.0 296.0 3658 530.0 2968 17.43 1783 302.0 1767 1090
Y 90.10 66.20 122.0 79.00 58.00 85.40 14.73 29.00 26.80 21.00 74.10
Cr 2.00 12.00 9.00 13.00 1.00 1.00 0.00 10.00 4.00
Ni 24.00 3.00 4.00 38.00
Co 44.00 60.00 73.00 60.00 31.00 34.00 18.00 18.00 13.00 98.00 6.00
Sc 6.00 19.00 1.56 11.00 25.00 8.00 28.00 24.00 31.72 11.00
Vv 72.00 243.0 217.0 17.00 118.0 36.00 48.00 63.00 46.00 20.00 10.00
Cu 37.00 34.00 47.00 46.00 36.00 30.00 10.00 8.00 21.00 51.00 16.00
Pb 5.00 9.00 5.00 3.03 8.00 12.00 1.00 6.00 6.00 9.26 5.00
Zn 262.0 363.0 596.0 540.0 274.0 431.0 76.00 69.00 177.0 229.0 117.0
Sn 1.00 9.00 1.00 2.00 3.00
Cs 0.20 0.20 0.10 0.13 0.20 0.80 0.20
Ga 2.00 12.00 21.00 25.00 17.00 32.00
#Mg 32.64 3490 36.06 5.71 28.70 13.53 37.02 28.80 30.26 10.08 15.91
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Andirondack Mountains, New York

Autor Seifert,2010

Localidad Saranac Lake | Mount Marcy Saranac Lake | Mount Marcy Saranac Lake Saranac L.
Litologia Anortosita Leucogabro Gabros OAGNs
Clave AA-15 AA-14 AC8508 ANO5 | AA-194 AA-66 R1044 MMR446 AA-20 AA-51 | R1043 MMS24A AA-123 AA-131 R1032 AA-121
Si0, wt% 54.46 53.10 55.87 53.17 55.80 54.37 53.83 54.59 54.30 51.24 52.16 54.15 46.89 52.84 33.85 34.79
Tio, 0.23 1.10 0.18 0.23 0.22 0.24 0.27 0.35 0.70 2.74 0.37 1.56 3.06 1.97 7.43 8.03
Al203 26.59 24.91 26.96 26.38 26.70 25.02 25.67 25.51 23.49 20.84 23.96 21.70 17.40 17.67 10.97 6.39
Fe,0st 1.32 4.45 0.88 2.08 1.13 2.63 291 2.46 3.91 8.74 4.30 6.56 13.75 9.94 28.60 28.55
Fe,0;

FeO

MnO 0.02 0.04 0.01 0.03 0.01 0.04 0.04 0.04 0.05 0.10 0.05 0.09 0.17 0.13 0.29 0.36
MgOo 0.23 0.48 0.19 1.80 0.23 1.10 1.16 1.09 1.21 2.48 2.69 121 2.67 4.52 4.80 6.97
Cao 9.74 9.27 9.72 10.89 9.54 10.35 9.27 10.41 7.89 9.13 10.12 8.84 8.88 7.83 8.73 10.67
Na,0 4.92 4.80 5.19 4.20 4.94 4.61 5.12 4.77 4.30 4.00 4.16 4.37 3.87 3.48 1.98 1.07
K;0 1.06 1.04 1.00 0.57 1.18 0.85 0.97 0.88 2.03 0.95 0.81 1.47 1.01 1.59 0.72 0.29
P,0s 0.01 0.08 0.04 0.03 0.08 0.02 0.01 0.10 0.15 0.06 0.10 0.11 1.97 0.19 3.66 3.66
LOI

Total 98.58 99.27 100.0 99.38 99.83 99.23 99.25 100.2 98.03 100.28 98.72 100.1 99.67 100.2 101.0 100.8
La 2.59 4.96 4.07 6.23 11.00 7.58 25.60 11.90 24.90
Ce 4.92 9.29 8.75 13.10 23.50 17.80 65.20 27.20 70.80
Pr

Nd

Sm 0.45 0.88 0.94 1.69 3.03 2.92 11.60 4.48 14.60
Eu 1.15 1.47 1.09 1.16 1.66 1.59 3.59 2.03 3.81
Gd

Th 0.05 0.10 0.14 0.30 0.47 0.42 1.90 0.92 1.90
Dy

Ho

Er

Tm

Yb 0.13 0.24 0.24 0.89 1.30 0.91 2.98 2.43 4.43
Lu 0.02 0.03 0.04 0.13 0.22 0.15 0.47 0.40 0.63
Rb 6.20 6.70 8.20 3.10 36.60 10.00 13.30 24.40

Ba 328.0 326.0 283.0 215.0 499.0 354.0 451.0 484.0 153.0
Th 0.10 0.16 0.40 0.51 0.99 0.63 2.43 0.76

u

K 8800 8634 9796 7056 16852 7886 8385 13199 2407
Ta 0.02 0.03 0.06 0.08 0.32 0.16 0.28 0.41

Nb 1.20 3.40 2.00 3.70 6.20 9.00
Sr 766.0 771.0 727.0 801.0 621.0 639.0 607.0 521.0 257.0
P 43.64 349.1 349.1 87.29 654.6 261.9 8598 829.2 15973
Hf 0.18 0.42 0.91 0.64 3.46 1.40 231 4.69

Zr 16.50 19.30 35.80 23.90 117.6 60.50 66.60 179.0 75.80
Ti 1379 6593 1319 1438 4195 16422 18340 11807 48128
Y 1.60 4.10 2.60 6.90 13.90 11.20 33.90 22.20 61.30
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Andirondack Mountains, New York

Pluma Hidalgo

Autor Seifert,2010 Schulze, 2011

Localidad Mount Marcy Saranac L. I M. Marcy | SaranaclL. | M. Marcy | SaranaclL I M. Marcy

Litologia OAGNs Jotunitas Mangeritas Charnockitas Anortosita Leucogabro OAGNs (Ferrodiorita) | Monzonita
Clave AA-133 | MMS24B AA-279 l MMS28 AA-91 | MMS25 AA-118 I MMS22B CS143,99 (€S35,98 (CS153,99 (€S126,99T | CS151,99 (CS150,99 C€S148,99N CS31,98
SiO, wt%  42.56 40.24 52.39 47.33 61.97 59.21 61.75 63.86 48.58 61.45 58.45 55.22 48.53 50.98 34.55 60.22
Tio, 4.78 6.96 2.37 391 0.81 1.02 0.99 1.26 0.48 0.20 1.62 4.24 0.47 0.20 7.88 3.87
Al203 12.26 8.88 13.42 12.98 15.43 16.57 13.42 11.77 18.88 22.43 18.61 14.37 19.22 23.62 4.22 20.75
Fe,0st 18.61 23.32 16.66 17.76 8.05 9.19 10.19 11.36

Fe,03 2.26 0.50 0.67 9.24 1.89 1.24 1.73 0.15
FeO 8.06 0.34 3.44 0.00 8.65 4.91 20.25 0.69
MnO 0.19 0.28 0.23 0.24 0.16 0.16 0.17 0.20 0.15 0.02 0.05 0.09 0.15 0.09 0.31 0.02
MgOo 6.01 6.68 2.42 3.47 0.26 0.39 0.50 0.49 8.55 0.04 1.25 2.24 8.62 6.20 8.10 0.17
Cao 9.81 10.17 6.68 8.37 3.44 4.22 4.07 3.28 8.25 4.55 5.33 6.85 7.99 9.65 11.28 3.47
Na,0 2.45 1.80 2.79 3.22 4.05 4.17 3.43 3.03 2.35 7.45 4.79 3.79 2.33 3.29 0.74 5.64
K,O 0.88 0.55 2.34 1.29 5.08 4.65 5.27 4.04 0.48 1.98 2.72 1.35 0.48 0.34 0.33 3.72
P,0s 2.63 1.36 0.97 1.28 0.18 0.33 0.27 0.32 0.05 0.28 0.96 2.09 0.04 0.02 6.21 0.08
Lol 0.86 0.40 1.61 1.47 0.81 0.59 0.69 0.70
Total 100.2 100.2 100.3 99.85 99.43 99.91 100.1 99.61 98.95 99.64 99.51 101.0 99.18 101.1 96.29 99.48
La 20.70 56.40 59.90 58.10 2.28 1.85 1.43
Ce 54.00 134.0 143.0 139.0 5.11 3.67 4.39
Pr 0.60 0.45 0.24
Nd 3.11 1.90 1.50
Sm 11.20 16.80 17.10 22.00 0.74 0.42 0.28
Eu 2.96 3.88 2.62 4.34 0.81 0.70 0.98
Gd 0.90 0.41 0.21
Tb 1.92 2.15 2.33 3.14 0.15 0.07 0.03
Dy 0.99 0.41 0.12
Ho 0.20 0.09 0.02
Er 0.58 0.22 0.04
Tm 0.09 0.04 0.01
Yb 3.38 6.87 6.97 9.75 0.54 0.24 0.04
Lu 0.47 1.03 1.14 1.66 0.09 0.04 0.01
Rb 16.70 57.60 90.40 117.9 3986 2.00 18.95
Ba 294.0 680.0 1660 1140 149.3 123.0 1990
Th 0.91 213 1.87 4.26 0.06 0.13 0.03
U

K 7305 19426 42172 43749 3985 2823 30882
Ta 0.37 1.71 1.32 2.38 0.87 7.87 8.58
Nb 4.70 16.30 13.70 33.90 1.74 8.50 39.99
Sr 414 414 312 218 279 385 1010
P 11478 4233 786 1178 201 91.65 362.24
Hf 2.97 9.60 34.90 32.70 0.47 0.20 1.08
Zr 129 278 656 1268 16.10 9.00 36.78
Ti 28649 14205 4855 5934 2871 1217 23195
Y 47.60 74.80 60.10 86.00 6.67 2.10 1.32
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Pluma Hidalgo Guichicovi,
Autor Schulze, 2011 Weber y Hecht, 2003
Localidad Unidad Guichicovi norte Unidad Zacatal
Litologia Monzonita | jotunita | Charnockita Anortosita Granulitas maficas Charnockitas
Clave CS32,98 | €S56,99 CS63,99 Mx4 Mx4-2 Mx6 Mx9 Mx10-2 G11 Mx5a Mx10-1 G8 G9-6 G23 G24
SiO, wt% 55.98 53.32 62.11 64.20 73.00 69.40 61.50 62.10 51.90 47.10 43.50 61.80 64.10 63.40 68.90
TiO, 0.52 0.54 0.85 0.66 0.48 0.50 0.87 0.62 3.55 3.12 3.25 1.32 0.95 1.06 0.67
Al203 17.26 19.49 15.20 16.30 15.20 15.00 13.20 16.50 13.00 12.90 14.20 15.20 13.10 14.70 11.60
Fe,Ost 0.15 1.95 8.43 6.77 5.10
Fe,03 1.97 0.84 1.42 0.53 2.99 0.67 1.57 2.46 2.61 2.09
FeO 4.77 6.49 5.85 1.61 3.70 2.19 14.39 14.88 13.02 4.72
MnO 0.09 0.13 0.18 0.05 0.01 0.04 0.13 0.06 0.31 0.29 0.25 0.14 0.12 0.13 0.11
MgOo 3.59 5.00 2.49 1.93 0.00 1.37 3.11 2.23 4.16 5.78 6.93 0.81 0.65 0.74 2.92
Cao 6.93 7.20 2.15 5.81 2.02 3.19 7.83 5.61 7.36 9.16 10.20 4.22 2.98 4.49 4.33
Na,O 4.12 3.93 2.22 5.84 5.95 7.02 3.66 7.22 1.58 1.58 2.21 3.47 2.82 3.45 2.17
K,0 2.12 0.52 5.68 1.27 1.33 0.91 0.58 1.07 0.36 0.67 0.93 3.67 4.76 3.70 3.08
P,05 0.05 0.11 0.10 0.14 0.00 0.01 0.11 0.20 0.51 0.32 0.25 0.69 0.33 0.48 0.10
Lol 0.73 1.43 0.46 0.80 1.00 0.50 1.40 0.50 -0.60 -0.10 0.80 1.00 0.70 0.90 0.80
TOTAL 98.12 98.99 98.70 99.14 99.14 99.89 99.08 98.97 98.09 98.16 98.15 99.13 98.94 99.82 99.78
La 10.00 27.20 25.80 12.80 8.60 29.50 22.60 22.20 13.70 8.10 99.60 83.40 101.7 22.40
Ce 24.00 47.60 63.00 31.90 19.30 63.60 64.40 56.20 37.40 24.70 227.7 185.4 230.3 50.20
Pr 3.00 5.32
Nd 12.00 21.70 28.90 14.70 13.00 33.30 33.90 41.40 29.60 22.60 115.6 120.5 123.6 22.60
Sm 2.00 5.54 5.70 2.50 3.70 6.80 7.30 11.00 8.60 6.80 20.50 22.60 22.20 4.80
Eu 0.90 2.07 1.75 1.01 1.29 1.46 1.85 2.65 2.24 231 5.59 7.75 5.49 1.45
Gd 2.00 7.09
Tb 0.36 1.52 0.92 0.31 0.72 1.02 1.11 2.08 1.64 1.26 2.14 2.14 2.29 0.77
Dy 2.00 9.49
Ho 0.47 2.13
Er 1.00 6.19
Tm 0.21 0.94
Yb 1.00 6.72 3.12 1.60 2.97 3.55 3.98 6.06 5.11 3.85 3.94 2.65 5.28 3.01
Lu 0.22 1.00 0.53 0.23 0.42 0.59 0.64 0.98 0.79 0.54 0.62 0.32 0.72 0.45
Rb 7.00 133.0 439.00 11.00 12.60 2.30 5.00 9.10 14.40 16.30 94.80 139.0 77.00 100.5
Ba 170.0 1260 41.20 365.0 216.0 36.00 208.0 155.0 158.0 183.0 2062 3707 1982 655.0
Th 0.32 2.18 3.40 1.90 4.40 1.90 2.70 1.60 1.00 1.60 4.00
V) 2.20
K 4317 47153 10543 11041 7554 4815 8883 2989 5562 7720 30467 39515 30716 25569
Ta 1.00 7.14 1.06 2.15 1.58 1.30 0.75 1.23 0.91 0.57 1.83 0.92 2.32 1.23
Nb 7.00 477.00 8.40 17.40 1.60 13.10 8.70 14.70 9.80 8.20 41.00 5.40 40.00 8.00
Sr 504.0 251.0 10.40 423.0 285.4 445.9 255.6 168.3 235.9 278.6 740.7 518.0 649.0 211.5
P 462.6 432.1 611.0 0.00 43.64 480.1 872.9 2226 1397 1091 3011 1440 2095 436.4
Hf 2.00 6.80 5.62 6.89 7.85 8.35 4.11 7.87 6.23 3.39 20.86 81.67 23.62 8.76
Zr 57.00 225.0 203.0 204.0 275.0 251.0 148.0 360.0 269.0 149.0 1090 3493 1043 262.0
Ti 3213 5070 3956 2877 2997 5214 3716 21277 18700 19479 7911 5694 6353 4016
Y 16.00 57.00 31.00 11.00 26.00 38.00 40.00 70.00 57.00 42.00 58.00 43.00 60.00 28.00
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Anexo 3

Tabla de los analisis isotdpicos de anortositas y rocas asociadas de otras localidades usadas para comparar las rocas estudiadas.

143

. 87, 87, 147, 143 87,
ch:tllltiard Litologia Clave TI\I:IZ(; 555':/ SSSsrr/ 144?';';/ ml\I:l(:i/ 35::({) sy do eNd(i) &eNd(hoy) 1(-22,)'
Mx04a 0.0619 0704331  0.1188 0.551208 0.703446 0.511303  -0.88  -10.85 1.63
Gheis anortositico Mx06-2 0.1272 0706315  0.1710 0.512522 0.704496  0.511400 1.03 226 2.06
Comlejo Mx10-2 0.0567 0703871  0.1310 0.512192 0.703060 0.511332  -0.29 870 1.67
Guichicovi G11 0.1571 0711279  0.1609 0.512481 0.709032  0.511425 1.52 -3.06 1.78
(Weber y Granulitas basicas Mx05a 1000 0.1771 0.709299  0.1755 0.512630 0.706766  0.511478 2.56 0.16 1.87
Kohler, Mx10-1 0.1696 0705210  0.1817 0.512735 0.702784  0.511543 3.82 189 173
1999) G08-4 03759 0710581  0.1071 0.512044 0.705205 0.511341  -0.12  -11.59 1.50
Charnoquitas G09-6 0.8837 0717786  0.1132 0.512084 0.705148 0.511341  -0.12  -10.81 1.54
G23 0.0433 0711522  0.1086 0.512075 0.710903  0.511362 029  -10.98 148
Pluma Anortosita €S141,99 1008 0702783  0.1170 0.512097 0511323  -027  -10.55 158
Hidalgo Gabro C5143,99 1008 0702902  0.1500 0.512457 0.511465 2.50 353 153
(Schulze, Ferrocuarzomonzonita CS30,98 1008 0.1334 0.512457 0.511575 4.65 -353 1.21
2011) Trondhjemita CS06,00 998 0.0670 0.511640 0.511201 1.51
Anortosita AA-10 0.0218 0704690  0.1217 0.511353 0.704328 0.510426 -13.97  -25.07 2.89
i Leuconorita AV-4 0.0216 0704330  0.1275 0.511485 0.703971 0.510514 -12.25  -22.49 2.85
A“gi"rz:]ad”aacsk Gabro rico en éxidos SA-3C 0.0163 0.704480  0.1733 0.511822 0.704209 0.510502 -12.48  -15.92 4.83
(Ashwal Leuconorita SA-3A 0.0275 0704680  0.1426 0.511566 0.704223 0.510480 -12.91  -20.91 3.28
and Leuconorita SA-S 1160 00299 0704660  0.1441 0511656 0.704163 0.510559 -11.38  -19.16 3.16
ch’;’;ge)“' d'q“ert)’(:g:: neoen sp14aa 0.0434 0704890  0.1674 0511704 0.704169 0510429 -13.91  -1822 4.59
diq“‘“‘G‘:‘;)’(:j:fs" ficoen oo 0.0503 0.705350  0.1530 0.511166 0.704515 0.510498 -12.56  -28.71 3.60
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