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Resumen

El Complejo Chuacus es un terreno, en donde las rocas presentan evidencias de metamorfismo de medio
a alto grado, el cual esta expuesto a lo largo del limite actual entre las placas de Norteamérica y el Caribe. El
cual consiste en una secuencia de gneisses graniticos con lentes de eclogitas con retrogresién en facies de
anfibolita, asi como carbonatos y metasedimentos aluminosos. Estudios previos han mostrado que este
complejo registra en su evolucion al menos dos eventos magmaticos durante el Triasico y Ordovicico; sin
embargo, no existe evidencia del basamento donde estos pulsos debieron emplazarse. Por otra parte, un
evento de metamorfismo de alta-presion (durante el Cretacico Tardio) ha sido principalmente documentado
en los lentes eclogiticos, mas no hay evidencia de que este evento esté registrado en los gneisses cuarzo-
feldespéticos.

Las rocas metagraniticas estudiadas presentan evidencias de metamorfismo y diferentes grados de
deformacioén los cuales incluyen ortogneisses bandeados, augengneisses y metagranitos no deformados.
Estas rocas presentan una asociacion mineral de cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico, granate rico en
grosularia, biotita, muscovita fengitica, zoisita/clinozoisita, rutilo coronado por titanita = epidota, + anfibol,
apatito + zircén, sugiriendo un evento de metamorfismo de alta-presién registrado en esta rocas. Por otra
parte texturas como maclado polisintético y entrecruzado en plagioclasa y en fenocristales de feldespato
sugieren un protolito de caracter magmatico.

Las condiciones del metamorfismo fueron acotadas entre 630-670 °C y 21-25 kbar, y son atribuidas a un
ambiente de subduccién, lo que implica que un fragmento de corteza continental fue subducido hasta
profundidades minimas de 63 km y maximas de 75 km (considerando un gradiente geobarico de 330 bar/km
bajo una corteza oceanica), con una exhumacion posterior que causo la fusion parcial de algunas unidades.

En términos geoquimicos los metagranitos muestran composiciones hiperaluminosas a metaluminosas,
permitiendo discernir entre tres pulsos magmaticos de diferente composicion. Uno de estos eventos
magmaticos presenta patrones de tierras raras y multi-elementales que sugieren un ambiente colisional para
el protolito de estas rocas. Mientras que, la clasificacién de los dos pulsos restantes permanece ambigua. Se
sugiere, con base en los patrones de REE y la concentracion de elementos incompatibles, un ambiente de
cristalizacion post-colisional o de rifft continental.

Algunos de estos granitoides fueron fechados por medio de andlisis LA-ICPMS de U-Pb en zircon, los
cuales presentan edades de cristalizacion 988+13 Ma y 225.4+1.1 Ma, las cuales son consistentes con el
zoneamiento oscilatorio y sectorizado, asi como la geoquimica de tierras raras en el zircon. La termometria
de Ti en zircon para los crecimientos magmaticos arrojan temperaturas de ~636 °C para los metagranitos
Triasicos, mientras que para los Proterozoicos son de ~793 °C. La edad del metamorfismo en estas rocas
metagraniticas se obtuvo a partir una edad de interseccién inferior imprecisa de 104+50 Ma, la cual es
equivalente a la edad del metamorfismo ya obtenida por otros autores.

Los datos obtenidos en este trabajo revelan la existencia de una gran variedad de protolitos graniticos (en
edad y composicion) en la Sierra de ChuacuUs que, al igual que el resto de litologias, mantienen un registro

del metamorfismo eclogitico documentado durante el Cretacico Tardio.
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Capitulo 1. Introduccién

Actualmente una de las ideas mas revolucionarias sobre la tectdnica de placas es el descubrimiento de
gue la corteza continental puede ser subducida dentro del manto (Liou et al., 2004), hasta profundidades de
100 km y ser posteriormente exhumada en terrenos metamorficos llamados de alta a ultra-alta presion. Dado
gue la corteza continental estd compuesta principalmente de rocas graniticas (Bucher y Grapes, 2011) la
transformacion de esta litologia durante la subduccién se ha convertido en un aspecto clave en la
comprension de la tectonica de placas y el reciclaje de la corteza continental.

Sin embargo, el metamorfismo de rocas cuarzo-feldespaticas en especifico el que corresponde a
protolitos de tipo granitico no esta del todo entendido, debido a que sus principales componentes (cuarzo,
plagioclasa, feldespato, biotita, mica blanca, hornblenda, etc.) se presentan en un amplio rango de
condiciones P-T (Bucher y Grapes, 2011), por lo que no suelen considerarse como un indicador del grado
metamarfico. Diversos autores han reconocido facies de eclogita en rocas metagraniticas por medio de la
presencia de fases como el granate célcico, muscovita fengitica, rutilo, jadeita y en ocasiones, coesita y
cianita. No obstante, la mayoria de estos minerales no llegan a desarrollarse por lo que, actualmente existe
el debate acerca de si estas rocas realmente se equilibran en dichas condiciones (desarrollando dicha
paragénesis) o por el contrario, sufren de una intensa retrogresion, por lo que estas fases no son observadas
(Young y Kylander-Clark, 2015).

En la Sierra de Chuacus, localizada en el centro de Guatemala, se ha reconocido un terreno metamorfico
de alta-presion el cual se compone principalmente de gneisses graniticos, meta-eclogitas, anfibolitas y
esquistos peliticos (Ortega-Gutiérrez, et al., 2004). El cual representa un sitio ideal donde puede ser
estudiado Este tipo de metamorfismo en rocas graniticas debido a la amplia exposicién y variedad litologia
dentro del mismo complejo. Una de las grandes interrogantes respecto a esta region es la relacion que
existe entre las rocas metagraniticas y otras litologias observadas (eclogitas, anfibolitas y metapelitas). Asi
mismo permanece como interrogante si estas rocas metagraniticas experimentaron las mismas condiciones
de metamorfismo que las otras litologias presentes en dicho complejo; y la posible correlacion con rocas
graniticas de regiones cercanas.

En este trabajo se analizd la estructura, textura y las paragénesis representativas de los principales
cuerpos metagraniticos que afloran en la Sierra de Chuacus, por medio de un examen petrogréafico a detalle
y de andlisis de quimica mineral. Asi mismo, se acotaron las condiciones del metamorfismo por medio de
diversos métodos, incluyendo termobarometria convencional. Se presentan datos geoquimicos de elementos
mayores y traza, y geocronolégicos por medio de isétopos de U-Pb en zircdn de algunas muestras
representativas en estructura y relaciones de campo. Se espera que los datos presentados en este trabajo
permitan un mayor entendimiento en la evolucion de los metagranitos del Complejo Chuacus, asi como en el

contexto tecténico de Centroamérica.
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Origen y significado de las rocas graniticas

Las rocas graniticas son las mas abundantes en la porciébn media a superior de la corteza continental y
pueden encontrarse en una gran variedad de ambientes tecténicos, desde zonas de colision continental
hasta ambientes anorogénicos. El término granito es aplicado a un grupo de rocas de textura faneritica que
se caracterizan por un tamafio de grano grueso compuestas principalmente por cristales de cuarzo,
plagioclasa y feldespato potésico (Gill, 2010), sin embargo la composicion de la plagioclasa debe estar
dominada por el término sddico de esta, Ab>50 (Le Maitre, 2002) para ser clasificadas como rocas
graniticas.

Algunos de los minerales tipo que se presentan en estas rocas son del grupo del anfibol, epidota, mica,
granate, turmalina entre otros (Gill, 2010); mas la presencia o ausencia de estas fases se encuentra
determinada por la composiciéon quimica del magma que generd la roca, asi como de otros procesos de
fraccionamiento, asimilacion y cristalizacion a los que puede verse sometido (Gill, 2010; Frost y Frost, 2013).
Por lo anterior, cuerpos graniticos muy parecidos pueden ser generados por una gran variedad de procesos
en ambientes diferentes, lo que hace de la interpretacion del origen de las rocas graniticas uno de los
campos mas complejos dentro de la petrologia.

Pese a lo anterior se han logrado relacionar ciertos criterios geoquimicos y mineraldgicos a partir de los
cuales se han podido distinguir y clasificar a las rocas graniticas en contextos tecténicos determinados (Frost
y Frost, 2013). Por medio de la composicién quimica y mineralégica, los granitos se clasifican en tres grupos:
metaluminoso, hiperaluminoso e hiperalcalino; los cuales obedecen a la cantidad de 6xidos de aluminio,
calcio, potasio y sodio (Frost y Frost, 2013). Estos pardmetros se relacionan directamente con la siguiente
tipologia para rocas graniticas.

e Tipo I. Son granitos metaluminosos con un porcentaje de silice de entre 56%-77%, con hornblenda y
biotita como minerales tipo y generalmente relacionados a ambiente de magmatismo de arco
continental y colisién continental.

e Tipo S. Son granitos hiperaluminosos, generalmente leucocraticos con una cantidad de silice entre
64%-77% y muscovita, granate, turmalina, entre otros como minerales tipo. Estos granitos estan
comunmente relacionados a ambientes de colisién continental y se forman a partir de la fusién
parcial de rocas peliticas.

e Tipo A. Son granitos de caracter metaluminoso a hiperalcalino enriquecidos en silice (>77%) y
comunmente asociados con sienitas. Como minerales tipo presentan biotita rica en Fe, anfiboles y
piroxenos alcalinos. Este tipo de granitos es comin en ambiente anorogénicos intra-placa.

e Tipo M. Generalmente se trata de plagiogranitos formados a partir de la cristalizacion fraccionada de
derivados mantélicos y cominmente asociados a secuencias ofioliticas.

Como se observa en esta clasificacion, las rocas graniticas se presentan en una gran variedad de contextos
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tectdénicos por lo que son un indice del ciclo orogénico de Wilson (Gill, 2010). Sin embargo, esta clasificacion
genética no es definitiva ya que puede haber variacion dentro de cada una de estas clasificaciones haciendo
mas compleja su interpretacion.

Por otra parte, el uso de elementos traza ha sido ampliamente utilizado para interpretar el origen y
evolucion de los magmas graniticos (p.e. Pearce et al., 1984 y Harris et al., 1986). En la actualidad con la
gran cantidad de datos geoquimicos disponibles, se recurre a tratamientos estadisticos para discriminar el
ambiente tecténico donde se generan las rocas (Agrawal, 1999; Verma et al., 2012, Verma et al., 2013).

Sin embargo, aun teniendo gran cantidad de herramientas y clasificaciones existentes para la
discriminacién tectono-magmatica de las rocas graniticas, se observa que diferentes clasificaciones pueden
corresponder a diferentes ambientes (Tabla 1), por lo que la interpretacion de las rocas graniticas debe

realizarse combinando datos geoquimicos (incluyendo is6topos), petrolégicos, geocronol6gicos y de campo,

gue permitan constrefiir el ambiente tectdnico en el que estos se originaron.

Orogénico

Transicional

Anorogénico

Arco de islas . Colisién Colapso post- |Rifft continental, | Islas y dorsales
. Arco continental . - . -
oceanico continental orogénico punto caliente oceanicas,
Calc-alc>tol. Cac-alc. Tipo . Calc-alc. Tipo I, ) )
Geoquimica | Met-Al Tipo M e | 15Tipo S. Met-Al| & F‘f‘:’r‘_ ;'Ipo S|syA Metala A T'FX: CA' per-|Tol T'poA'lv" Met
hibridos 1-M a Per-Al Per-Al
. Cuarzo-diorita Tonalita- . . Bimodal: Granito,
Tipos de - Migmatitas y L L S . .
en arcos granodiorita>gra . granodioritay | sienita+diorita- | Plagiogranito
roca . leucogranitos .
maduros nito o gabro diorita-gabro. gabro
Mln.erales HbI>Bt Hb, Bt Bt. Ms, Hbl, Grt, HbI>Bt Ht_)l_, Bt, Rbk: Hbl
tipo Als, Crd aegirina, fayalita
Andesita 'y
Vulcarflsmo Basaltc_)s a dacita en Ausente Basalto y riolita Lavas y tobas MORB y OIB
asociado andesitas grandes alcalinas
volimenes

Clasificacion
(Pearce et al.

VAG (granitos de arco volcanico)

Syn-COLG (granitos sin-
colisionales)

WPG y ORG (granitos intra-
placa y granitos de cresta

1984) oceanica)
Fusion parcial | Fusién parcial L . Fusion parcial . . . .
Fusion parcial Fusion parcial | Fusion parcial
del manto o del manto y de la corteza
. . . . de corteza |. . del manto y/o del manto y
Origen derivados corteza inferior . inferior+manto y . : I
e L continental L corteza inferior | cristalizacion
méficos de la | + contribucion . contribucion de . .
. . . reciclada : anhidra fraccionada
corteza inferior cortical la corteza media
Subduccion y transferencia de . Calor cortical y
. . Engrosamiento . .
Mecanismo | calor y fluidos desde la placa en . mantélico Punto caliente y/o ascenso
- Iy o tectonico + calor . . .
de fusion subduccién hasta la cufia del S (ascenso de a adiabatico del manti
radiogénico .
manto. astenosfera)

Tabla 1. Clasificacion tectonica de las rocas graniticas. Modificado de Pitcher (1983, 1993) y Barbarin (1990).
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Metamorfismo en zonas de subduccion

El metamorfismo es el fendmeno por el cual las rocas cambian su estructura, composicion y mineralogia
a partir de cambios de presién y temperatura, tipicamente asociados a procesos tectonicos de gran escala.
Eventos como la subduccion de litosfera oceanica o continental, colisién continental y expansion de fondo
oceanico, tienen como consecuencia el transporte de masa y calor que provoca el metamorfismo de rocas
de diversas composiciones (=protolitos). Un caso particular de estudio es el metamorfismo en facies de
eclogita el cual se da a mas de 400 °C y 12 kbar, condiciones que son tipicas de la base de la corteza
continental y de zonas de subduccién.

En margenes convergentes un fragmento de la litosfera al ser mas denso que otro es subducido por
debajo de otro segmento de la litosfera, por lo que la placa subducida se ve sometida a un incremento
gradual de la presién y temperatura que depende del gradiente geotérmico de la zona de subduccion.
Generalmente las zonas de subduccién presentan un gradiente geotérmico bajo (7-10 °C/km), por lo que la
temperatura de la placa subducida se mantiene casi constante hasta que los fluidos de la placa son
liberados durante la transicion entre facies metamérficas de esquisto verde - esquisto azul-eclogita, (Figura

1) provocando un aumento drastico en la temperatura de la placa (Ernst, 2010).

Figura 1. Arquitectura de una zona de subduccion. Se presenta la transicion de facies metamérficas de la placa oceanica durante el
proceso de subduccién, modificado de Poli y Schmidt (2002).

Una corteza oceanica en subducciéon cambia su mineralogia a través de estas facies, la primera
corresponde a esquisto verde representada por una asociacion de albita, actinolita, clorita y mica blanca que
posteriormente migra a facies de esquisto azul (300 °C y 0.8 GPa) reemplazando la paragénesis anterior por
una consistente en glaucofano, epidota (zoisita) y lawsonita (Bucher y Grapes, 2011). Al continuar la
subduccion esta facies es reemplazada a P>~1.4-1.6 GPa por una asociacion compuesta de onfacita y
granate, es decir facies de eclogita (Bucher y Grapes, 2011). Por otra parte, la corteza continental tiende a

resistir la subduccion debido a su menor densidad comparada con la del manto (Liou et al., 2004), esto se
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debe a que la corteza continental esta mayormente compuesta de rocas cuarzo-feldespaticas. Sin embargo,
mas de veinte casos de subduccion de corteza continental han sido documentados, en terrenos
metamarficos de todo el mundo (Liou et al., 2004).

Condiciones extremas del metamorfismo de alta presién fueron reconocidas por primera vez por Chopin
(1984) y Smith (1984) a P>2.7 GPay T>600 °C caracterizadas por la presencia de coesita y diamante (Liou
et al., 2004). Esto implica que la subduccién puede continuar hasta profundidades del manto (>100 km de
profundidad) y que posteriormente ser exhumada a la superficie.

La exhumacion de las rocas de alta presion no esta comprendida del todo; sin embargo, diversos autores
postulan que se lleva a cabo por procesos de flotacion hacia niveles medios de la corteza a través del canal
de subduccién, el cual se trate de un conjunto de rocas localizado en la interfase entre la placa en
subduccién y el manto en un margen convergente (Chemenda et al., 1996; Roselle y Engi, 2002).

Conforme continua el proceso de subduccién y se consume la corteza ocednica, si la placa subducida
tiene fragmentos de corteza continental esta chocard con la porcién continental de la placa suprayacente
formando un orégeno colisional (Cawood et al., 2009), provocando un nuevo proceso de metamorfismo en
facies de esquisto verde-anfibolita-granulita (Winter, 2014). Este or6geno esta conformado por el
amalgamiento de el complejo metamorfico de alta presion, fragmentos de corteza continental y complejos
magmaticos generados durante la subduccion, en una sola unidad. A los orégenos formados por este

proceso se les denomina zonas de sutura (Figura 2).

Figura 2. Seccioén de una zona de sutura continental. Se ejemplifica con el caso de los Himalayas una zona de sutura continental con
un cinturén metamérfico de alta-presiéon, modificado de Liou et al, (2004).

Facies de eclogita en rocas graniticas.

El metamorfismo eclogitico de rocas graniticas ocurre solo cuando la corteza continental esta involucrada
en un proceso de subduccién. Los principales constituyentes de las rocas graniticas (cuarzo, plagioclasa,
feldespato-K, biotita, muscovita, etc.) son fases estables en un intervalo amplio de condiciones P-T, por lo
gue estas rocas no suelen ser utilizadas como un indicador del grado metamérfico (Bucher y Grapes, 2011).

Uno de los rasgos que se ha identificado durante el metamorfismo es que las reacciones son favorecidas por
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procesos de hidratacion y deformacion, procesos que suelen presentarse simultdneamente. Sin embargo, en
ausencia de deformacion las rocas meta-graniticas pueden conservar texturas y estructuras igneas aun
siendo sometidas a condiciones de ultra-alta presion (Bucher y Grapes, 2011).

Pocos son los ejemplos de metagranitos con evidencias de metamorfismo de alta-presion. Sin embargo,
uno de los primeros trabajos centrados en la petrologia metamarfica de los Alpes, en la zona de Sesia, se
reportaron paragénesis de jadeita, cuarzo, granate y zoisita para condiciones de 14 kbar y 500 °C generadas
durante facies de eclogita en un ambiente de subduccion (Oberhansli et al., 1985). Diversas investigaciones
en distintos terrenos metamorficos han acotado que los metagranitos en facies de eclogita presentan una
paragénesis representada por cuarzo, plagioclasa, feldespato (microclina y ortoclasa), granate rico en
grosularia, biotita, muscovita fengitica, jadeita, cianita, rutilo acompafado de titanita retrograda, anfiboles
calcicos, calcita y epidota (zoisita, clinozoisita y allanita), y otros minerales accesorios como apatito y zircon
(Bruno et al., 2001; Carswell et al., 2000; Chopin et al., 2012; Liu et al., 2004; Massonne y Chopin, 1989;
Massonne, 2015; Menold et al., 2009; Wallis, 1997; Wang et al., 2004). Actualmente estas asociaciones
minerales se consideran una evidencia directa de la subducciéon de corteza continental granitica y su
posterior exhumacion.

Sin embargo, estas fases pueden o no estar presentes en metagranitos que alcancen tal grado
metamorfico debido a fenémenos de meta-estabilidad durante su trayectoria metamoérfica (Proyer, 2003),
cuestion que dificulta ain mas su estudio. Debido a esto, se suelen combinar métodos termobarométricos
con observaciones petrograficas para acotar las condiciones del metamorfismo registrado en este tipo de
rocas (p.e. Bruno et al., 2001; Carswell et al., 2000; Chopin et al., 2012; Liu et al., 2004; Massonne, 2015;
Menold et al., 2009; Wang et al., 2004).
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El area de estudio se encuentra en la seccién norte del Complejo Chuacus (Ortega-Gutiérrez et al., 2004)
ubicado en la parte central de Guatemala, en lo que se ha denominado la Zona de Sutura de Guatemala por
Brueckner et al., (2009). La importancia de esta zona radica en que se ubica en el actual limite de placas
entre Norteamérica y Caribe y contiene unos de los complejos metamérficos mas grandes y poco estudiados
de Centroamérica. Diversos estudios (Pindell et al., 2009; Martens et al., 2012) han especulado que la
formacién del Complejo ChuacuUs esté relacionada con la evolucion de la Placa de Caribe y su interaccion
con el Bloque Maya (Placa de Norteamérica). En este capitulo se presenta el contexto tectonico regional de

la zona de estudio y un resumen de los principales trabajos antes realizados en la zona de estudio.

Figura 3. Contexto tecténico de la placa del Caribe. Se muestran las principales fallas que delimitan a la Placa del Caribe, asi como
algunas de las zonas de sutura (rojo) con signos de metamorfismo de alta-presién que lo bordean (Modificado de Garcia-Casco et al.,
(2008). En el recuadro morado se ubica la zona de estudio, (1-Terreno Cuicateco, 2-Complejo Zapoteco, 3-Terreno Mixteco, 4-Terreno
Guerrero, 5-Terreno Xolapa).

Placa del Caribe

La placa de Caribe es un segmento litosférico de 3.2 millones de km? que incluye Centroamérica, las
Antillas y el fondo del mar Caribe. Al norte se encuentra delimitada por un sistema de fallas transversales
desde la falla de Polochic, hasta el este en la fosa de Puerto Rico. Al este se encuentra delimitada por una
zona de subduccidn la cual es responsable del arco volcanico de las Antillas menores y al sur por un sistema
de fallas transcurrentes con sentido dextral con la placa de Sudamérica (Ratschbacher et al., 2009).

La placa de Caribe se originé durante la ruptura de Pangea en un proceso de riffting que originé el

Atlantico Norte y fue acompafiada por la apertura del Golfo de México durante el Jurasico Tardio (Pindell et

11
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al., 2012) (Figura 4a). La disgregacion entre Norteamérica y Sudamérica generd la apertura proto-Caribefa
por medio de una intensa generaciéon de corteza oceanica, la insercién de este nuevo material en la placa
del Pacifico y la interaccidn de ésta con el continente provocé un arco volcanico y una serie de cuencas de
tipo sin-tectonico en el margen continental y del mar Caribe (Pindell et al., 2012).

Pindell et al., (2009) sugieren que los margenes alrededor de Norte y Sudamérica eran del tipo pasivo,
mientras que hacia el oeste hubo un evento de subduccién con polaridad hacia el este que produjo el Arco
de las Antillas mayores. Posteriormente hubo un cambio en la polaridad de la subduccién lo que provocé que
este arco de islas se moviera hacia el este, chocando con Norteamérica y Sudamérica durante el Cretacico
(Garcia-Casco et al., 2008). Estos eventos de subduccién y colision provocaron que la corteza oceanica, las
cuencas en los margenes pasivos y algunos segmentos de corteza continental se desarrollaran como
complejos metamorficos de alta presion y baja temperatura, los cuales bordean los limites actuales de la
placa del Caribe. A estos complejos se les han denominado como Cinturén Orogénico Peri-Caribe (Garcia-

Casco et al., 2008) y abarca desde Guatemala, Cuba, las Antillas, Colombia hasta Venezuela.

Figura 4. Evolucion de la placa del Caribe y el Complejo Chuacus. A. Apertura del Proto-Golfo de México y del proto mar Caribe,asfi
como la subduccién de esta bajo la placa del Pacifico modificado de Pindell et al., (2012). B-D. Choque y subduccién del Complejo
Chuacus y mélange serpentinitico del norte de Motagua bajo el arco de las Antillas, y posterior exhumacion de ambos; modificado de
Martens et al., (2012).

Zona de Sutura de Guatemala

El limite actual entre las placas de Norteamérica y Caribe es la Zona de Sutura de Guatemala la cual esta
conformada por una serie de bloques amalgamados entre si por el sistema de fallas de Polochic-Motagua
(Ortega-Gutiérrez et al., 2007; Ratschbacher et al., 2009). Esta zona de sutura resulta una de las mas

enigmaticas ya que, al contrario de otras zonas de sutura, esta compuesta de tres cinturones metamorficos

12
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de alta-presion: el Complejo Chuacus, y los mélanges serpentiniticos del Norte y Sur de Motagua (Martens
et al., 2012). Estos complejos tienen registro de eventos de subduccion, colisién y exhumacion de corteza

oceanica y continental que hasta el dia de hoy permanecen poco estudiados.

Figura 5. Zona de Sutura de Guatemala. La Zona de Sutura de Guatemala esta delimitada al norte por la Falla de Polochic (PFZ) y al
Sur por la Falla de Motagua (MFZ), y contiene al Complejo Chuacts que se encuentra limitado al norte por la Zona de Cizalla de Baja
Verapaz (BVFZ) y al sur por los mélanges serpentiniticos al norte y sur de la Falla de Motagua . Modificado de Tsujimori et al., (2006).

Mélanges serpentiniticos del norte y sur de Motagua

El mélange serpentinitico del Norte de Motagua, como su nombre lo indica, esta ubicado al norte de la
falla de Motagua (Figura 5) y esta compuesto por una matriz metaserpentinitica y metasedimentaria la cual
incluye bloques con metamorfismo de alta presién como: eclogitas anfibolitizadas y jadeititas (Harlow et al.,
2004). Mientras que, el mélange del Sur de Motagua se compone de bloques de jadeititas, eclogitas de
lawsonita y esquistos azules de granate y lawsonita en una matriz esquistosa de antigorita (Harlow et al.,
2004; Marroni et al., 2009).

Las principales diferencias entre ambos mélanges son que, salvo la presencia de jadeititas las cuales son
rocas de extrema rareza, presentan diferentes suites de rocas con evidencias de metamorfismo de alta
presion. Fechamientos por el sistema Sm-Nd han revelado que para ambos mélanges la edad de inicio del
metamorfismo es la misma, de 140-125 Ma, mientras que las edades de ~70 Ma del mélange norte son
referidas a un evento de colision posterior al metamorfismo eclogitico (Brueckner et al., 2009).

En cuanto a las condiciones del metamorfismo en el mélange del sur de Motagua se han calculado
condiciones de inicio del metamorfismo con temperaturas de 300 °C y presiones de 11 kbar y del término del

mismo a 480 °C y 26 kbar (Tsujimori et al., 2006), mientras que Endo et al., (2012) estiman condiciones del
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pico metamérfico de 520 °C y 25 kbar. Por otra parte al norte de la falla de Motagua se han calculado
condiciones del metamorfismo de 600-650 °C y 20-23 kbar (Marroni et al., 2009).

Para ambas secuencias se ha planteado un modelo tecténico en el que los protolitos de estos mélanges
se interpretan como el piso oceanico del proto-Caribe compuesto de rocas ultra-maficas, basaltos,
plagiogranitos y una cubierta de sedimentos peliticos, los cuales fueron subducidos bajo el arco de las
Antillas durante el Cretacico, propiciando una paragénesis de facies de eclogita. Posteriormente estos fueron
exhumados a través canal del subduccidn hasta el prisma de acrecién, donde se desarrollo la paragénesis

de facies de esquisto azul (Brueckner et al., 2009) .

Complejo Chuacus

El Complejo Chuacus es un terreno poli-metamdrfico conformado principalmente por gneisses méaficos y
félsicos, anfibolitas, marmoles, meta sedimentos peliticos y cuarzo-feldespéticos intercalados entre si
(Ortega-Gutiérrez et al., 2004; Solari et al., 2011), el cual comprende la Sierra de Chuacus, la Sierra de Las
Minas y la Sierra del Mico, formando una serrania que se extiende de este a oeste por el centro Guatemala
(Martens et al., 2012). Esta zona esta limitada al norte por la zona de cizalla de Baja Verapaz y al sur por la
falla de Motagua y representa el limite actual entre las placas de Norteamérica y el Caribe (Ortega-Gutiérrez
et al., 2007).

El termino de Complejo Chuacus fue acufiado por Ortega-Gutiérrez et al., (2004) quienes lo reconocieron
por primera vez como un terreno metamorfico en facies de eclogita, compuesto por eclogitas, meta-pelitas,
gneisses cuarzo-feldespaticos, marmoles con evidencias de fusién parcial y una importante retrogresion a
facies de anfibolita (Martens et al., 2012); ademas de presentar evidencias texturales de metamorfismo
cercano al campo de ultra-alta presion (Ortega-Gutiérrez et al., 2004).

La secuencia meta-sedimentaria esta compuesta por esquistos de mica blanca con porfidoblastos de
granate y cianita con biotita, estaurolita, cloritoide, rutilo, zoisita y cuarzo. A su vez estas rocas estan
intercaladas con marmoles con cuarzo, zoisita, rutilo, mica blanca, clinocloro, pargasita y tremolita (Ortega-
Gutiérrez et al., 2004). Las condiciones del metamorfismo de esta secuencia ha sido caracterizadas por
Maldonado et al., (2016) acotandolas entre 19-21 kbar y 590-620 °C. En cuanto a la temporalidad de la
misma se ha propuesto una edad de metamorfismo de ~74 Ma, con la presencia de zircones heredados de
edad grenvilliana (Martens et al., 2012, Ratschbacher et al., 2009).

La unidad metaignea del Complejo Chuacls se compone de una secuencia de gneisses graniticos con
diferentes grados de deformacién intercalada con lentes y diques en facies de eclogita a anfibolita. Las
eclogitas estan representadas por una asociacion de onfacita, granate, rutilo, muscovita fengitica y zoisita;
con composiciones toleiticas que las refieren a basaltos de fondo oceanico. Las condiciones del
metamorfismo han sido acotadas entre 18-23 kbar y 700-770 °C (Ortega-Gutiérrez et al., 2004); con una
edad de metamorfismo de ~75 Ma y de ~227 Ma para el protolito (Martens et al., 2012).

Los ortogneisses félsicos (de composicién dioritica a granitica) consisten en una asociacion de cuarzo,

feldespato-K, albita, mica blanca, biotita y epidota con cantidades menores de granate, titanita, y rutilo, y
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composiciones calci-alcalinas con firmas tipicas de magmatismo de arco (Solari et al., 2011). Presentan
edades de cristalizacién del protolito de ~223 Ma y de metamorfismo de ~73 Ma (Martens et al., 2012), la
edad Triasica ha sido reportada en otras rocas meta-igneas de caracter granitico (Solari et al., 2011;
Ratschbacher et al., 2009) e interpretada como la edad de cristalizacién del protolito. Sin embargo otros
grupos de edad estan presentes en las rocas meta-graniticas: edades ordovicicas (460-440 Ma)
interpretadas algunas como de cristalizacion y de metamorfismo, y edades grenvillianas en zircones
heredados (Solari et al., 2011; Ratschbacher et al., 2009). Asimismo, se han observado pegmatitas de edad
cretacica asociadas a la exhumacion de este complejo (Solari et al., 2011).

Con base en lo anterior, Solari et al., (2011) sugieren que la evolucién del Complejo Chuacls comenz6
durante el Paleozoico temprano durante la formacion de Pangea, como una cuenca marginal en el océano
Rheico, la cual evolucion6 hacia el Ordovicico Medio a Tardio en un margen activo. Posteriormente durante
el Pérmico-Triasico un evento de subduccion generé la mayoria de los protolitos de las eclogitas y gneisses
graniticos. Finalmente, durante el Cretacico Tardio este margen subdujé bajo el arco de las Antillas Mayores
registrando un metamorfismo en facies de eclogita, mientras que su exhumacién ocurrié inmediatamente
después del pico metamodrfico (Martens et al., 2012), ésto pudo haber causado fusién parcial por
descompresion y magmatismo. En resumen los eventos registrados en el Complejo Chuacis son los
siguientes:

e Magmatismo Ordovicico

e Magmatismo y metamorfismo Tridsico

e Magmatismo y metamorfismo del Cretacico Tardio
Sin embargo, entre algunas de las cuestiones que no queda clara es la naturaleza del basamento sobre el
cual se debieron emplazar los eventos magmaticos ya mencionados, el cual hasta el momento no ha sido
documentado.

A pesar de la gran cantidad de datos geocronolégicos reportados en las rocas metagraniticas, desde el
punto de vista petrolégico han sido poco estudiadas y el origen y significado tecténico del magmatismo
registrado en sus rocas permanece poco entendido, en particular la relacion de este magmatismo con el que
se ha documentado en otras zonas de México y Centroamérica (Solari et al., 2011). De acuerdo a lo anterior
se plantean los siguientes objetivos especificos a desarrollarse en este trabajo: (1) identificacion y
descripcion de las principales variaciones de los granitoides presentes en la Sierra de Chuacus, asi como
sus relaciones de campo con otras litologias. (2) Realizar un examen petrografico de los granitoides
verificando si estos presentan evidencias del metamorfismo eclogitico reportado en el resto de litologias, asi
como acotar las condiciones fisicas (P-T) de dicho evento termal.

Asimismo, se pretende (3) definir la naturaleza de los protolitos y constrefiir su ambiente tecténico de
formacién, y (4) realizar inferencias sobre las posibles edades de los protolitos y del metamorfismo.
Finalmente, se pretende (5) integrar los datos geoquimicos, geocronolégicos y petrologicos para entender la

evolucion de esos granitoides, asi como su probable correlacién con rocas graniticas de otras regiones.
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En este apartado se describe la metodologia y las técnicas analiticas utilizadas para cumplir los objetivos
propuestos en el capitulo anterior. A grandes rasgos se presenta el diagrama de trabajo en la Figura 6, y se

sefialan los analisis realizados a cada muestra en la Tabla 2.

Figura 6. Resumen de la metodologia del trabajo de tesis.
Investigacion bibliografica

Ademas de la investigacién documental desarrollada para este trabajo se compilé una base de datos
geocronoldgicos del sur de México y Centroamérica usando un sistema de informacion geogréafica (QGIS).
Se obtuvieron los siguientes datos: clave, localizacion, tipo de roca, edad, método de fechamiento,
interpretacion y autores. Con estos datos se crearon mapas sobre los cuales insertar los resultados

geocronolégicos en un contexto regional.

Trabajo de campo y colecta de muestras

Se realizé una jornada de doce dias de trabajo de campo donde se realizé la identificacién a nivel
afloramiento de las principales litologias que afloran en el area de estudio. En ésta se realizé una descripcion
integral de los principales cuerpos metagraniticos incluyendo caracteristicas como relaciones de contacto
con otras litologias, variaciones estructurales e identificacion de estructuras de fusién parcial. Se
muestrearon diferentes metagranitos priorizando la representatividad de sus variaciones estructurales, en

diversos puntos del terreno metamérfico.
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Procesamiento de las muestras

Cada una de las muestras colectadas en campo fue laminada obteniendo un total de 35 secciones
delgadas para el andlisis petrografico, después de este examen tres muestras fueron seleccionadas para
andlisis de microscopia electronica de barrido (MEB) por lo que se pulieron y recubrieron con grafito. Los
procedimientos fueron realizados en el Taller de Laminacion y el Laboratorio de Separacion de Minerales del
Instituto de Geologia, respectivamente.

A continuacidon se describe el proceso realizado para la preparacion de las muestras destinadas a
analisis geoquimicos y geocronolégicos. El primer paso consistié en un descostramiento de las muestras de
roca con el propésito de eliminar las partes mas intemperizadas, el cual se realizé en el Taller de Laminacién
del Instituto de Geologia de la UNAM. Las rocas descostradas se molieron con una prensa hidraulica hasta
obtener una fraccion molida con tamafios menores a un centimetro de grosor, en el Taller de Molienda del
Instituto de Geologia de la UNAM. Una fraccion del triturado se hizo pasar por un tamiz de 1 mm de grosor,
el cual fue destinado para la separacion de minerales.

El proceso de pulverizado se llevé a cabo en el Laboratorio de separacién de minerales del Laboratorio
Universitario de Geoquimica Isotépica (LUGIS) de la UNAM, en un mortero de anillos de acero endurecido.
La muestra fue previamente cuarteada y pulverizada en dos alicuotas: la primer parte se utilizé6 para auto-
contaminar el equipo y asi evitar contaminacién provocada por restos de otras muestras, este pulverizado
fue desechado. El segundo pulverizado fue destinado para andlisis de geoquimicos de elementos mayores y
traza.

El material de tamafio menor a 1mm obtenido durante el proceso de molienda se pasé por una columna
de tamizado hasta obtener una fraccion menor a 2d, este material fue sometido a un proceso de
decantacién con agua corriente para eliminar todo el material de tamafio arcilla y minerales ligeros. De esta
manera se obtuvo la fraccion pesada de la muestra, la cual se sometid a una técnica manual de bateo en
una capsula de porcelana para concentrar los minerales pesados. De este concentrado se separaron 100
cristales de zircén, por muestra, de forma manual con un microscopio estereoscépico de luz polarizada
transmitida. Este procedimiento se llevé a cabo en el Laboratorio de separacion de minerales del LUGIS.

Los cristales seleccionados se montaron en el Taller de separacion de minerales del Instituto de
Geologia, UNAM. La montura consiste en hacer una briqueta de 2.5 cm de diametro de resina epodxica con
los zircones de la muestra en superficie, la cual después se puli6 hasta dejar descubiertos los cristales
aproximadamente a la mitad de su espesor.

Procedimientos analiticos
Petrografia

La descripcion de las muestras a nivel microscépico y la identificacion de las paragénesis presentes en
las muestras fue realizada en el Laboratorio de Microscopios “Francisco J. Fabregat” del Instituto de

Geologia, UNAM con un microscopio petrografico OLYMPUS modelo BX60. Las fotomicrografias de texturas
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de interés fueron tomadas con una camara Canon™ acoplada a un microscopio petrografico OLYMPUS del
LUGIS.

Una caracterizacion con mayor resolucion de texturas de interés petrolégico se realizé por medio de
imagenes de electrones retrodispersados en el Laboratorio de Microscopia Electrénica y Microanalisis del
Instituto de Geologia, UNAM con microscopio electrénico de barrido marca Zeiss modelo EVA MA10.

Posteriormente los andlisis de quimica mineral se realizaron en el Laboratorio Universitario de Petrologia
(LUP), UNAM. Se utilizd una microsonda electronica de barrido (EPMA) marca JEOL JXA-8900R en el que
se realizaron andlisis composicionales de granates, feldespatos, micas y epidotas, con los cuales se
estimaron las condiciones P-T de formacion de estas fases.

Geoquimica

Los analisis de elementos mayores se realizaron en el Laboratorio de Fluorescencia de rayos X del
Instituto de Geologia de la UNAM, con un espectrémetro secuencial de rayos X Rigaku Primus Il. Se
determiné la concentracién de SiO. , TiO; , Al, Oz, Fe; O3, MNnO, MgO, CaO, Na;0, KO y P,0Os y de algunos
elementos traza como Rb, Sr, Ba, Y, Zr, Nb, V, Cr, Co, Ni, Cu, Zn, Th y Pb. La pérdida por calcinaciéon se
obtuvo por PXC % = (peso seco- peso calcinado) X 100.

Los analisis de elementos traza se realizaron en el Laboratorio de Estudios Isotépicos (LEI) del Centro de
Geociencias de la UNAM, con un espectrémetro de masas con plasma de acoplamiento inductivo (ICP-MS)
iCAP Qc. En él se determinaron las concentraciones de: Li, Be, B, P, Sc, Ti, V, Cr, Co, Ni, Cu, Zn, Ga, Rb, Sr,
Y, Zr, Nb, Mo, Sn, Sb, Cs, Ba, La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Th, Gd, Dy, Ho, Er, Yb, Lu, Hf, Ta, W, Ti, Pb, Thy U.

Geocronologia

Se realizaron dos andlisis de catodoluminiscencia para los zircones, el primero se llevé a cabo en el
Laboratorio de Fluidos Corticales del Centro de Geociencias, UNAM con una catodoluminiscencia acoplada
a un microscopio Olympus SZX12. Las imagenes fueron utilizadas para seleccionar las zonas donde realizar
los fechamientos U-Pb. Posteriormente se tomaron imagenes de catodoluminiscencia de alta resolucion para
hacer una descripcion integral de la morfologia interna de los zircones. El andlisis se realiz6 en el
Laboratorio de Microscopia Electrénica de Barrido y Microanalisis de la Universidad Autébnoma de Guerrero
(UAGro0), con una catodoluminiscencia a color de GATAN ChromaCL2 System, acoplada a un microscopio
electrénico de barrido JEOL IT-300LV. Las imagenes se realizaron con aumentos de 160x a 180x y un voltaje
de 15kV.

La identificacion de las inclusiones minerales dentro de los zircones se realiz6 con un microscopio
RAMAN DXR ThermoScientific con un laser de 532 nm, los espectros de dispersion Raman se obtuvieron
con un aumento de 50x, utilizando una rejilla de 90 In/mm, una apertura de 50 um y una potencia de 2 a 8
mV, este equipo pertenece al Laboratorio de Materiales Avanzados del Instituto de Fisica de la UNAM. Los
espectros fueron procesados en el software Origin Pro™ , y la identificacion se realiz6 con el software
CrystalSleuth y la base de datos de RRUFF™ Project.
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Los datos isotopicos de U-Pb se obtuvieron en Laboratorio de Estudios Isotépicos del Centro de
Geociencias, UNAM con un sistema de LA-ICPMS siguiendo la metodologia de Solari et al., (2010). El
equipo consiste en, un sistema de ablacion laser de 93 nm modelo Resolution M-50 que perfora un sector
del cristal de 23um de diametro y 15 pym de profundidad, el material es volatilizado por el laser y es
conducido a un espectrometro de masas de plasma acoplado por induccién con analizador cuadrupolar (Q-
ICPMS) Thermo iCAP Qc en el que se determinan las relaciones isotdpicas de 2°’Pb/?**®Pb, 2"Ph/**U,
205pp/2%8Y y concentraciones de los siguientes elementos traza: P, Ti, Y, Nb, La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Gd, Tb,
Dy, Ho, Er, Yb, Lu, Hf, Pb, Thy U.

Elementos

Elementos  Elementos Fechamiento traza en Catodolumini Espectroscop
Muestra X Y Petrografia SEM EPMA mayores traza U-Pb circones scencia ia Raman
CH1 773457 1671759 X
CH2 773457 1671759 X X X
CH8 747343 1655059 X X
CH10 751796 1657457 X
CH10b 751796 1657457 X X X X X X X X
CH20 764406 1655182 X X X X X X X X
CH21 764406 1655182 X
CH28 769321 1664886 X X
CH33 773283 1666128 X
CH33b 773283 1666128 X
CH44 771116 1657177 X
CH46 771029 1657064 X
CH49 770940 1656931 X X X
CH52 770551 1656561 X
CH54 770839 1656897 X
CH55 768541 1654328 X X X X X X X
CH57 766211 1664504 X X
CH69b 777707 1656772 X
CH69c 777707 1656772 X
CH73 772855 1664651 X X X X X X X
CH74 752100 1667216 X X X X X X X X X
CH77 764143 1657858 X

CH78 764138 1655602 X

Tabla 2. Resumen de los andlisis realizados a los granitoides muestreados.
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Las unidades litolégicas de la zona de estudio se han agrupado en dos de acuerdo a la naturaleza de su
protolito: metaignea y metasedimentaria. La extensién de ambas se observa en la cartografia mas reciente
de este complejo metamdrfico (Maldonado et al., 2017) donde se muestra la ubicacién de los puntos de

muestreo y datos estructurales (Figura 9).

Unidad metasedimentaria

Esta unidad se compone de esquistos de cuarzo, plagioclasa, muscovita, paragonita, granate, cianita y
estaurolita; con niveles mas ricos en cianita y/o granate lo que demuestra la heterogeneidad composicional
del protolito. Esta secuencia pelitica esta intercalada concordantemente con marmoles de grano fino
(Maldonado et al., 2016). Esta unidad se encuentra intercalada concordantemente con la foliacion de la

unidad metaignea (Figura 7 A-C). Finalmente, ésta unidad no presenta evidencias de fusién parcial.

Unidad metaignea

Consiste en cuerpos masivos foliados y plegados (Figura 7E) con un rumbo en direccion noroeste-
sureste, en promedio 225° (direcciéon azimutal), con inclinacién variable hacia el suroeste en el sur del
complejo y hacia el norte en direccién noreste. Internamente esta unidad presenta una importante variacion
litoldgica de acuerdo a su composicion (basica y acida), que se ve reflejada en una secuencia donde
predominan los cuerpos graniticos con intercalaciones menores de anfibolita, eclogita y piroxenita.

La extension y distribucion de los cuerpos metagraniticos no fue completamente reconocida, sin
embargo, se estima que estos cuerpos son los mas voluminosos debido a su amplia exposicién en caminos
y barrancas. Subordinados a ellos, se encuentran los cuerpos bésicos cuya extensibn menor no es
cartografiable y, se encuentran como estructuras concordantes y discordantes a la foliacién gneissica de los
metagranitos (Figura 7F-J).

Los metagranitoides presentan una notable heterogeneidad estructural dada por el desarrollo y la
intensidad de la foliacion en escala de afloramiento. La estructura de esta sub-unidad varia de una forma
transicional desde un aspecto no deformado, texturalmente fanéritica e inequigranular (Figura 8A), la cual
parece ser relicta del protolito; hasta fabricas proto-miloniticas a ultra-miloniticas con el desarrollo de
porfidoblastos de feldespato potasico, lo que les otorga un aspecto de augengneiss (Figura 8). El muestreo
se enfoc6 en dicha variedad estructural agrupandolas de acuerdo a la intensidad de la foliacion:
metagranitos no deformados, metagranitoides foliados, ortogneisses graniticos y cuerpos discordantes como
aplitas y pegmatitas.

Los granitoides no deformados entre El Chol y Granados (Figura 8B-C) poseen una estructura no
deformada inequigranular con fenocristales de feldespato que varian hasta una estructura de tipo porfiritica
megacristalina, que en algunos casos asemeja a una textura de tipo Rapakivi. En éstos se encuentran

encajonados lentes de anfibolita de extensibn métrica de forma redondeada (Figura 7G-H), cuyo contacto
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con el granito es de textura pegmatitica consistente en cuarzo, plagioclasa, mica blanca y negra. El aumento
en el tamafio de grano alrededor de la anfibolita corresponde a una relacion de intrusion relicta por parte del
protolito hacia el granitoide, probablemente previo al metamorfismo y deformacién. Este metagranito se
extiende hasta la zona de Agua Caliente donde mantiene un contacto concordante con las meta-eclogitas
(Figura 7F), sin evidencias de intrusion ni un cambio estructural en la zona del contacto.

En los alrededores de Rabinal (Figura 8F-G), los metagranitoides foliados presentan una fabrica proto-
milonitica compuesta de porfidoblastos de feldespato potasico rodeados de bandas centimétricas de mica
blanca, mica negra y cuarzo. Intercaladados concordantemente hay lentes de anfibolita, en algunos casos
abudinados, sin algin cambio estructural alrededor estos (Figura 71); rasgo que de presentarse pudo
desvanecerse durante el metamorfismo y deformacion.

Por otra parte, los gneisses graniticos presentan una importante reducciéon en el tamafio de grano,
respecto al litotipo anterior, con estructura bandeada equigranular de escala centimétrica a milimétrica cuyos
planos de foliacion se encuentran constantemente plegados (Figura 7E). En esta sub-unidad, ademés de
observar anfibolitas concordantes, se presenta una relacion de intrusion por parte de una hornblendita hacia
un ortogneiss granitico que corta a la foliacion (Figura 7J), relacién que es probablemente posterior a la
deformacion y metamorfismo.

Independientemente de su variacion estructural, la mineralogia de cada sub-unidad es la misma en una
proporcién que corresponde a una composicidn granitica a dioritica, con bandas ricas en mica blanca y
negra que definen los planos de foliacién gnéissica. Por otro lado, se observan evidencias de bajo grado de
fusion parcial como acumulaciones centimétricas de neosoma leucocratico de grano medio a grueso
compuesto principalmente de cuarzo, plagioclasa, granate y ocasionalmente con anfibol y feldespato
potasico. Estos neosomas se presentan en forma de pods o cuerpos deltas, como lentes concordantes a la
foliacion frecuentemente abudinados y diques con pliegues ptigmaticos que evidencian un evento de
deformacion sin-anatéctica (Figura 7D).

Las aplitas y pegmatitas son cuerpos tabulares intrusivos de composicién granitica de tamafio de grano
fino y grueso, respectivamente. Se encuentran cortando a algunas de las rocas del Complejos Chuacus

como metagranitos, esquistos peliticos, anfibolitas y eclogitas.
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Figura 7. Fotografias a escala de afloramiento que muestran relaciones de campo representativas de la unidad metaignea. A, B, D.
Contactos litolégicos concordantes entre la unidad metaignea y metasedimentaria. C. Ortogneiss granitico con pliegue isoclinal. B, D.
Diques apiticos discordantes con plegamiento sin-anatéctico. F. Contacto concordante entre los gneisses graniticos y las
metaeclogitas. G. Dique de anfibolita en un metagranito no deformado. H. Acercamiento del contacto de la fotografia anterior donde se
observa la textura pegmatitica. I. Lente de anfibolita abudinado concordante a la foliacién gneissica. J. Dique de hornblendita que corta
a los gneisses graniticos.
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Figura 8. Variedad estructural de los metagranitos. A.-C. Textura granoblastica inequigranular relicta del protolito. D. Estructura
metagranitica levemente deformada. E-F. Metagranito con textura de augengneiss (protomilonitica). G-H. Ortogneisses graniticos con
foliacion milonitica.
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Figura 9. Mapa geoldgico de la zona de estudio. Modificado de Maldonado et al., 2017 y referencias ahi citadas.
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Petrografia

La descripcion petrogréfica consistio en presentar a detalle las asociaciones minerales y texturas
representativas de los miembros estructurales de aspecto granitico ya mencionados en la descripcion
macroscopica, siguiendo la misma secuencia de dicho apartado. La Tabla 3 presenta una sintesis de las
observaciones petrograficas realizadas, usando las abreviaciones de los minerales propuestas por Whitney y
Evans (2010): qz=cuarzo, pl=plagioclasa, kfs=feldespato potasico, wm=mica blanca, bt=biotita,
phe=fengita, zo=zoisita, czo=clinozoisita, ep=epidota, all=allanita rt=rutilo, ttn=titanita, ilm=ilmenita,

anf=anfibol, chl=clorita, ap=apatito, tur=turmalina, zrn=zircon, grt=granate.

Muestra

Litotipo GF 0 AP 0 (6] M A-P o GF M o AP A-P M M 0 0 0 M
Mineral/ CH33-

Muestra CH1 CH2 CH8 CH10 C10b CH20 CH21 CH28 33b CH38 CH49 (CH52 CH54 (CH55 (CH57 CH69b CH69c CH73  CH74
Qz X X X X X X X X X X X X X X X X X X X
Plg X X X X X X X X X X X X X X X X X X
Or X X X X X X X X

Mcr X X X X X X X X X X X X X
All X X X X

Ap X X X X X
r X X X X X X X X X X X X X X
Tur X X X X

wm X X X X X X X X X X X X

Bt X X X X X X X X X X X
Ilm X X X
Ep X X X X X X X X

Z0 X X X X
Czo X X X X X X X X

Rt X X X X X X
Phe X X X X X
Grt X X X X X X X X
Hrn X X X X X

Cal X

Anf X X X

Chl X

Ttn X X X X X X X X X X X

Tabla 3. Resumen de la mineralogia de las muestras analizadas. Se presenta la mineralogia de cada una de las muestras
analizadas. También se muestra el litotipo al cual pertenecen las muestras: M=Metagranitos no deformados, O=ortogneiss
graniticos, A-P=aplita-pegmatita, GF=metagranitoides foliados.

Metagranitoides no deformados

Esta variedad estructural se caracteriza por presentar una textura faneritica inequigranular de grano
grueso a medio, con una asociacién mineral consistente en gz, pl, kfs, wm, bt, zo-czo, ttn, grt, £rt, zanf, +ap,
tep, +tur, zrn.

La textura que predomina en este litotipo es generalmente de tipo granoblastica compuesta por cristales
de cuarzo, feldespato y plagioclasa en contacto mutuo con diversos grados de recristalizacion. Los cristales
de plagioclasa y feldespato son de tamafio centimétrico a milimétrico y mantienen formas redondeadas,
delimitadas por cristales de cuarzo compuestos por subgranos (Figura 10C). La plagioclasa presenta

maclado de crecimiento de tipo polisintético, que sugiere una composicién de AbssAn,s obtenida mediante el
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método de Michel-Lévy.

Por otra parte el feldespato y plagioclasa presentan una textura poikilitica con inclusiones de mica blanca
y clinozoisita tabulares orientadas de acuerdo al crucero de estos, y en ocasiones con la clinozoisita en
agregados radiales de aspecto fibroso en los nicleos de algunos cristales de plagioclasa (Figura 10 A-B).
Estos agregados de clinozoisita, plagioclasa y mica blanca de forma tabular pueden corresponder a
pseudomorfos después de plagioclasa magmatica o alguna otra fase relicta.

La mica blanca presenta formas euhedrales de habito tabular, compartiendo bordes con cristales de
biotita y en ocasiones con coronas de la misma (Figura 10F). La mica blanca presenta un angulo 2V bajo lo
gue sugiere una composicion fengitica. Por otra parte se observan aglomerados de biotita, entre el mosaico
cuarzo-feldespatico, con cristales de granate y mica blanca entre los intersticios de ésta (Figura 10D), lo cual
parece indicar que ambas fases se formaron a partir de la biotita. Sobre los agregados de mica negra se
encuentran cristales de epidota subhedrales con bordes engolfados (Figura 10I).

El granate se presenta como una fase menor en la matriz cuarzo-feldespatico como cristales individuales
y como agregados de dos o més cristales compartiendo bordes, los cristales se encuentran severamente
fracturados y con multiples inclusiones de cuarzo y rutilo (Figura 10E). Otra fase menor presente son
cristales de titanita euhedral con inclusiones de rutilo y zircon (Figura 10F). Por otra parte, el rutilo se
presenta como granos amoeboidales, con reemplazamiento de ilmenita, y coronas de titanita anhedral
(Figura 10G), rodeados a su vez por cristales de granate subhedrales; esta textura se interpreta como una
reaccion entre el granate y el rutilo para formar titanita.

El apatito es escaso y se encuentra como inclusiones en feldespato y plagioclasa, con formas
redondeadas con coronas de zoisita-clinozoisita (Figura 10H). Igualmente entre el feldespato se presentan
anfiboles de color azul, con pleocrosimo pardo, subhedrales con bordes engolfados (Figura 10J), el color
azulado sugiere una composicion rica en Na y Ca por lo que es probable que se trate de un anfibol del grupo

del glaucofano.
Granitoides foliados

Este litotipo se caracteriza por una textura proto-milonitica con una importante disminucién en el tamafio
de grano y el desarrollo de porfidoclastos de feldespato, desarrollando una estructura foliada de tipo augen
(Figura 11 A ,B, D, G). La mineralogia se caracteriza por una asociacion de qz, pl, fs, wm, bt, + zo, *ep,

+ttn, +rt, £zrn.

Estas muestras estan conformadas por un mosaico de cuarzo, plagioclasa equigranular con formas
anhedrales y bordes de recristalizacion, los cristales de feldespato poseen un tamafio mayor de escala
centimétrica alrededor de los cuales se desarrolla la foliacion nemato-lepidoblastica conformada
principalmente por mica blanca, mica negra y clinozoisita (Figura 11 B-D). Los cristales de cuarzo presentan
subgranos y extincion ondulante evidenciando un régimen de deformacion dinamo-térmica, mientras que la

plagioclasa posee maclado polisintético y bordes recristalizados.
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La foliacién estd dominada por cristales de mica blanca fengitica de habito tabular subordinados a ésta se
presentan cristales de biotita de mayor tamafio que la mica blanca y estan orientados en la misma direccion
gue la foliacién, sin embargo, no guardan una relacion textural con ésta (Figura 11D). Por otra parte, la

biotita presenta bordes engolfados que sugieren la descomposicién de esos cristales.

La clinozoisita se encuentra en hébitos prismaticos orientada en direccién a la foliacién y bordeando
cristales de feldespato (Figura 11H), asimismo, se encuentra como cristales de menor tamafio dentro de
feldespato y plagioclasa (Figura 11F). Como fases menores se encuentran titanita y epidota, la primera
como agregados de dos o mas cristales, dentro del dominio lepidoblastico y en el centro de estos agregados

hay cristales de rutilo (Figura 11E).
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Figura 10. Fotomicrografias de las texturas representativas de los metagranitos. A. Cristal de plagioclasa con bordes reabsorbidos y
textura poikilitica. B. Acercamiento al cristal de plagioclasa donde se observa cristales de mica blanca y zoisita. C. Cristales de cuarzo
con bordes de recristalizacion y subgranos. D. Agregados de biotita con granate intersticial. E. Agregados de granate con intenso
fracturamiento. F. Cristal de titanita con inclusiones de rutilo y zircén, a su alrededor cristales de biotita, mica blanca y epidota. G. Rutilo
con corona de titanita, rodeado de granate. H. Cristal de apatito coronado por zoisita. I. Cristal subhedral de epidota rodeado de mica

negra y mica blanca. J. Cristales corroidos de anfibol azul.
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Figura 11. Fotomicrografias de las texturas representativas de los granitoides foliados. A. Porfidoblasto de feldespato rodeado por la
foliacion lepidoblastica en luz polarizada y luz paralela (B). C. Cristales de mica banca, probablemente fengita y cristales de zoisita. D.
Imagen en luz paralela de feldespato rodeado por biotita, mica blanca y granate. E. Cristales de rutilo rodeados de titanita, dentro de la
foliacion. F. Cristales de plagioclasa rodeados de zoisita, donde se resalta su birrefringencia anémala. G. Porfidblastos de feldespato en
matriz cuarzo-feldespatica. H. Cristales de zoisita bordeando a cristales de feldespato.

Ortogneisses graniticos

Este grupo se caracterizan por presentar una estructura foliada gneissica bandeada, ya en una vista
microscoépica se observa una textura nemato-lepidoblastica sobre un mosaico cuarzo-feldespatico de grano
medio. El litotipo esta conformado por las siguientes fases minerales: gz, pl, kfs, wm, bt, zo-czo, grt, tbt, tep,
+rt, tttn, £ilm, tanf, +chl.

El dominio cuarzo-feldespatico esta definido por una matriz equigranular conformada por cristales de
cuarzo, feldespato y plagioclasa (Figura 12A). El primero presenta signos de recristalizacion dinadmica tales
como bordes de recristalizacion engolfados, extincién ondulante y presencia de subgranos. Por otra parte el
feldespato y plagioclasa muestran formas totalmente anhedrales, ademas de conservar texturas magmaticas
como maclado polisintético y de enrejado respectivamente (Figura 12A). Las maclas de la plagioclasa estan
deformadas sugiriendo un régimen de deformacion (Figura 12B) en temperaturas de alrededor de 400 °C
(Paschier, 2005), mientras que el feldespato presenta texturas de exsolucion (pertitas) caracteristicas de
eventos de enfriamiento lento.

Conformando la foliacion se encuentran cristales de mica blanca fengitica de hasta medio milimetro de
largo; los cristales mas pequefios comparten bordes con cristales de biotita mientras que los mas grandes

presentan coronas de biotita y cuarzo (Figura 12 C-D). A pesar de que la biotita parece mantener una textura
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de reaccién con la mica blanca, existe otra generaciéon de biotita que se encuentra como porfidoblastos
dentro de la foliacién (Figura 12E). Esta Ultima se caracteriza por presentar formas subhedrales y una
coloracion rojiza, alrededor de las cuales hay agregados granulares de zoisita.

Las epidotas observadas corresponden a cristales de clinozoisita orientados conforme a la foliacion, sin
embargo, ciertos cristales se encuentran en agregados granulares dentro de la foliacion y en ciertos casos
presentando nicleos de allanita. Ocasionalmente la epidota se encuentra como fase mayor en las muestras
cercanas a Rabinal (p.e. muestra CH2) donde este mineral junto a la mica blanca definen la foliacion; donde
ademas los feldespatos y plagioclasas presentan inclusiones de zoisita y de anfibol de color azul en
agregados radiales.

Los granates se encuentran sobre la matriz cuarzo-feldespética y en las muestras mas micaceas estan
bordeados por estas. Se pueden distinguir granates de tres tipos, los primeros conservan todas sus caras y
poseen multiples inclusiones, principalmente de cuarzo, plagioclasa y rutilo. En otras muestras los granates
poseen forma de atolén (Figura 12F), y finalmente hay algunos cristales que estan completamente
reemplazados por clorita en una reaccion de pseudmorfismo.

Como fases menores y creciendo sobre la matriz cuarzo-feldespatica hay cristales euhedrales de titanita
con inclusiones de rutilo, en ocasiones se observan “islas” de rutilo coronadas por titanita de forma

amoeboidal. Por otra parte se observan cristales de ilmenita con coronas sigmoides de titanita (Figura 12H).
Aplitas y pegmatitas

Las aplitas foliadas estan compuestas por gz, pl, fs, msc, grt. La muestra es de tamafio de grano fino
equigranular, los cristales de cuarzo, plagioclasa y feldespato comparten bordes y presentan angulos diedros
de 120° lo que indica cristalizacion en equilibrio; sin embargo, en algunas zonas los cristales de cuarzo
presentan bordes de recristalizacion. Entre los cristales de plagioclasa se encuentran cristales de muscovita,
los cuales definen una foliacion lepidoblastica.

Por otra parte, las aplitas no foliadas estan compuestas por gz, pl, fs, grt, msc y ep las cuales muestran
un tamafio de grano equigranular. Los cristales presentan contactos regulares y angulos diedros entre si, a
excepcion de los cristales de epidota que se encuentran como inclusiones en los cristales de feldespato.
Ambos cuerpos apliticos presentan una proporcién de cuarzo, feldespato y plagioclasa que corresponden a
una composicion granitica.

Las pegmatitas presentan una composicion granitica a tonalitica de acuerdo a la proporcién de los
minerales presentes. Los cristales de cuarzo y plagioclasa tienen tamafios centimétricos y formas
amoeboidales, como fase menor hay cristales de feldespato de forma redondeada con pertitas. Los cristales
de plagioclasa mantienen una textura poikilitica con inclusiones de mica blanca y zoisita que presentan un
control cristalografico en su orientacion, por encima de un maclado polisintético.
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Figura 12. Fotomicrografias de las texturas representativas de los ortogneisses graniticos. A. Cristales de feldespato potasico y
plagioclasa con maclado en enrejado y polisintético. B. Cristal de plagioclasa con macla polisintética deformada. C. Mica blanca con
coronas de biotita. D. Detalle de la foliacion conformada por mica blanca, biotita cristales de zoisita. E. Cristales de biotita anhedral
dentro de la foliacién lepidoblastica. F. Cristal de granate en forma de atolén, con vetas rellenas de clorita. G. Cristales de biotita con
lamelas de mica blanca y rodeados de cristales de epidota con nucleos (pardos) de allanita. H. Fragmentos de rutilo dentro de titanita
anhedral.
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Figura 13. Fotomicrografias de las texturas representativas de las aplitas y pegmatitas. A. Cristal de plagioclasa con maclado
polisintético, rodeado de cuarzo recristalizado. B. Aplita cuarzo-feldespatica con granate, se observan bordes rectos entre los cristales.
Vista en luz paralela (C). D. Banda de cuarzo recristalizado en una meta-pegmatita, a su alrededor hay cristales de plagioclasa con
textura poikilitica. E. Acercamiento a la plagioclasa poikilitica, se observa el maclado polisintético y poikiloblastos de mica blanca. F.
Cristal de feldespato con textura pertitica. G. Cuarzo y feldespato con bordes de recristalizacion, este ultimo presenta macla en
enrejado. H. Cristales de mica banca y zoisita en una pegmatita.
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Quimica mineral

En este apartado se detallan la composicion y caracteristicas quimicas de los principales grupos
minerales presentados en el analisis petrogréafico tales como feldespato, mica, granate y epidota; algunos
analisis quimicos representativos de estas fases se presentan al final del capitulo (Tabla6). Para este analisis

se selecciond una muestra representativa de cada variacién estructural presentada en el Capitulo 4.
Feldespato

Composicionalmente los feldespatos fueron caracterizados mediante analisis puntuales de microscopia
electrénica de barrido (EDS), con su formula estructural calculada en base a 8 oxigenos. La composicion
guimica de esta fase varia entre los miembros potasicos y calcicos de este grupo mineral, mas no se
observa una variacion en funcion de la estructura y textura de la muestra.

Los feldespatos presentan composiciones que oscilan entre Orzs.95Ab,45 (Figura 14) que junto a su textura
pertitica y ante la ausencia de texturas de reaccion indican un caracter magmatico, por lo que se consideran
fases relictas del protolito. Por otra parte, los cristales de plagioclasa presentan una composicién
predominantemente albitica, Abzs.100AN220 (Figura 14), esta estimacién se contrapone con la composicion
estimada mediante el método de Michél-Lévy indicando una posible transformacién durante el

metamorfismo.

Figura 14. Diagrama ternario Ab-An-Or, se muestra la composicion de plagioclasas y feldespatos.

Micas

Los minerales micaceos pertenecen al grupo de los filosilicatos, de los cuales se pueden reconocer dos
tipos de micas dependiendo si dos o tres de sus sitios octaédricos se encuentran ocupados: las micas
dioctaédricas (mica blanca) y trioctaédricas (mica negra) respectivamente.

En el andlisis petrografico se identificaron biotita y mica blanca, de esta Ultima algunas se clasificaron

como muscovitas fengiticas debido a su angulo 2V bajo. Se determiné el contenido de éxidos de Si, Al, Ti,
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Cr, Fe*?, Mn, Mg, Ca y K para ambas micas a partir de los cuales se determiné la formula estructural en base
a 22 oxigenos. Asimismo, se tomaron imagenes de electrones retrodispersados de texturas de interés.

Las imagenes realizadas (Figura 15) permiten observar la relacion entre ambas micas, pues se observa
gue la mica negra se desprende de la mica blanca dejando un rastro de cuarzo intersticial y otros minerales.
Esta textura se ejemplifica en la Figura 15B-C donde la mica negra forma un continuo en forma de lamelas
de mica blanca y en medio de ambos cristales se ubican en cristales de cuarzo. Esta textura sugiere que la

mica blanca se esta formando a partir de la mica negra, dejando un exceso de silice en forma de cuarzo.

Figura 15. Imagenes en BSE a pseudoocolor de cristales de mica. Se observan texturas de corona (A), reemplazamiento (B-C) y
pseudomorfismo (D) entre la mica blanca (azul eléctrico ) y mica negra (amarillo-naranja).

Los cristales de biotita se componen de una solucién solida entre flogopita (kmgsAlSisO10(OH).), annita
(KFe3AlSiz010(0OH),), eastonita (kmg.Al;Si:010(OH),) y siderofilita (KFe,Al;Si.O10(0OH).) (Figura 16A); la cual
resalta por un bajo contenido de Al (<1.5 apfu) y un nimero de Fe (Fe=Fe/Fe-Mg) de entre 0.6 -0.8 (Figura
16A) por lo que los cristales caracterizados se componen en su mayoria de los componentes annita y
flogopita.

Pese a lo anterior existen diferencias entre las biotita de cada una de la muestras (Figura 16B), siendo las
del ortogneiss granitico las mas ferrosas (1.89-1.98 apfu) y las del metagranito porfidico las de menor
contenido de este componente (1.46-1.54 apfu), mientras que el granitoide no deformado mantiene valores
intermedios (1.55-1.70 apfu). Asimismo, estos minerales presentan diferencias respecto al contenido de Mn

(Figura 16C): el ortogneiss granitico tiene contenidos de Mn=0.70-0.97, el metagranito porfiritico de
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Mn=0.09-0.20, el granitoide no deformado de Mn=0.13-0.22 apfu. Este contenido de Mn mantienen una
relacion lineal positiva con la relacion de Fe/Mg, es decir el contenido de Mn aumenta conforme al contenido
de Fe a la vez que disminuye el contenido de Mg. Asimismo, los valores de Ti (apfu) se mantienen casi
constantes, respecto al aumento de Fe, Mg y Mn (Figura 16D).

Figura 16. Diagramas de variacion quimica de cristales de mica. A-D. Variacién quimica de biotita, Eas=eastonita, Sdf=siderofilita,
Phl=flogopita, Ann=annita. E-l. Variacion quimica de cristales de mica blanca, Ms=muscovita, Mrg=margarita, Pg=paragonita.

La mica blanca forma una solucion solida de muscovita (K), margartita (Ca) y paragonita (Na) de acuerdo
a los cationes interlaminares que se presentan. La mayoria de las micas analizadas mantienen mas del 90%
de potasio como catién interlaminar (Figura 16E-F), por lo que propiamente se clasifcan como muscovitas.

En la muscovita (KAI[AISi;]O10(OH).) se da una reaccion de sustitucién del tipo Tschemark entre Al-Al por
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Si-Mg enriqueciéndolas en el componente celadonita (K[MgAl][Sis]010(OH),) conformando el campo de las
fengitas, este intercambio es favorecido por aumento de presion por lo cual las muscovitas fengiticas son
minerales indice de metamorfismo de alta-presion y baja temperatura. Esta tendencia se ve reflejada en las
muscovitas pues se observan valores de Si apfu de entre 3.1-3.4 (Figura 16F), a la vez que disminuye la
cantidad de Al (2.6-2.0). Estas muscovitas presentan una concentracion en los elementos de coordinacion
octaédrica con 10-20% de Mg, 4-10% de Fe**ry 75-90% de Al (Figura 16l).

De manera general el contenido de Ti apfu en las muscovitas se mantiene por debajo de 0.007 apfu, sin
embargo algunas mediciones de mica blanca del ortogneiss granitico reflejan una tendencia a la disminucién
del contenido de Ti apfu conforme el contenido de Si de coordinacion tetraédrica (Figura 16H). Por lo que el

contenido en Ti apfu puede también estar relacionado con el aumento de presion.

Granate

El granate como grupo mineral es uno de los mas importantes en rocas metamorficas ya que puede
preservar un registro de este proceso en forma de zoneamiento o inclusiones de otros minerales (Spear,
1993). Este zoneamiento esta constituido por los principales end-members del granate: almandino
(FesAlLLSis012), grosularia (CasAlSiz012), espesartina (Mn;AlLSizO12) y piropo (MgsAlSi;O1,). Se realizaron
mapas elementales de Fe, Ca, Mg y Mn para observar la abundancia y dispersion de éstos dentro del cristal
y perfiles composicionales de 20 puntos equidistantes de dos granates para cada una de las muestras. Los
granates analizados pertenecen al ortogneiss granitico (CH10b), granitoide porfidico (CH20) y granitoide no
deformado (CH74).

Los granates analizados presentan una composicion rica en almandino y grosularia que representa cerca
del 90% de la misma, mientras que el resto corresponde a piropo y espesartina. Las formulas estructurales
fueron calculadas en base a 24 oxigenos y revelan una composicion general del granate de AlMsg3sGrssy-
38PY61SPS10-1.

Para estos andlisis se eligieron los granates mas euhedrales y con menos signos de bordes de reaccion,
asimismo, durante las mediciones se evitaron las inclusiones y algunas zonas de reabsorcion al interior del
cristal. Los cristales mantienen formas simétricas con didmetros que oscilan entre 0.2-0.6 mm. Se observa
que los cristales estan enriquecidos principalmente en el componente calcico y poseen nucleos pobres en
Mn, que hacen que los bordes se empobrezcan gradualmente en estos componentes,mientras que el
contenido en Fe aumenta desde el nicleo hacia el borde y el Mn se mantiene casi constante (Figura 17).
Finalmente, los bordes de algunos cristales del ortogneiss presentan un pequefio enriquecimiento de Mn,
comparable al del nacleo (Figura 17).

El granate del granitoide porfidico presenta un nicleo rico en almandino y pobre en grosularia (AlM47.2.465
GrSusaa25 PYasa1 SpSesse) que posteriormente se enriquece hacia los bordes en almandino (AlMuss.s2.s GrSaazs.
376 PY2948 SpSr.1.40), también es observable el empobrecimiento de espesartina desde el nicleo hasta el
borde (Figura 18A). En otro de los granates medidos (Figura 18B) se observa un patrén mas complejo, en

este caso el nacleo es de mayor tamafio y presenta mayor variacion en su composiciéon, ademas del mismo
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patron de enriquecimiento en almandino y de empobrecimiento de grosularia y espesartina hacia el borde
(AlMazes22 GrSassass Pyass9 SpSiwass). En el granitoide no deformado se observa el mismo patrén de
grosularia, espesartina y almandino para los granates, excepto porque las variaciones entre nicleo y borde
son mas pequefias (AlMaz.ies1.48 GrSssoass Pyi1ss2 SPSi2.10). Sin embargo, se observa que entre el nicleo y el
borde hay una zona enriquecida en almandino y empobrecida en grosularia (AlMsi 511 GrSase.a36 PYs0-27
SpSi191.4) (Figura 18C-D).

De manera general el granate presenta un aumento en el contenido de almandino y piropo hacia los
bordes a la vez que disminuye el contenido en grosularia espesartina (Figura 18E-I), en un zoneamiento que

se denomina de crecimiento.

Figura 17. Mapeo elemental de cristales representativos de granate. Mapas de Ca, Fe, Mg y Mn de algunos granates del ortogneiss
granitico (A), metagranito megacristalino (B) y granitoide no deformado (C). Los colores mas calidos reflejan una mayor concentracion
del elemento en cuestién respecto a sus alrededores.
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Figura 18. Diagramas de variacion quimica de granate. Perfiles composicionales representativos de granate de la muestra CH20 (A-B)
y CH74 (C-D). Clasificacion en diagrama ternario de los cristales de ambas muestras (E), y diagramas de variacion quimica (F-1) de los

principales componentes respecto a XFe =Fe/Fe+Mg. En los diagramas E-I se sefiala con una flecha la variacién desde el nucleo (N) al
borde (B) de los cristales.
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Epidota

El grupo de la epidota esta conformado principalmente por minerales de dos sistemas cristalograficos:
monoclinico y ortorrdmbico. Las epidotas de caracter ortorrémbico como la zoisita tienen una composicién
semejante a la clinozoisita (Franz y Liebscher, 2004). Por otra parte, las epidotas monoclinicas comprenden
una solucion solida entre la clinozoisita (Ca.Al:Si:O1,(OH), la epidota (CazFe™Al,Si;01,(OH), (Spear, 1993) y
algunos otros componentes menos comunes como allanita, piemontita, tawtanita, etc., enriquecidos en Cr,
Mn, Sry REE.

Figura 19. Imdgenes en BSE a pseudocolor de cristales epidota. Cristales de epidota con intenso zoneamiento y su relacion textural
con cristales de mica (A-B), coronas de zoisita en cristal de apatito, (C), cristales de clinozoisita y mica blanca en matriz de cuarzo (D).

Durante el analisis petrografico se observaron varias generaciones de minerales del grupo de la epidota:
nucleos de allanita con bordes de clinozoisita, cristales de zoisita y clinozoisita orientados de acuerdo a la
foliacion, coronas de zoisita alrededor de cristales de apatito y cristales de epidota sobrecreciendo a la
foliacion. De estos se caracterizaron todos excepto la allanita por la dificultad analitica que conlleva la
medicién de REE; para el resto se realizaron analisis composicionales de éxidos de Si, Al, Ca, Fe, Mg, Mn y
Ti a partir de los cuales se calcularon sus férmulas estructurales en base a 25 oxigenos y considerando todo
el hierro como Fe*®.

Las imagenes en electrones retrodispersados revelan un zoneamiento oscilatorio en la mayoria de los

cristales (Figura 19A-B), excepto en aquellos de habito prismatico (Figura 19D). Por otra parte, en los

39



Capitulo 6. Petrologia

cristales que coronan al apatito hay una clara diferencia de los mas cercanos respecto a aquellos que se
encuentran mas alejados a éste (Figura 19C).

En la Figura 20A se observa que las epidotas muestran una composicién bastante homogénea, puesto
gue se componen de 80-70% de clinozoisita (Czo), 20-30% de epidota (Ep) y menos del 1% de piemontita
(Pm), por lo que los cristales analizados se componen principalmente de una solucién sélida entre los
miembros aluminosos y férricos de ésta (Figura 20B). Individualmente los cristales muestran un ligero
enriquecimiento de Xge (Fe/(Fe+Al)) desde el centro hacia los bordes pero manteniéndose por debajo de Xg.<

0.29.

Figura 20. Diagramas de variacion quimica de epidota. Diagrama ternario de clasificacion de epidotas (A), variacién de contenido de Al
apfu donde se observa el enriquecimiento en clinozoisita (B), y variacion del Ca respecto a XFe (C). Perfiles composicionales de dos
cristales de epidota correspondientes a las muestras CH74 (D) y CH10b (E).

En dichos perfiles (Figura 20D-E) no se observa una variacién intensa de algunos de los dos
componentes (Ep y Czo) por lo que el zoneamiento observado en las imagenes de BSE no puede ser
atribuido a la variacién de elementos mayores sino que, probablemente sea ocasionado por la distribucién
de elementos traza en el cristal, como el Sr o el Ce, lo cuales no fueron cuantificados.

Las epidotas analizadas estan mas enriquecidas en clinozoisita con valores de Al apfu de 2.0 a 2.5y 0.9-
0.5 de Fe apfu (Figura 20D-E). Respecto al contenido en Ca, los cristales mantienen una concentracion

constante que oscila entre 2.2 y 1.8 apfu para los cristales de todas las muestras aunque, los cristales que

40



Capitulo 6. Petrologia

coronan al apatito presentan un déficit de este componente (Figura 20D-E), probablemente atribuido a la

sustitucion por un elemento no cuantificado como el Sr, el cual presenta un radio iénico similar al Ca.

Paragénesis mineral

Con lo expuesto anteriormente es posible agrupar cada uno de los minerales identificados en el andlisis
petrografico en tres paragénesis de acuerdo a las relaciones texturales observadas (Tabla 4).

Se consideraron como fases relictas a aquellas que presentan formas anhedrales con multiples bordes de
reaccion y signos de recristalizacion, inclusiones dentro de otra fase mineral y fases que presentan texturas
pertenecientes a rocas graniticas tales como feldespatos y plagioclasas. De este modo se considera la
asociacion de gz, pl, fs, bt, tap, all, £ilm, £zrn forma parte de la paragénesis relicta del protolito la cual, de
acuerdo al conteo de puntos realizado (Figura 21), probablemente corresponda a una composicién granitica
a granodioritica.

Lo minerales mas euhedrales se consideraron como fases formadas durante la progresién del
metamorfismo, mientras que, en el caso de las texturas de reaccién se consideraron a las fases con cristales
mas euhedrales como parte de esta paragénesis: gz, pl (ab), phe, zo, czo, Ca-grt, rt, anf zcal. Finalmente
las fases que estdn reemplazando a otros minerales corresponden a condiciones de menor presién y
temperatura, respecto a las alcanzadas durante la progresion, dicha asociacion es la siguiente: gz, bt, mu,
ttn, chl, ep, ilm. De acuerdo a lo anterior es posible considerar que la paragénesis de progresion corresponde

a facies de anfibolita-eclogita, y la de retrogresion a facies de esquisto verde.

Figura 21. Diagrama de Streckeisen para rocas graniticas con los resultados del conteo modal de qz-pl-fs.
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Paragénesis
Fase mineral Magmaética Prograda Retrograda
Qz - -
Cristales con
Plg maclas
Ab I I
Or
Kfs Mcr
All
Czo
® % I
Ep I
Ap
7r Prismaticos
Inclusion en Ttn e
Tur Tur
Mica Wm
blanca Fengita - -
Mica negra FOrfidobléstos e
Coronas
Rt
Porfidoblastos
Grt Cumulos
Atolén e
Cal
Azul
Anf Fibroso
Chl
Amoeboidal
tn Euhedral

Tabla 4. Cuadro paragenético de las unidades analizadas. Las paragénesis se obtuvieron para todas las variaciones estructurales de
los granitoides estudiados, con base en las relaciones texturales observadas durante el analisis petrogréfico.

Condiciones del metamorfismo

Como se menciond al inicio de este trabajo, la estimacion de las condiciones P-T en rocas cuarzo-
feldespéticas es un campo poco explorado, por lo que la estimacion de las condiciones del metamorfismo se
realiz6 combinando varios métodos, entre los que incluyen termobarometria convencional, calculo de redes

petrogenéticas y el analisis de pseudosecciones.
Termobarometria convencional

Con base en las asociaciones minerales presentes se eligié el termdémetro de granate-muscovita (GM)

(Wu y Zhao, 2006) y los barémetros de silice (Massonne y Schreyer, 1987) y titanio en fengita (Auzanneau
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et al., 2010). El barbmetro de Si en fengita (Massonne y Schreyer, 1987) esta calibrado para composiciones
félsicas, temperaturas de entre 350 °C y 700 °C, y presiones de 16 a 22 kbar; por otra parte el barébmetro de
Ti en fengita (Auzanneau et al., 2010) lo esta para condiciones de facies de eclogita de alta temperatura y
litologias de metagrauvacas y metapelitas.

El termdémetro GM (Wu y Zhao, 2006) esta calibrado para composiciones metaluminosas de alto grado en
intervalos de temperatura de 450 °C a 760 °C y se basa en el intercambio Fe*>-Mg entre el granate y la
muscovita, de acuerdo a la siguiente reaccion:

Mg:ALLSizO1, + 3K (FeAl) SisO1 (OH), = Fe3ALLSisO1, + 3K (MgAI) SisO1 (OH),
Piropo Fe-celadonita Almandino Mg-celadonita

Los minerales seleccionados para esta estimacion corresponden a un metagranito no deformado
(muestra CH74), para esto se eligié la muscovita mas rica en Si y el nucleo y borde del cristal de granate
mas euhedral (Tabla 5). Como ya se menciond, el granate muestra un zoneamiento progrado por lo que los
bordes de los cristales representan, probablemente, equilibrios mas cercanos al pico metamérfico.

El célculo del termémetro GM se realizé por medio de una hoja de calculo proporcionada por los autores
(Wu y Zhao, 2006), en el que se asume que la muscovita contiene al menos 50% de Fe* se obtuvieron un
par de curvas cuya interseccion con sus respectivas isopletas de Si y Ti en fengita se observan en la Figura
22. Sin embargo ambas intersecciones arrojan resultados diferentes: la estimacién realizada con el
barémetro de Ti en fengita (Figura 22A) arroja presiones de entre 20.1 y 30.6 kbar con temperaturas entre
628 y 668 °C, mientras que la estimacién realizada con las isopletas de Si (Figura 22A) da presiones mas

bajas (12.4-12.9 kbar) con intervalos de temperatura similares (631-677 °C).

Figura 22. Resultados de la termobarometria convencional. A. Barémetro de Ti en phe (Auzanneau et al, 2010) y termémetro Grt-mu.
B. Barémetro de Si en phe (Massone y Schreyer, 1987) y termémetro Grt-mu.
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Granate Granate

Analisis Mica blanca (borde) (nucleo)
SiO, 51.33 37.98 37.80
Al,O, 27.16 20.79 20.64
Tio, 0.54 0.05 0.11
MgO 2.29 0.84 0.57
FeO, 5.26 23.90 23.30
MnO 0.00 0.69 0.57
caO 0.02 15.87 16.93
Na,O 0.12 0.00 0.00
K,O 11.23 0.00 0.00
Cr,0, 0.00 0.00 0.00
Total 97.94 100.11 99.91
Xpy - 0.03 0.02
Xalm - 0.51 0.50
Xsps - 0.02 0.01
Xgrs - 0.44 0.47
Siv 3.39 - -
AV 1.50 - -

Tv! 0.027 - -

Tabla 5. Composicion de los minerales usados para la termobarometria.

Red petrogenética

Como punto de comparacion se realiz0 un célculo de redes petrogenéticas para el sistema de
composicion NCKFMASHT empleando el software TWQ 2.3 (Berman, 2007) y la base de datos
termodinamicos DECO06, la cual fue modificada con las propiedades termodindmicas de la Fe-celadonita y
Mg-celadonita obtenidas por Massonne (1995).

Las red fue realizada considerando las fases minerales observadas durante el andlisis petrografico con
excepcion del feldespato potasico por tratarse de una fase relicta sin evidencias de reaccion, asimismo se
considero a la jadeita en el calculo ya que en rocas similares descritas en la literatura se ha observado esta
fase. Con base en las curvas de reaccion se acotaron los campos de estabilidad de Fe-celadonita, jadeita y
rutilo como un estimado de las condiciones del pico metamorfico.

En la red (Figura 23A) se observa que la Fe-celadonita es estable a bajas presiones (~14 kbar)
definiendo un campo que aumenta con la temperatura hasta altas presiones (~24 kbar), dicha curva de
estabilidad esta definida por la reaccién de descomposicién de la celadonita en cuarzo, muscovita y biotita la
cual ha sido observada como coronas de biotita alrededor de mica fengitica. Esta linea de reaccién puede
considerarse como el limite inferior de la paragénesis de alta presion, mientras que el limite superior de este
campo estaria acotado por la curva de estabilidad cuarzo-coesita. Por otro lado, la temperatura fue acotada
con los termémetros ya calculados anteriormente. Esto permite acotar un campo de entre 630-670 °Cy 21-
25 kbar donde probablemente esté ubicado el pico metamarfico (Figura 23B).

Por debajo del limite de estabilidad de la Fe-celadonita hay diversas lineas de reaccién que describen
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texturas ya observadas (p.e. grosularia y rutilo reaccionan para formar titanita), que permiten acotar un

campo de estabilidad para la paragénesis de retrogresion barica entre los 12 a 15 kbar y 600 a 700 °C.

Figura 23. Red petrogénetica calculada mediante TWQ (Berman, 2007),

Analisis de pseudosecciones

Diversos autores (Coggon y Holland, 2002; Keller et al., 2005) han observado que la composicién de la
mica es fuertemente dependiente de la composicién de roca total y el equilibrio con diversas fases, por lo
gue se suele combinar métodos convencionales con técnicas de calculo termodindmico de isopletas con
software como Perplex, Theriak, Thermocalc, entre otros. Con base en lo anterior se hizo un analisis de las
pseudosecciones calculadas por Chopin et al., (2012) y Massonne (2015), con el objetivo de observar el
comportamiento de sistemas graniticos a altas presiones y compararlas con el presente caso de estudio.

La pseudoseccion calculada por Chopin et al., (2012) fue realizada para un ortogneiss de alta presién del
Macizo de Bohemia con modelos de solucion para granate, biotita, fundido, epidota, feldespato y muscovita.
En este diagrama (Figura 24A) se observan principalmente dos campos de estabilidad: el primero a mayor
presion para una paragénesis de pl, kfs, gz, mu, grt y ttn y el segundo (a menor presién) que incorpora biotita
a esta asociacién mineral. Asimismo se observan algunas isopletas de Si en fengita y de Xca. en granate.

La principal diferencia que tiene esta prediccion con el arreglo mineral observado en el caso de estudio es
gue el rutilo no esté presente a favor de la titanita, lo cual puede atribuirse a un mayor contenido en Ca para
la composicion utilizada por Chopin et al., (2012). En esta pseudoseccion se observa que en una trayectoria
de metamorfismo progrado el granate se empobrece en Ca el cual se observa en todos los granates

analizados; a su vez la mica blanca se enriquece en celadonita teniendo como limite una isopleta de Si=3.4
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cerca a los 800 °C. Con base en estas observaciones es probable que el campo de estabilidad de la
paragénesis de alta presion observada en los metagranitos de Chuacus esté ubicado a mas de 20kbar y
entre 630 °C y 670 °C (Figura 24A).

La pseudoseccion (Figura 24B) calculada por Massonne (2015) fue realizada para un metagranito de los
Alpes, Gran Paradiso, considerando modelos de solucion para granate, feldespato, biotita, epidota,
muscovita y piroxeno. En este diagrama se observan varios campos de estabilidad diferenciados por la
presencia de titanita, rutilo e ilmenita; asimismo se observan isopletas de Si en fengita y de Xc. en granate.

En cuanto a las isopletas de Ca en granate se observa una disminucién de este componente conforme el
aumento de presiéon y temperatura, mientras que las isopletas de Si en muscovita se observa un
comportamiento lineal de estas a bajas presiones que tiende a formar bucles a presiones entre 18 y 23 kbar
lo que permite que existan dos isopletas de 3.42 en este modelo (Figura 24B). Para este caso es posible
acotar un campo de estabilidad ente estas isopletas y el termdmetro calculado. La estimacion segun este
modelo esta entre ~13 a 20 kbar y ~650 a 700 °C, resultados que son equivalentes a los obtenidos con el

modelo de Chopin et al., (2012), el barémetro de Ti en fengita y la red petrogenética.

Figura 24. Pseudosecciones para rocas metagraniticas de alta-presion. Modificadas de Chopin et al., 2012 (A) y Massonne, 2005 (B).
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Tabla 6.Microanalisis quimicos representativos de los principales grupos minerales. Los analisis de feldespato fueron obtenidos mediante analisis EDS.

N
~

Feldespato

wit%

Ortogneiss granitico

Granitoide porfiritico

Sio, 64.66 65.01 65.40 65.63 67.03 67.32 63.66 64.13 64.13 64.43 65.97 66.32
AlLO, 19.33 19.06 21.43 21.19 20.42 20.33 19.61 19.62 19.68 19.27 21.22 20.89
CaO 0.00 0.00 1.72 1.33 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 1.10 1.12
Na,0 1.00 1.20 11.45 11.85 12.55 12.35 0.78 0.54 0.79 1.14 11.70 11.68
K,0 15.01 14.73 0.00 0.00 0.00 0.00 15.95 15.71 15.40 15.17 0.00 0.00
BaO 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 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.01 99.99 100.01
SiV 297 2.98 2.88 2.89 2.94 2.95 2.95 2.96 2.95 297 2.90 2.91
AlY 1.05 1.03 1.11 1.10 1.06 1.05 1.07 1.07 1.07 1.05 1.10 1.08
Ba 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
K 0.88 0.86 0.00 0.00 0.00 0.00 0.94 0.92 0.91 0.89 0.00 0.00
Na 0.09 0.11 0.98 1.01 1.07 1.05 0.07 0.05 0.07 0.10 1.00 0.99
Ca 0.00 0.00 0.08 0.06 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.05 0.05
witd% Granitoide no deformado Augengneiss granitico Granitoide foliado
Sio, 64.75 64.34 64.32 64.65 67.50 67.05 67.15 66.53 61.41 63.39
AlLO, 19.49 19.79 19.33 19.53 19.96 2043 20.41 20.87 23.31 22.35
CaO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.88 3.60 3.24
Na,0 1.07 1.08 0.87 0.88 12.55 12.52 12.44 11.72 8.62 10.62
K,0 14.68 14.79 15.49 14.94 0.00 0.00 0.00 0.00 0.38 0.39
BaO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Total 99.99 100.00 100.01 100.00 100.01 100.00 100.00 100.00 97.32 99.99
SiV 2.97 2.96 297 297 2.96 2.94 294 2.92 2.78 2.81
AlY 1.05 1.07 1.05 1.06 1.03 1.06 1.05 1.08 1.25 1.17
Ba 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
K 0.86 0.87 0.91 0.88 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.02
Na 0.10 0.10 0.08 0.08 1.07 1.06 1.06 1.00 0.76 0.91
Ca 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.04 0.17 0.15
Epidota
wit% Ortogneiss granitico Granitoide porfiritico Granitoide no deformado
sio, 39.62 38.41 37.84 39.39 38.79 36.40 38.76 36.84 37.31 36.03 37.14 36.99
AlLO, 23.26 22.34 24.30 23.58 23.30 21.80 23.17 21.02 24.18 23.73 23.90 24.07
Tio, 0.10 0.15 0.17 0.13 0.12 0.11 0.12 0.10 0.13 0.12 0.08 0.11
MgO 0.03 0.08 0.12 0.05 0.03 0.06 0.04 0.13 0.04 0.03 0.03 0.04
FeO, 10.82 10.42 10.09 10.42 11.66 11.94 12.04 11.94 9.18 8.88 953 8.46
MnO 0.18 0.12 0.09 0.15 0.03 0.05 0.04 0.04 0.02 0.00 0.02 0.01
CaO 22.77 21.02 22.01 23.08 24.16 23.15 2411 21.54 24.40 23.68 24.18 24.23
Total 96.75 92.54 94.62 96.80 98.09 93.51 98.27 91.61 95.25 92.46 94.89 93.91
Si* 3.12 3.15 3.04 3.10 3.04 3.00 3.03 3.08 3.00 2.99 3.00 3.02
Al 2.16 2.16 2.30 2.19 2.15 2.12 2.14 2.07 2.29 2.32 2.28 2.31
Ti*4 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
Mg* 0.00 0.01 0.01 0.01 0.00 0.01 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00 0.01
Fe*? 0.71 0.72 0.68 0.69 0.76 0.82 0.79 0.84 0.62 0.62 0.64 0.58
Mn*2 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca*? 1.92 1.85 1.90 1.95 2.03 2.05 2.02 1.93 2.10 2.10 2.10 2.12




Muscovita fengitica

wt% Ortogneiss granitico Granitoide porfiritico * Granitoide no deformado
Sio, 49.61 49.52 49.40 49.67 48.86 49.09 48.99 49.92 51.33 50.18 50.15 49.74
AlLO, 26.14 26.30 26.24 26.53 29.31 29.21 29.22 29.79 27.16 26.61 26.46 26.16
TiO, 0.97 0.91 0.98 0.94 1.22 1.09 1.07 0.00 0.54 0.52 0.51 0.61
MgoO 1.40 1.35 1.41 1.33 3.03 271 2.95 3.03 2.29 2.36 2.33 2.30
FeO, 8.34 8.31 8.17 8.14 6.24 6.95 6.67 5.89 5.26 5.49 5.65 541
MnO 0.00 0.01 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00
CaO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00
Na,0 0.20 0.14 0.22 0.20 0.00 0.00 0.00 0.00 0.12 0.15 0.15 0.14
K,0 11.04 10.83 10.78 10.94 11.35 10.94 11.10 11.37 11.23 10.98 10.85 11.06
Total 97.71 97.35 97.21 97.77 100.01 99.99 100.00 100.00 97.94 96.31 96.15 9541
siV 3.34 3.34 3.34 3.34 3.19 3.21 3.20 3.25 3.39 3.38 3.38 3.38
AlY 0.66 0.66 0.66 0.66 0.81 0.79 0.80 0.75 0.61 0.62 0.62 0.62
AlV 1.42 1.44 1.43 1.44 1.45 1.46 1.45 1.53 1.50 1.49 1.48 1.48
TV 0.05 0.05 0.05 0.05 0.06 0.05 0.05 0.00 0.03 0.03 0.03 0.03
Fe "' 0.47 0.47 0.46 0.46 0.34 0.38 0.36 0.32 0.29 0.31 0.32 0.31
Mn" 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg "' 0.14 0.14 0.14 0.13 0.30 0.26 0.29 0.29 0.23 0.24 0.23 0.23
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
Na 0.03 0.02 0.03 0.03 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.02 0.02 0.02
K 0.95 0.93 0.93 0.94 0.95 0.91 0.93 0.94 0.95 0.94 0.93 0.96
Biotita
wt% Ortogneiss granitico Granitoide porfiritico Granitoide no deformado
Sio, 36.40 36.36 36.07 36.29 37.46 38.10 37.65 37.21 37.07 37.11 37.38 37.83
Alzos 16.16 15.60 15.56 15.58 15.53 15.71 1541 15.36 17.24 17.06 17.13 16.43
Tio, 3.37 2.85 291 2.85 2.69 2.71 2.69 2.72 1.83 1.86 1.85 1.99
MgoO 3.50 4.46 4.53 4.54 8.23 8.35 8.29 7.92 6.33 6.42 6.58 6.90
FeO, 30.24 30.22 29.92 30.24 24.54 23.21 23.75 24.09 27.00 26.66 26.36 25.77
MnO 0.31 0.24 0.24 0.26 0.06 0.05 0.05 0.08 0.06 0.05 0.03 0.07
CaO 0.00 0.00 0.01 0.00 0.08 0.10 0.10 0.14 0.08 0.13 0.00 0.15
Na,0 0.02 0.09 0.17 0.06 0.10 0.12 0.11 0.10 0.06 0.09 0.02 0.10
K,0 9.59 10.08 9.83 9.98 9.49 9.82 9.66 9.77 9.40 9.41 9.70 9.41
Total 99.57 99.90 99.24 99.79 98.18 98.17 97.72 97.38 99.07 98.80 99.05 98.65
SiV 2.78 2.78 2.77 2.78 2.83 2.86 2.85 2.83 2.80 2.81 2.82 2.85
AlY 1.22 1.22 1.23 1.22 1.17 1.14 1.15 1.17 1.20 1.19 1.18 1.15
AlY 0.23 0.18 0.18 0.18 0.21 0.25 0.22 0.21 0.33 0.33 0.34 0.31
TV 0.19 0.16 0.17 0.16 0.15 0.15 0.15 0.16 0.10 0.11 0.10 0.11
Fe V' 1.93 1.93 1.92 1.93 1.55 1.46 1.50 1.53 1.70 1.69 1.66 1.62
Mn"' 0.09 0.07 0.07 0.07 0.02 0.01 0.01 0.02 0.02 0.01 0.01 0.02
Mg " 0.40 0.51 0.52 0.52 0.93 0.93 0.94 0.90 0.71 0.72 0.74 0.77
Ca 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.01
Na 0.00 0.01 0.03 0.01 0.01 0.02 0.02 0.02 0.01 0.01 0.00 0.02
K 0.93 0.98 0.96 0.97 0.91 0.94 0.93 0.95 0.91 0.91 0.93 0.90

Tabla 6. Microanélisis quimicos representativos de los principales grupos minerales (continuacion). Los analisis de muscovita del granitoide porfidico fueron obtenidos mediante anélisis EDS.

N
[ee)



Granate

Ortogneiss granitico Granitoide porfiritico Granitoide no deformado
wt% Nucleo Borde Nucleo Borde Nucleo Borde Nucleo Borde Nucleo Borde
Sio, 37.91 39.78 37.79 37.87 38.16 37.93 37.80 37.98 37.95 38.13
AlLO, 18.95 19.28 20.39 20.61 20.97 20.04 20.64 20.79 20.86 20.91
Tio, 0.16 0.10 0.04 0.08 0.09 0.05 0.11 0.05 0.09 0.03
MgO 0.22 0.55 1.09 1.37 1.01 151 0.57 0.84 0.56 0.62
FeO, 25.30 28.36 21.84 23.89 21.74 23.94 23.30 23.90 22.10 22.62
MnO 0.63 0.42 2.92 1.89 3.01 1.58 0.57 0.69 0.84 0.56
CaO 16.04 13.46 15.76 13.30 15.57 13.79 16.93 15.87 17.38 17.39
Na,0 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
K,0 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Total 99.21 101.95 99.82 99.00 100.54 98.84 99.91 100.11 99.77 100.26
SsiV 3.06 3.12 3.00 3.02 3.00 3.04 3.00 3.01 3.00 3.01
AlY 1.80 1.78 1.91 191 1.95 1.89 1.93 1.94 1.95 1.94
Fe" 0.20 0.22 0.09 0.09 0.05 0.11 0.07 0.06 0.05 0.06
Ca 1.39 1.13 1.34 1.24 1.31 1.18 1.44 1.35 1.47 1.47
Mn 0.04 0.03 0.20 0.12 0.20 0.11 0.04 0.05 0.06 0.04
Mg 0.03 0.06 0.13 0.15 0.12 0.18 0.07 0.10 0.07 0.07
Fe 1.51 1.64 1.36 1.47 1.38 1.50 1.48 152 141 1.43
Py 0.01 0.02 0.04 0.05 0.04 0.06 0.02 0.03 0.02 0.02
Alm 0.54 0.60 0.47 0.51 0.47 0.52 0.50 051 0.48 0.49
Spss 0.01 0.01 0.06 0.04 0.07 0.03 0.01 0.02 0.02 0.01
Grs 0.44 0.37 0.43 0.40 0.43 0.39 0.47 0.44 0.48 0.48

Tabla 6. Microandlisis quimicos representativos de los principales grupos minerales (continuacion). La proporcién de componentes en granate se obtuvo a partir de las fracciones cationicas
de los elementos de coordinacién cubica (Ca, Mn, Mg, Fe).
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Capitulo 7. Geoquimica

Con el propésito de identificar los posibles protolitos y los mecanismos que los originaron, se realizaron
andlisis geoquimicos de elementos mayores y traza de nueve muestras representativas de la variabilidad
estructural observada (Tabla 7).

Muestra CH8 CH57 CH20 CH55 CH74 CH73 CH28 CH49 CH-10b
Granito . Granitoide  Granitoide Granitoide Aug_en- Ortogneiss . Ortogneiss
. . foliado Granito porfidico porfidico no gnetss granitico Ortogneiss granitico
Litologia foliado deformado granitico plegado
SiO, 77.226 69.825 62.946 68.13 67.525 67.951 70.985 55.176 72.579
TiO, 0.135 0.247 0.855 0.508 0.575 0.767 0.315 2.557 0.257
Al,Os 12.735 16.834 16.476 15.637 14.801 14.175 13.308 14.392 13.567
Fe 05t 1.552 1.937 5.196 3.908 4.087 5.132 3.236 9.731 2.778
MnO 0.018 0.027 0.09 0.053 0.059 0.055 0.035 0.158 0.032
MgO 0.335 0.62 1.532 1.005 0.751 1.121 0.663 4.388 0.536
CaO 0.686 3.111 3.016 2.025 1.724 1572 1.004 6.58 0.643
Na.O 521 6.041 4.998 4421 3.029 2.418 2.634 4.822 3.003
K:O 1.345 0.836 3.79 3.238 6.655 5.519 7.095 0.642 6.067
P20s 0.014 0.052 0.338 0.207 0.197 0.215 0.102 0.89 0.046
PxC 0.68 0.7 1.03 0.99 0.52 1.26 0.43 0.56 0.49
Total 99.936 100.23 100.267 100.122 99.923 100.185 99.807 99.896 99.998
Ti - - 0.778 0.499 0.584 0.756 - 2401 0.269
La - - 46.481 49.952 67.848 58.953 - 41.629 81.794
Ce - - 86.399 88.266 130.226 122.901 - 88.550 120.743
Pr - - 9.853 9.643 13.422 14.227 - 11531 9.419
Nd - - 35.036 32.228 49.798 65.267 - 46.282 28.903
Sm - - 6.336 5.579 11.464 14.998 - 8.452 3.466
Eu - - 1.899 1.455 2.559 2.508 - 2.040 2.031
Th - - 0.900 0.818 1.540 2.396 - 0.949 0.269
Gd - - 5.854 5.006 10.340 14.762 - 7.151 2.435
Dy - - 5.290 4.926 8.634 15.046 - 4.839 0.702
Ho - - 1.070 1.033 1.596 2.989 - 0.891 0.137
Er - - 3.124 3.096 4.392 8.468 - 2.345 0.455
Yb - - 3.170 3.168 3.340 7.731 - 1.866 0.486
Lu - - 0.488 0.496 0.504 1.092 - 0.267 0.100
Hf - - 7.592 7.386 9.011 13.315 - 2.776 6.688
Ta - - 1.350 1.700 1.097 1.752 - 0.522 0.081
Pb - - 14.340 17.960 22.957 18.265 - 4.826 24475
Th - - 6.955 7.409 0.852 17.530 - 1.240 29.151
U - - 1.134 1.044 0.698 3.759 - 0.414 2.152
Rb - - 72.072 51.034 182.380 199.944 - 9.863 215.389
Sr - - 610.840 379.366 204.444 91.364 - 680.303 94.596
Y - - 30.478 29.979 43.752 83.490 - 25.012 3.532
zr - - 349.552 332.747 372.647 483.849 - 114.194 220.764
Nb - - 21.349 23.846 17.582 23.366 - 10.428 3.801
Cs - - - - - - - - -
Ba - - 1835.626 1016.238 1085.323 793.081 - 206.327 572.253
Hf - - 7.592 7.386 9.011 13.315 - 2.776 6.688

Tabla 7. Resultados de analisis geoquimicos de elementos mayores y traza de roca total. La concentracion de elementos mayores se
encuentra en porcentaje en peso, mientras que la de los elementos traza se encuentra en ppm, excepto el Ti que se presenta en
porcentaje en peso.

Una consideracion previa del estudio del metamorfismo es que durante estos procesos las rocas pueden
ver afectada su composicion, a pesar de que estos se consideran isoquimicos, es decir que su composicion

no cambia durante la recristalizacion y la neo-formaciéon de minerales. Sin embargo, es ampliamente
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reconocido que la concentracion de algunos elementos mayores y traza pueden variar considerablemente
durante estos procesos (Bucher y Grapes, 2011; Rollinson, 1993). Por lo tanto, a esto se debe tener sumo
cuidado con las interpretaciones que se realizen, puesto que la concentracién de algunos de estos
elementos pueden verse modificada por alteracion, hidrotermalismo y metamorfismo, siendo este ultimo el
caso de estas muestras. Debido a esto se otorgd mayor importancia interpretativa a los elementos menos
méviles como son las tierras raras medias y pesadas (MREE y HREE) y los elementos de alto potencial
(HFSE), sobre los elementos mas moviles como son los de largo radio iénico (LILE) que son facilmente

movilizados durante los procesos antes mencionados.

Geoquimica de elementos mayores

Las muestras analizadas presentan un contenido de SiO, que varia de 63% a 74% y un porcentaje de
alcalis de entre 10% y 6% por lo se clasifican como granitos segun el diagrama TAS para rocas pluténicas
(Figura 25A). Ademas éstos presentan un caracter hiperaluminoso a metaluminoso (Figura 25B). Sin
embargo, el ortogneiss plegado presenta un 55% de SiO, y un porcentaje de alcalis del 6% con un caracter
metaluminoso (Figura 25B), por lo que su composicién corresponde a la de un diorita (Figura 25A).

Adicionalmente se realiz6 el diagrama de clasificacion de O'Connor (1965), puesto que resulta mas
conveniente para el uso de rocas metagraniticas ya que utiliza la mineralogia normativa de un magma de
dicha composicion al cristalizar. Se observa que los ortogneisses graniticos y granitoide no deformado
(muestras CH10, CH73, CH74 y CH28) corresponden rocas de composicidn granitica, mientras que los
granitoides porfiriiticos se encuentran en el limite entre los campos del granito y trondjhemita. Finalmente las
muestras restantes, granitoides foliados, se encuentran en el campo de la tonalita y la trondhjemita (Figura
25C).

Geoquimica de elementos traza

El analisis de elementos traza se realiz6 empleando diagramas de tierras raras y multi-elementales,
normalizados respecto a los valores de la condrita de McDonough y Sun (1995) y el manto primordial de Sun
y McDonough (1989), respectivamente.

Los metagranitos porfidicos, muestras CH20 y CH55, muestran patrones de REE (Figura 26A) con un
fraccionamiento progresivo desde las tierras raras ligeras (La-Lu), con una anomalia negativa de Eu apenas
perceptible y un patrén casi plano de las tierras raras pesadas (Dy-Lu) con un ligero enriquecimiento en Yb y
Lu. Por otro lado, en el diagrama multi-elemental (Figura 26B) se observa una empobrecimiento en los
elementos moviles (LILE), excepto por una anomalia positiva de Ba, una anomalia casi nula de Sry un ligero
enriquecimiento en Zr.

Las muestras CH73 y CH74 a pesar de presentar una estructura diferente, mineralégica y
geoquimicamente son muy similares. Ambas muestras poseen un patrébn de tierras raras con un

empobrecimiento progresivo en tierras raras ligeras (La-Sm) y una anomalia negativa de Eu, con un
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empobrecimiento de las tierras raras pesadas (Figura 26A). La principal diferencia entre ambas muestras es
que el granitoide presenta una anomalia negativa de Th y el augengneiss un enriquecimiento en Th y U
(Figura 26B). La muestra CH49, el ortogneiss foliado, posee un patron de tierras raras similar a las muestras
anteriores salvo por un mayor empobrecimiento en las tierras raras pesadas y una anomalia negativa de Eu
pequefia, equivalente a la de las muestras CH20 y CH55. Asimismo se observa una disminucion en el
contenido de elementos méviles como el Rb, Ba, Th y U, y un ligero empobrecimiento de Hf y Zr (Figura
26B).

Finalmente el ortogneiss granitico (CH10b) es la muestra mas contrastante respecto al resto pues
mantiene un empobrecimiento progresivo hacia las tierras raras pesadas que a partir del Gd cae
drasticamente hasta el Dy y enriqueciéndose de nuevo desde el Er hasta el Lu, formando un patrén en forma
de “U” (Figura 26A). Ademas presenta una anomalia positiva de Eu, y anomalias negativas de Ta y Nb

observadas en el diagrama multi-elemental.

Figura 25. Diagramas de clasificacion de rocas graniticas. A. Diagrama TAS (Wilson, 1989) para la clasificacion de rocas pluténicas, el
balance de oxido de hierro total se obtuvo mediante el software IgRoCS (Verma y Rivera, 2013). B. Diagrama de aluminosidad de Gill
(2001), en base a los porcentajes molares de los o6xidos de aluminio, calcio, potasio y sodio. C. Clasificacién normativa de rocas
graniticas de O'connor (1965), con la norma de Barth-Niggli.
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Figura 26. Diagramas de variacion de elementos traza normalizados de acuerdo a Sun y McDonough (1989) y Sun (1995).
A. Diagrama de tierras raras normalizado respecto a la condrita de Sun y McDonough (1989). B. Diagrama de arafia de normalizado
respecto al manto primordial de McDonough y Sun (1995).

Discriminacion tectono-magmatica

Se utilizaron los andlisis geoquimicos para indagar sobre el posible ambiente geol6gico de formacién de
los protolitos, tomando en cuenta el problema de movilizacién quimica antes mencionado. En un principio se
utilizaron los diagramas de discriminacion clasicos de Pearce et al. (1984) los cuales hacen uso de tierras
raras y elementos incompatibles como Y, Yb, Ta, Nb y Rb. De éstos el Rb es el elemento mas mévil durante
procesos de metamorfismo e hidrotermalismo por lo que estos diagramas pueden dar resultados erréneos,
sin embargo, se ha asumido que la movilidad de tierras raras ligeras es menor en rocas de composicion
granitica en comparacién a rocas de composicion basica (Rollinson, 1993).

Con base en lo anterior se utilizaron los diagramas de Pearce basados en Y+Nb-Rb y Yb+Ta-Rb (Figura
27A-B), en los cuales el ortogneiss granitico (CH10b) es clasificado en el campo de los granitos sin-
colisionales, mientras que el ortogneiss plegado (CH49) lo hace en el de los granitos de arco volcanico. Las
muestras restantes (augengneiss, granitoide y metagranitos) se localizan entre los campos de los granitos
intra-placa y arco volcénico, en una regién que se ha designado para granitos de caracter post-colisional
(Figura 27A-B).

Por otra parte, se utilizaron los diagramas de discriminacién tecténica para granitos propuestos por Verma
et al., (2012). A diferencia de los diagramas clasicos de Pearce, estos esquemas utilizan la composicién de
elementos mayores y se basan en un tratamiento estadistico multivariable para clasificar rocas graniticas en
cuatro ambientes tecténicos: rifft continental, colisional, arco de islas y arco continental. En estos diagramas
(Figura 27C-E) las muestras restantes (CH8, CH49 y CH57) se clasifican en los campos de arco continental
e insular por lo que su origen puede estar ligado a un ambiente de subduccion, mientras que las muestras

ortogneisses graniticos lo hacen en el ambiente colisional. Por otra parte, las muestras CH73 y CH74 se
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ubican en el campo de los granitos de rifft continental, mientras que los granitoides porfidicos lo hacen entre

el limite de los campos de rifft, arco continental y colisional, por lo que su discriminacién es ambigua.

Figura 27. Diagramas de discriminacion tectonomagmatica para rocas graniticas. A-B. Diagramas de Pearce et al., 1984; VAG: granito
de arco volcanico, ORG: granito de cresta oceanica, WPG: granito intra-placa, syn-COLG: granito sin-colisional, PCOL:granito post-
colisional. C-E. Diagramas de Verma et al., 2012; CR: rifft continental, IA: arco de islas, CA: arco continental, COL: colisional.
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Modelos de cristalizacion

Como ya se menciono al inicio de este apartado uno de los principales objetivos de la petrologia
metamorfica es la identificacién de los posible protolitos, por medio del andlisis petrogréafico y geoquimico.
Sin embargo nuevas herramientas de modelacién numérica permiten simular escenarios de las condiciones
magmaticas durante la formacion de una roca ignea.

Uno de los principales programas que permiten acotar dichas condiciones es MELTS (Ghiorso y Sack,
1995; Asimow y Ghiorso, 1998). Este algoritmo usa una base de datos termodindmica para calcular, a partir
de una composicion inicial de un magma, la cantidad y composicion de las fases minerales durante un
proceso de cristalizacion.

Este programa posee mulltiples calibraciones para diversos regimenes de composicion, asi como
capacidades de célculo segun las necesidades del usuario. Una de la calibraciones mas recientes de este
software es Rhyolite-MELTS (Gualda et al., 2012), la cual ha sido creada para facilitar el modelado en rocas
volcanicas silicicas, teniendo utilidad potencial para estudiar rocas graniticas. El algoritmo de Rhyolite-
MELTS tiene como input la composicién del magma, sobre la que posteriormente se define el espacio
termodindmico de trabajo (P, T, AP, AT, BUFFER, etc.) para posteriormente realizar un modelo de
cristalizacion fraccionada. Una de las desventajas en el uso de Rhyolite-Melts es que no es capaz de
predecir correctamente la formacién de fases minerales hidratadas. Otra limitacién radica en la calibracién
solo ha mostrado buenos resultados en experimentos a presiones menores a 5 kbar (Barboni et al., 2015;
Moecher et al., 2014). Dado que no se conoce la composicion del magma que generd las muestras se uso
como input la composicién de roca total asumiendo que esta es representativa del magma parental, y que el

proceso metamoérfico fue isoquimico. Esta composicion ademas no refleja el contenido de H,O en el magma

A T sat Zr (°C, Bt Msc Kfs PI Qz Rt Ox Ap Total
CH10b 706.22 7.05 3.63 39.98 16.80 30.22 0.00 0.57 0.00 98.25
CH55 724.63 10.42 5.49 8.56 46.21 25.72 0.00 1.15 0.00 97.55
CH73 732.45 12.77 6.50 25.77 21.55 29.74 0.00 1.77 0.00 98.10
CH74 758.04 10.76 0.00 38.55 27.80 21.41 0.00 1.14 0.45 100.11
B Plagioclasa Feldespato potésico
Ab An Or Ab An Or
CH10b 78.45 14.85 6.69 31.50 0.66 67.84
CH55 76.20 18.00 5.80 29.37 0.67 69.96
CH73 67.84 27.97 4.19 24.45 0.88 74.67
CH74 73.71 24.47 1.82 15.32 0.19 84.49
C CH10b CH55 CH73 CH74
Tsat Zr
(°C) 706.22 724.63 732.45 758.04

Tabla 8. Resultados del modelado en Rhyolite-MELTS A. Proporciones modales (%) al final de la secuencia de cristalizacion. B.
Composicién calculada de los feldespatos a partir de componentes ideales. C. Temperaturas de saturacioén de zircén obtenida en cada
muestra.
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por lo que se us6 un valor nominal de 2 % en peso que ha demostrado generar buenos resultados en
simulaciones de este tipo (Barboni et al, 2015). Las simulaciones se realizaron para las muestras CH10,
CH55, CH73 y CH74 con una solucién buffer QFM, en un intervalo de temperatura de 1200 °C a 500 °C.
Puesto que la calibracidn esta realizada para bajas presiones (<5kbar), se asumieron condiciones isobaricas
a 2kbar. Este valor no es representativo del emplazamiento de plutones graniticos (5 a 8 kbar) por lo que los
resultados de este modelado son solo una aproximacién al comportamiento de sistemas graniticos.

Con los resultados obtenidos se realizaron secuencias de cristalizacion, como gréaficos de la composicion
modal de los minerales y el fundido respecto al descenso de temperatura (Figura 28A-D), obteniendo una
trayectoria de cristalizacién para cada fase. Se observa que las muestras CH10b, CH73 y CH74 presentan
trayectoria muy similares con un rapido enriquecimiento en cristales de plagioclasa y minerales opacos
posterior a los cuales cristalizan el resto de las fases minerales. Mientras que en el granitoide porfidico
(CH55) hay un rapido enriquecimiento en plagioclasa seguido, en proporcion menor, por feldespato potasico

y el resto de fases minerales.

Figura 28. Secuencias de cristalizacién obtenidas con Rhyolite-MELTS. 56
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En todas las muestras se observa una proporcion dominante de plagioclasa, feldespato y cuarzo (>80%)

que corresponde a una composicién granitica (Figura 30A) los cuales, salvo el contenido de cuarzo, son

similares a los obtenidos en el conteo de puntos (ver Capitulo 5). Por otra parte, la composicion del

feldespato potasico (Orss70) y la plagioclasa (Abzs.s7Angs.is) obtenida por este método (Figura 30B) es

equivalente a los obtenidos durante el andlisis de microsonda (ver Capitulo 5).

Adicionalmente se calcul6 la temperatura de saturacién de Zr, como un estimado de la temperatura de

cristalizacion de zircon de cada una de las muestras. Este célculo se realiz6 segin la metodologia de

Moecher et al., (2014) donde se calcula la fraccién de Zr en el fundido como funcién de la cantidad del

mismo Zr en volumen de roca total (Zruq) y se compara con la cantidad de Zr necesaria para cristalizar

zircén (Zrrm) como funcién del valor M=(Na+K+2Ca)/(Al-Si) (Watson y Harrison, 1983). Ambos calculos se

realizaron con Rhyolite-Melts y permitieron definir dos curvas cuya interseccién (linea gris, Figura 29A-D)
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define las condiciones de saturacion de Zr (ZrMelt= Zrr v). Los resultados se resumen en la Tabla 8 donde se
observa la temperatura de saturacion de Zr y la composicién modal de los minerales formados.

Las temperaturas de saturacién de Zr obtenidas mediante este modelado presentan una amplia
dispersion: las muestra CH55 muestra una temperatura de alrededor de 724 °C, mientras que los granitoides
CH73 y CH74 a pesar de ser geoquimicamente similares el modelo arroj6é temperatura contrastantes de,

732 °C y 758 °C respectivamente; finalmente el ortogneiss granitico arrojé una temperatura de 706 °C.

Figura 30. Diagramas de clasificacién para los resultados de Rhyolite-Melts.

58



Capitulo 8. Geocronologia

Capitulo 8. Geocronologia

Se seleccionaron dos muestras representativas (ortogneiss granitico y granitoide porfidico) de la variedad
estructural y las relaciones litolégicas de la zona de estudio fueron seleccionadas para obtener la edad U-Pb
en zircdn. Asimismo se obtuvoé el contenido de elementos traza de zircones individuales.

El zircon como geocrondmetro permite determinar edades absolutas de diversos eventos geoldgicos
(Scherer, 2007); sin embargo, la correcta interpretacién de estos depende de los mecanismos que pueden
afectar la estructura, textura, geoquimica y edad de los zircones. Estos factores son: (1) el crecimiento de
nuevos zircones y (2) la modificacién de un zircon preexistente, a continuacion se describen los factores
propuestos por Grant et al., (2009) que pueden afectar la edad de los zircones y las texturas que se pueden
observar en los cristales para cada uno de estos mecanismos.

1. Crecimiento de nuevos zircones en:
a. Fluidos. Estos incluyen a los formados a partir del enfriamiento de un magma o
precipitacion a partir de una sustancia acuosa, estos cristales se caracterizan por poseer
formas euhedrales, con habitos prisméticos, y presentan zoneamiento oscilatorio y por
sectores.
b. Estado solido. Estos son formados por la descomposicion de minerales ricos en Zr y Si
durante el metamorfismo, el zircon puede cristalizar como nuevos cristales euhedrales
generalmente de formas ovoides o redondeadas y no presentan zoneamiento alguno, o bien
formar nuevos crecimientos alrededor de otro cristales preexistentes. Estos cristales suelen
tener relaciones Th/U<0.2; sin embargo, este no es un criterio definitivo para discriminar el
origen metamarfico de estos crecimientos.

2. Modificacién de un zircon preexistente:
a. Recristalizacion. Este mecanismo se identifica por la presencia de bordes irregulares
donde se ve truncadas estructura primarias como zoneamiento en sectores especificos del
cristal. Asimismo algunos bordes pueden observarse borrosos o adelgazados con un
aumento en la luminiscencia debido al incremento en el grado de cristalinidad asociado a la
perdida de Pb radiogénico y elementos traza que son expulsados del cristal. Estos
elementos cristalizan en el exterior del cristal para formar frentes de recristalizacion los
cuales son usados para fechar el metamorfismo.
b. Disolucion y re-precipitacion. Este es un mecanismo de recristalizacion en el que un fluido
(magmatico o acuoso) disuelve los zircones y posteriormente los cristaliza sobre el mismo
cristal.
c. Difusion. Este mecanismo se da cuando un zircén sometido a altas temperaturas pierde
Pb radiogénico por difusién, causando que en estas zonas tengan edades menores de

caracter discordante que permiten fechar el evento de pérdida de Pb.
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Figura 31. Imagenes de catodoluminiscencia de cristales representativos de las muestras fechadas.
Granitoide porfidico

Los zircones de esta muestra (CH55), poseen formas prismaticas euhedrales y alargadas, de entre 220-
270 um de largo con una relacion con el ancho del cristal de 2:1 a 3:1. Se determino mediante
espectroscopia Raman inclusiones de cuarzo (picos de dispersion Raman en 128-130, 206, 402) y apatito
(picos de dispersion Raman en ~430, 587-580, 965-960) cercanos a los bordes.

Las im&genes en catodoluminiscencia (CL) revelan una estructura interna caracterizada por crecimientos
oscilatorios euedrales alrededor de nucleos anedrales a subedrales, probablemente heredados (Figura 31y
Figura 32A). Estos nlcleos poseen una forma redondeada y estan delimitados por un borde luminiscente
continuo de alrededor de 5 um de espesor, probablemente originado por recristalizacion, que lo separa del
dominio de crecimientos oscilatorios.

Se realizaron dos andlisis de nucleos heredados en los zircones que resultaron en fechas 2°°Ph/?8U

ligeramente discordantes de ~1052 y ~984 Ma (Figura 32B). Los patrones de tierras raras muestran un
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incremento progresivo desde las LREE hasta las HREE con una anomalia negativa de Eu, una anomalia

positiva de Ce (Figura 32F), y una relacién Th/U de 0.48 y 0.42.

De las 42 mediciones obtenidas en los crecimientos oscilatorios se obtuvieron edades *°Pb/?**U que
definen un grupo concordante de edades (Figura 32B), del cual se obtuvo un promedio ponderado de
225.4+1.1 Ma (Figura 32C). Los patrones de tierras raras son similares a los ndcleos, salvo un anomalia de
Eu mas pequefia con valores que oscilan entre 0.4 y 0.8 (Figura 32E), y una relacién Th/U de 0.45 a 1.47

(Figura 32D). Con base en lo anterior mencionado la edad de ~225.4 Ma se interpreta como la edad de

cristalizacion magmatica del protolito.

Figura 32. Geocronologia del granitoide porfidico. A. Estructura interna representativa de algunos zircones fechados. B. Diagrama de
Wetherill para relaciones isotdépicas U-Pb. C. Promedio ponderado para el grupo concordante de edad. D. Diagrama de dispersion de
tierras raras normalizado respecto a McDonough y Sun, 1995 . D. Diagrama de edad vs Th/U.
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Ortogneiss granitico

Los cristales del ortogneiss granitico (CH10b) poseen formas prismaticas con bordes subredondeados,
los lados alargados del cristal miden entre 270 a 170 yum y mantienen una relacion con su lado mas corto de
2:1 a 3:1. Los cristales presentan inclusiones de apatito y cuarzo (identificadas mediante espectroscopia
Raman (Figura 33A).

En las imagenes de CL se observan al menos cuatro dominios de luminiscencia diferente. El primer
dominio corresponde a los nudcleos del cristal, éstos presentan formas irregulares con zoneamiento
oscilatorio y en ocasiones retorcido los cuales estan truncados por bordes de recristalizacion (Figura 33A),
estos crecimientos retorcidos son llamados también zonas de flujo (Vavra et al., 1999). Esta textura es
considerada posterior al zoneamiento oscilatorio y causada por un proceso de metamorfismo (Hoskin y
Black, 2000). Estos nacleos se caracterizan por tener una baja luminiscencia e incluso tener un caracter
oscuro; algunos presentan cierto dafio por metamictizacién observable en las imagenes de luz paralela
(Figura 33A). Sobre éstos se presentan zonas de mayor luminiscencia donde el zircén adquiere formas
euhedrales, los cuales suelen tener menor luminiscencia que el ndcleo, tratdndose de frentes de
recristalizacion (Figura 33A). Sobre los ndcleos hay amplios crecimientos (50-100 pm) con luminiscencia
alta, los cuales se caracterizan por un zoneamiento oscilatorio fino o nulo el cual puede estar definiendo un
evento de magmatismo; alrededor de éstos hay bordes luminiscentes continuos de 8 a 10 um de espesor
(Figura 33A), los cuales no fueron fechados debido a la diferencia con el tamafio del laser (23 pm).

Se analizaron dos nucleos los cuales resultaron en edades concordantes °°Pb/?%U de ~1210 y ~1125 Ma
(Figura 33B) y edades *’Pb/?®Pb de 1123 y 1120 Ma. Los cuales muestran patrones de tierras raras
similares a los nucleos heredados del granitoide porfidico (Figura 33D), con valores de Th/U de 1.7 y 0.7
respectivamente.

Por otra parte, se obtuvieron 46 mediciones correspondientes a los crecimientos oscilatorios, los cuales
definen una linea de discordia con interseccion superior e inferior de 1005+15 Ma y de interseccion inferior
104+50Ma, respectivamente (Figura 33B), lo cual indica un evento de pérdida de Pb radiogénico. Asimismo,
por medio de las edades *’Pb/**Pb se obtuvo un promedio ponderado de 988+13Ma (Figura 33C). Los
patrones de tierras raras muestran un empobrecimiento progresivo hacia los elementos incompatibles con
anomalias negativas de Eu de 0.01-0.23 (Figura 33D), mientras que las relaciones Th/U de los sitios de
medicién abarcan valores desde 1.4 hasta 0.1, conforme aumenta la discordancia (Figura 33E).

Con base en las evidencias texturales y geoquimicas, la edad *"Pb/**Pb obtenida mediante el promedio
ponderado se considera como la edad minima de cristalizacion magmatica del protolito (988+13Ma). La edad
de interseccion superior no coincide con algin grupo concordante de edad y dada la discordancia de estos
datos, dicha edad carece de significado geolégico. Por otro lado la interseccion inferior (104+50Ma) se

considera como la edad de un evento termal.
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Figura 33. Geocronologia del ortogneiss granitico. A. Estructura interna representativa de algunos zircones fechados. B. Diagrama de
Wetherill para relaciones isotépicas U-Pb. C. Promedio ponderado de edad, los datos en gris no fuerén considerados en el promedio.
D. Diagrama de dispersién de tierras raras normalizado respecto a McDonough y Sun, 1995 . D. Diagrama de edad vs Th/U.

Termometria de Ti
El caracter refractario del zircon favorece que sea un mineral ampliamente utilizado como una amplia
herramienta petrolégica (Scherer, 2007), entre algunos de los estudios realizados para este mineral resaltan

los relacionados con su temperatura de formacion. Watson et al., (2006) reconocieron una relacion empirica
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entre la concentracion de Ti (ppm) en el zircon y su temperatura de formacién. Este método presenta
algunas limitaciones pues supone condiciones de saturacion de Ti al momento de la cristalizacion, que
dependen de la actividad del silice y el titanio al momento de la formacion del cristal lo que a su vez puede
provocar discrepancias de entre 50 a 65 °C (Chen et al., 2010; Ferry y Watson, 2007; Fu et al., 2007).
Debido a ésto algunos autores (Fu et al., 2007) recomiendan restringir su uso a rocas con bajo silice, es
decir, rocas de composicién basica.

La calibracion mas reciente de este termémetro (Ferry y Watson, 2007) considera las actividades del
silice y del titanio, permitiendo su uso para rocas de composicién granitica. Dado que se estan utilizando
rocas de naturaleza granitica se considera asio =1, para la estimacion de la temperatura de cristalizacion
magmatica, sin embargo no se conoce el valor de aro. durante la cristalizacién por lo que se considerd
ano2=0.6 (Zhang et al., 2014) tipico en rocas félsicas. Por otra parte, considerando que el cuarzo y fases
ricas en Ti (rutilo o ilmenita) estaban presentes al momento de la formacién del zircon (i.e. asio2 =aro2=1), se
puede acotar la temperatura minima de cristalizacion de los crecimientos magmaticos (Ferry y Watson,
2007).

En primer instancia, se observa que los resultados (Tabla 9) de ambas calibraciones (1 y 2) arrojan
resultados muy similares, siendo los de la segunda calibracién generalmente mayores. Con base en lo
anteriormente mencionado se priorizaron los resultados obtenidos con la calibracién de Ferry y Watson
(2007) para la interpretaciones pertinentes. Los crecimientos magmaticos de la muestra CH10b poseen una
temperatura de 793 °C, mientras que los crecimientos oscilatorios de los zircones de la muestra CH55

presentan temperaturas de alrededor de 636 °C.

Edad Ti (ppm) £ SD T(C)+SD1? T(C)xsSD2 T(C)+SD:?3

Muestra  Tipo de crecimiento (Ma) (# andlisis) (# andlisis) (# andlisis) (# andlisis)

CH10b Magmatico 950.449.2 16.50+3.82 (104) 785+23 (104) 793124 (104) 84827 (104)
CH55 Magmaético 223.9+1.0 3.45+2.56 (39) 637+58 (39) 636161 (39) 676167 (39)

Tabla 9. Resultados de la termometria de Ti en zircén. Se muestran los resultados de la termometria de Ti en zircén para cada uno de las
estructuras fechadas en dichos cristales. La temperatura se estimo mediante dos calibraciones: *Watson et al., 2006 , ?Ferry y Watson,
2007, *Ferry y Watson, 2007 con asioz =1 y ario>=0.6.

Con base en todas las evidencias antes presentadas se pueden acotar al menos dos eventos
magmaticos registrados en los zircones analizados. El primero se trata de un evento magméatico con escasos
crecimientos oscilatorios de 988+13Ma y temperaturas de ~793 °C y un evento de magmatismo de edad
Triasica (225.4+1.1 Ma) con temperaturas de ~636 °C, ambos con material heredado de 1.2 a 1.1 Ga
observado en nucleos heredados en los zircones. Finalmente se observa un evento termal de 104+50Ma

registrado por interseccion inferior con la concordia en la muestra CH10b.
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Capitulo 9. Discusion y conclusiones

Petrogénesis de los protolitos

Las rocas estudiadas preservan en su mineralogia una paragénesis relicta del protolito que permitid
establecer una clase quimica cuarzo-feldespatica, mientras que un origen magmatico de estas rocas es
soportado por evidencias petrogréficas, geoquimicas y geocronoldgicas.

Entre las zonas de menor deformacién se preservan caracteristicas magméticas como maclado
polisintético y textura pertitica en plagioclasas y feldespatos, respectivamente, las cuales se han interpretado
como texturas de crecimiento y enfriamiento durante la formacion del protolito. Asimismo, los cristales de
feldespato presentan exsoluciéon de pertitas que indican un evento de enfriamiento magmatico, aunque
también podrian generarse por enfriamiento metamorfico (Binno y Compagnoni, 1992).

Los granitoides porfidicos (CH20 y CH55) presentan una composicion geoquimica y mineral6gica
practicamente idéntica a pesar de ser estructuralmente diferentes. La estimacion modal y la clasificacién
geoquimica del protolito permitieron identificar ambas muestras como sieno-granodioritas a granodioritas (62
a 68% de SiO;) de caréacter hiperaluminoso a metaluminoso. Los patrones de elementos traza muestran una
anomalia pequefia de Eu, asi como un patrén plano de tierras raras pesadas y un enriquecimiento relativo
en elementos incompatibles (Zr, Ce, Y, Nb, LREE).

La anomalia de Eu tan pequefia puede atribuirse a un fraccionamiento débil de este elemento por
plagioclasas o feldespatos, es decir una abundancia escasa de éstos en la fuente. Por otra parte, esta
anomalia también pueden atribuirse a un fraccionamiento de minerales refractarios como lo son plagioclasa
calcica y clinopiroxeno, a partir de la fusion parcial de rocas basicas (Hanson, 1978; Rogers y Greenberg,
1990).

Las caracteristicas observadas corresponden a granitos de ambiente post-colisional, incluyendo
caracteristicas texturales como el desarrollo de fenocristales de feldespato o texturas de tipo Rapakivi (King
et al., 1997; Konopelko et al., 2007; Rogers y Greenberg, 1990; Whalen et al., 1987). La edad de esta
secuencia es de 225.4 Ma la cual es equivalente a la de las metabasitas con las que se encuentra
intercalada (Solari, et al., 2011; Martens et al., 2012), revelando un evento de magmatismo bimodal de
composicion méfica y félsica durante el Triasico. De acuerdo a las caracteristicas geoquimicas observadas,
la clasificacion en los diversos diagramas de discriminacion tecténica y las relaciones de campo, se sugiere
un ambiente de caracter intra-placa del tipo post-colisional en el que los fundidos que originarén estas rocas
pudieron haberse originado por medio de la fusion parcial de la corteza inferior o el manto superior por el
calor transferido por el ascenso astenosférico (Winter, 2014).

El ortogneiss granitico (CH10b) posee caracteristicas geoquimicas que permiten identificarlo como un
granito hiperaluminoso. En los analisis de elementos traza de roca total resaltan caracteristicas como la
anomalia positiva de Eu, un empobrecimiento drastico en MREE con un patron en forma de “U”, asi como

anomalias negativas de Ta, Nb e Y; estas caracteristicas ya han sido observadas en otros granitos tipo S
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(Rollinson, 2012). La anomalia positiva de Eu se atribuye a la fusién de feldespatos y plagioclasas, mientras
gue el empobrecimiento drastico en MREE y Ta, Nb e Y puede ser provocado por un fraccionamiento de
granate y rutilo o anfibol (Rollinson, 2012). Por otra parte, los zircones de esta muestra tienen nucleos
heredados de entre 1.1-1.2 Ga, con sobrecrecimientos magmaticos de ~988 Ma con temperaturas de
cristalizacion estimadas en 848 °C.

Estas evidencias sugieren que el protolito del ortogneiss granitico se originé por la fusién parcial de rocas
compuestas por granate, plagioclasa, rutilo y probablemente anfibol; composicion mineral que corresponde a
una granulita o una anfibolita. Probablemente la fusiéon parcial de estas rocas se dio en un ambiente de
colisién continental, como sugieren los diagramas de discriminacion tectono-magmatica.

Los metagranitoides CH73 y CH74 a pesar de mostrar diferentes grados de deformacion presentan una
composicién similar, que a su vez contrasta con el resto de las muestras. Se encuentran enriquecidos en
K20 caracteristica que se refleja en la mineralogia de estas muestras la cual es rica en feldespato potasico.
Por otra parte, en los anélisis de elementos traza resalta el contenido alto de Zr, Nb, y Ce el cual sugiere un
protolito granitico de tipo A (Whalen, 1987) haciendo probable un ambiente de intra-placa o de caracter
transicional, evidencia que es soportada por los diagramas de discriminacion tecténica. Dadas sus
caracteristicas geoquimicas tan similares entre si, y a la vez contrastantes con las del resto de muestras
estudiadas es probable que la génesis de estos protolitos corresponda a un evento magmatico

(probablemente intra-placa) independiente de los antes descritos.

Metamorfismo eclogitico

Se identificé una paragénesis de metamorfismo prégrado (Tabla 10) la cual incluye fases como muscovita
fengitica, granate rico en grosularia y rutilo, asociacidon que corresponde a condiciones de alta-presién en
facies de eclogita (Bruno et al., 2001; Carswell et al., 2000; Chopin et al., 2012; Compagnoni y Rolfo, 2003;
Liu et al., 2004; Massonne y Chopin, 1989; Massonne, 2015; Menold et al., 2009; Oberhansli et al., 1998;
Wallis, 1997; Wang et al., 2004). Sin embargo, esta asociacion presenta importantes texturas de retrogresion
(Tabla 10) que indican equilibrio en condiciones cercanas al limite entre los campos de eclogita y anfibolita.

Una de las texturas representativas observadas, corresponde a agregados prismaticos de albita,
muscovita fengitica y clinozoisita, los cuales pudieron haberse formado a partir de la descomposicion de la
plagioclasa del protolito, reaccion que ya ha sido observada en rocas metagraniticas de alta-presion
(Oberhansli et al., 1998). No obstante, esta textura ha sido también interpretada como pseudomorfos de
jadeita después del metamorfismo de alta presién (Compagnoni y Rolfo, 2003), sin embargo considerando el
maclado presente en la plagioclasa (el cual parece ser relicto del protolito) se considera esta textura como
pseudomorfos después de plagioclasa magmatica. Por otra parte, en otras rocas cuarzo-feldespaticas de la
zona de estudio también se ha documentado la presencia de anfiboles de coloracién verde-azul como
inclusiones en albita, asociacién que se ha interpretado como posterior a cristales de onfacita (Ortega-
Gutiérrez et al., 2004).

El zoneamiento de los cristales de granate esta caracterizado por un patrén de empobrecimiento de
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espesartina y enriquecimiento de almandino hacia los bordes relacionados con la cristalizaciéon durante un
régimen de aumento de presion y temperatura, denominado como zoneamiento progrado o de crecimiento
(Chakraborty y Ganguly, 1991; Banno et al., 1986; Dempster, 1985; Khon, 2003). El manganeso es un
elemento, que salvo en el granate, no es un componente principal de otras fases tipicas de rocas graniticas.
Durante la cristalizacion del granate se enriqguece rapidamente en el componente manganeso dejando
bordes empobrecidos en dicho elemento; mientras que la incorporacion de Fe en el granate se ve favorecida
por el aumento de temperatura.

El hecho de que los cristales de granate conserven un aparente zoneamiento progrado, indica que la
temperatura probablemente no rebaso los 700 °C (Spear, 1991). El zoneamiento de grosularia puede ser
variable en el granate (Khon, 2003), sin embargo en rocas de alta-presion se observa que el contenido de
Ca disminuye hacia al borde durante un aumento progresivo de presion y temperatura, tal como se observa
en los modelos de isopletas analizados (ver Capitulo 5).

Algunos autores (Yokoyama et al., 1986; Ghent et al., 1987; Franz y Liebscher, 2004) han acotado la
composicion de la epidota, en rocas metamérficas de alta-presion de caracter 4cido entre X:=0.030-0.09,
estos valores coinciden con los determinados en la epidota de los granitoides caracterizados. Asimismo se
ha observado que la composicion de éstas tiende a ser menos aluminosa conforme aumenta la intensidad
del metamorfismo (Black et al., 1988), por lo que el enriquecimiento en Xe hacia los bordes de los cristales
puede ser explicado por la cristalizacién de los mismos durante un proceso progrado de metamorfismo. Esto
implica que la zoisita y clinozoisita pueden corresponder a etapas tempranas del metamorfismo, mientras
gue la epidota rica en Fe*® a un equilibrio méas cercano al pico metamorfico.

En meta-eclogitas y eclogitas de la zona de estudio se ha observado cristales de jadeita impura (~98%

Jd) como parte de la paragénesis del pico metamérfico (Maldonado et al., 2017; Ortega-Gutiérrez et al.,

Magmatica . .
Cristalizacién Enfriamiento Metamorfismo progrado Metamorfismo retrogrado
Qz Agregados de cuarzo recristalizado
Jd(?)+Zo+Qz Jd(?) - Ab+Phe+Cz0+Qz
Pl -
Czo+Phe+Ab Phe - Bt+Qz
Omp - Anf+Ab
Kfs Ab (pertita)
Bt - Phe+Grt Phe - Bt+Qz
Grt - Chl
Fase rica en
FeyTi - Rt - Ttn + Zm
Ap Ap+Pl-Zo

Tabla 10. Cuadro de las reacciones observadas durante el anélisis petrografico.
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2004). Sin embargo esta fase no se observa en las rocas metagraniticas estudiadas por lo que si esta
litologia se equilibr6 también en las mismas condiciones pico que las eclogitas, ésta fase deberia estar
presente.

Sin embargo, uno de los principales debates alrededor de este tipo de rocas se centra en si esta litologia
resiste la transformacién a facies de eclogita por fenédmenos cinéticos o de meta-estabilidad (Proyer, 2003), o
después del proceso de eclogitizacion sufre de una intensa retrogresion (Young y Kylander-Clark, 2015; y
referencias ahi citadas) impidiendo que se observen fases como coesita 0 jadeita. Dado que la albita se
encuentra en equilibrio con cristales de zoisita-clinozoisita, con zoneamiento progrado aparente, y muscovita
fengitica se considera que el componente célcico de la plagioclasa magmatica reaccion6 para formar otras
fases calcicas como la epidota y granate, mientras que el componente albitico se mantuvo meta-estable
durante el metamorfismo.

Por otra parte, minerales accesorios como el rutilo fueron probablemente originados por la transformacién
de fases ricas en Fe y Ti como ilmenita o biotita, el cual durante la retrogresion probablemente reaccionaria
con fases ricas en Ca (como el granate) para formar titanita.

Los cristales de muscovita fengitica (Si=3.4 apfu) presentan en su mayoria coronas o lamelas de biotita
intercrecidas con cuarzo. Esta textura corresponde a la reaccién modelo observada en el sistema
NCKFMASHT (ver Capitulo 6) en la que el componente celadonitico se transforma en biotita, liberando el
exceso de Si tetrahedral en forma de cuarzo; de acuerdo a lo anterior y dado que se utilizé un termometro
basado en fengita es probable que no se estén observando las condiciones pico del metamorfismo sino un
equilibrio posterior a éste.

El campo de estabilidad de la Fe-celadonita estd delimitando las condiciones minimas del pico
metamarfico, mientras que el limite superior esta acotado por el limite de estabilidad de la coesita, este
campo concuerda con lo observado en el modelo de estabilidad para sistemas graniticos a alta-presion
calculado por otros autores (Chopin et al.,, 2011; Massonne et al., 2015). Con base en dichos modelos se
estimaron las condiciones del metamorfismo entre 630-670 °C y 21-25 kbar (Figura 34A), las cuales son
equivalentes a lo obtenido en trabajos anteriores en la Sierra de Chuacus (Hernandez-Uribe, 2015;
Maldonado et al., 2016; Martens et al., 2007; Ortega-Gutiérrez et al., 2004; Solari et al., 2013) (Figura 34B).
Las condiciones de metamorfismo en facies de eclogita son atribuidas a condiciones de la base de una
corteza continental gruesa o a un ambiente de subduccién; sin embargo de acuerdo al modelo tectonico
propuesto por Martens et al. (2012) y Brueckner et al. (2009) el metamorfismo registrado en estas rocas se
originé probablemente en un ambiente de subduccién con una colision continental posterior.

La edad de metamorfismo eclogitico ha sido establecida en 76-68 Ma por fechamientos en el sistema U-
Pb en anillos de crecimiento en zircén y Ar-Ar en micas (Martens et al., 2012; Ratschbacher et al., 2009). En
este trabajo se reconocié por medio del sistema U-Pb en zircén, una edad de perdida Pb radiogénico
caracterizada por una interseccién inferior imprecisa con la concordia de 104+50 Ma, la cual coincide dentro

del error a la edad de metamorfismo reportada por estos autores. Asimismo esta edad ha sido observada en

68



Capitulo 9. Discusioén y conclusiones

fechamientos de mica en el sistema Ar-Ar de rocas metapeliticas del Complejo Chuacus (101+£0.4 Ma) por
Ratschbacher et al., (2009) a la cual no se les di6 alguna interpretacion, sin embargo pueden corresponder a
otro evento térmico de enfriamiento o calentamiento.

Las rocas pegmatiticas de composicién granitica se han documentado en todo el Complejo, con edades
gue oscilan entre 76 y 64 Ma, (Martens et al., 2012; Ratschbacher et al., 2009; Ortega-Gutiérrez et al., 2004;
Solari et al., 2011) las cuales se han interpretado como resultado de la fusion parcial de rocas gnéissicas
durante la exhumacion del Complejo Chuacus. Tomando como premisa lo anterior, es probable que las rocas
intrusivas apliticas observadas durante el analisis petrografico que carecen de deformacion y metamorfismo,

tengan el mismo origen y se traten de fundidos generados durante la exhumacién de esta unidad.

Figura 34. Datos termobarométricos de la Sierra de Chuacus. A. Condiciones P-T obtenidas en este trabajo y trayectoria metamarfica
cualitativa basada en campos de meta-estabilidad de la red petrogénetica en el sistema NCKFMASHT y observaciones petrogréficas.

B. Comparacion de los datos P-T obtenidos en este trabajo con los datos obtenidos por otros autores a lo largo de la Sierra de Chuacus y
el sector Rabinal..

Implicaciones tectonicas
Magmatismo Proterozoico

Tal como se mencioné al inicio de este trabajo (ver Capitulo 2) el evento mas antiguo registrado en las
rocas del Complejo Chuacus corresponde a un evento de magmatismo ordovicico con una evidencia clara

de material heredado mas antiguo (Solari et al., 2011; Ratschbacher et al., 2009); sin embargo, no se

conocia el basamento donde debieron emplazarse estos cuerpos. Con la informacién obtenida del
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ortogneiss granitico (CH10b), se muestra que las rocas mas antiguas de la zona de estudio corresponden a
granitos anatécticos de ~988 Ma, probablemente afines al evento metamorfico grenvilliano que sirvieron de
basamento donde se registraron los siguientes eventos magmaticos y metamorficos.

En el Complejo Chuacus y terrenos aledafios se ha documentado una clara evidencia grenvilleana en
rocas metaigneas y metasedimentarias (zircones heredados); sin embargo, en este trabajo se documenta
por primera vez la presencia de rocas con edades de cristalizacion tan antiguas. El protolito del ortogneiss
granitico (CH10b) se ha interpretado como producto de la fusién parcial de rocas metasedimentarias en
facies de anfibolita a granulita hace ~988 Ma. Un evento de este tipo ha sido ampliamente documentado en
el territorio mexicano y corresponde al pico del metamorfismo granulitico (~990 Ma) registrado en el
Complejo Oaxaquefio (Keppie et al., 2001; Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003; Weber et al., 2010); sin
embargo, rocas graniticas con dicha edad de cristalizacion y caracteristicas geoquimicas similares a la
muestra CH10b no se habian documentado en el Complejo Chuacus.

Por otra parte en la unidad Zacatal del Complejo Guichicovi se presentan ortogneisses graniticos con
edades de cristalizacion de 1.4-1.2 Ga (Weber y Kdhler, 1999) los cuales presentan patrones de REE mas
parecidos a los de la muestra CH10b, que han sido atribuidos a acumulacion de feldespato y
fraccionamiento de anfibol durante la cristalizacion (Weber et al., 2003) en un ambiente de arco magmatico
bajo la influencia de ambiente de rifft continental. Sin embargo, estas rocas no corresponden temporalmente
a la edad de cristalizacion del ortogneiss granitico. Por otra parte en el norte de México, en el estado de
Coahuila, se encuentra la Formacion Las Delicias compuesta principalmente por conglomerados, los cuales
contienen grandes bloques de rocas graniticas con diversos grados de deformacién, incluyendo cuerpos no
deformados (Lopez et al., 2001). Estos bloques han sido fechados por el método U-Pb en zircones arrojando
edades de ~1.2 Ga, a pesar de que diversos grupos de bloques corresponden en patrones de REE con las

rocas aqui tratadas su edad no concuerda con los observado en el complejo Chuacus.

Magmatismo Tridsico

Se reconocié por medio del fechamiento del granitoide porfidico un evento magmatico de ~225.4 Ma, el
cual tiene caracteristicas geoquimicas inciertas que llevan a clasificarlo en diversos ambientes tecténicos,
siendo probablemente un granito intra-placa. En la zona de estudio (Martens et al., 2012; Solari et al., 2011),
asi como en la zona de Huehuetenango (Ratschbacher, et al, 2009) se han reportado edades de
cristalizacion similares (~220 Ma) en rocas metaigneas de composicion basica y félsica, estas Ultimas
presentan patrones de REE muy similares por lo que probablemente se traten de la misma unidad estudiada
en este trabajo (Figura 35B). Sin embargo hacia el norte, en los Altos Cuchumatanes y en las Montafias
Maya no se han documentado rocas con caracteristicas similares.

En el territorio mexicano solo se han reportado edades Triasicas de enfriamiento (Figura 35A), las cuales
no fueron usadas como comparacion debido a que pueden estar relacionadas con procesos de exhumacion
y otros eventos tecténicos. Edades de cristalizaciéon U-Pb en del Pérmo-Tridsico se presentan tanto en

Complejo Macizo de Chiapas (CMC) como en los Andes (Figura 35A), en lo que se ha denominado como el
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Cinturén Permo-Triasico (Torres et al., 1991). Este grupo de rocas se ha interpretado como resultado de un
evento magmatico causado por la subduccién bajo Sudamérica previo a la colisibn con Norteamérica

durante la formacion de Pangea, el cual abarca un intervalo de tiempo de 287 a 232 Ma (Torres et al., 1991).
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Figura 35. Distribucién y geoquimica de rocas graniticas y metagraniticas de edades Permo-Triasicas y Tridsicas en México y
Sudamérica (siguiente pagina). A. Mapa de México y Sudamérica donde se observa la distribucion de edades de cristalizacion U-Pb y
algunas edades de enfriamiento Ar-Ar y K-Ar de rocas graniticas y metagraniticas. Las edades de enfriamiento Permo-Triasicas se
distribuyen a lo largo de México mientras que en Sudamérica lo hacen en la costa del Pacifico. Hay afloramientos de edades Tridsicas
(U-Pb) en México que estan restringidas al norte del pais, mientras que edades triasicas son mas numerosos en el basamento andino.
Mapa elaborado con datos de: 1-2: Torres et al., 1999. 3: Molina-Garza, 2005. 4: Torres et al., 1999. 5: Ortega-Obregén, 2014; Solari et
al., 2011, Solé et al., 2007; Torres et al., 1999. 6: Estrada et al., 2012; Pompa, 2009; Schaaf et al., 2002, Weber et al., 2005, Weber et
al., 2007. 7: Martens et al., 2012; Ratschbacher et al., 2009; Solari et al., 2011. 8-9: Cochrane et al., 2014; Hinojosa-Prieto et al., 2008;
Litherland et al., 1994; Noble et al., 1997; Restrepo et al., 2011; Spikings et al., 2015; Spikings et al., 2016; Van der Lelij et al., 2015;
Vinasco et al., 2006. B-C. Comparacién de datos geoquimicos de rocas metagraniticas Tridsicas de la Sierra de Chuacis. B, C.
Diagramas de dispersion de tierras raras, normalizados con la condrita de McDonough y Sun (1995), donde se comparan los datos de
los granitoides porfidicos (CH20 y CH55), con los datos de rocas Pérmicas del Macizo de Chiapas (B), y granitoides Triasicos de
Colombia, Ecuador y Venezuela (C). D, E. Diagramas de elementos incompatibles normalizados respecto al N-MORB de Sun y
McDonough (1989), donde se comparan los datos de los granitoides porfidicos (CH20 y CH55), con los datos de rocas Pérmicas del
Macizo de Chiapas (D), y granitoides Triasicos de Colombia y Ecuador (E). Los datos pertenecen a las referencias citadas en el mapa
(Figura 35).

Dada la similitud de edades entre algunas rocas del cinturon Permo-Tridsico, principalmente del CMC,
con algunos granitoides del Complejo Chuacus algunos autores han postulado que existe cierta afinidad de
este complejo con el Bloque Maya (Martens et al., 2012; Solari et al., 2011). Sin embargo las principales
edades documentadas en el CMC y el resto del pais son de 250-240 Ma (Weber et al., 2005), las cuales no
son comparables dentro del error a lo observado en el Complejo Chuacus. Existen algunos afloramientos en
el estado de Coahuila, al norte del pais, donde se han reportado edades de enfriamiento K-Ar de 205-217
Ma (Molina-Garza, 2005) y de cristalizacién U-Pb de ~220 Ma (Lopez, 1997) en rocas intrusivas graniticas
descritas como tonalitas de hornblenda y biotita, edad diferente a la de las rocas graniticas Triasicas de
Guatemala (Figura 35B y D).

A pesar de que dicha edad (~225.4 Ma) no se han documentado en territorio mexicano, en los complejos
cristalinos de Colombia, Ecuador, Perl y Venezuela son bastante comunes en anfibolitas, metagranitos y
granitoides, similar a lo que se ha documentado en el centro de Guatemala (Restrepo et al., 2011; Van der
Lelij et al., 2015; Vinasco et al., 2006; Cochrane et al., 2014; Spikings et al., 2015; Spikings et al., 2016). Las
rocas graniticas guardan gran similitud con las muestras estudiadas (CH20 y CH55) y otras rocas
metagraniticas de la Sierra de Chuacls en composicién de elementos traza (Figura 35C y E), mostrando un
enriquecimiento relativo en elementos incompatibles que permite diferenciarlos de las rocas Permo-Triasicas

del CMC, asi como un patrén de tierras raras muy similar al observado para los protolitos Triasicos. Este
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cinturén de rocas graniticas en Sudamérica también se encuentra intercalado con anfibolitas de la misma
edad, por lo que se ha interpretado como producto de actividad magmatica bimodal, resultado de un régimen
extensional postectdnico, previo al rompimiento de Pangea (Cochrane et al., 2014; Vinasco et al., 2006;
Spikings et al., 2016).

Dadas las similitudes geocronol6gicas y geoquimicas de estas rocas con las observadas en este trabajo y
en el resto de la Sierra de Chuacus, es probable que esta regiéon de Centroamérica tenga una mayor afinidad
con el basamento Andino que con el CMC tal como proponen Spikings et al., (2015, 2016) que con el Bloque

Maya.
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Conclusiones

Durante el trabajo de campo se reconocié una gran variacion estructural en los metagranitoides que
afloran en la Sierra de Chuacus; sin embargo, durante el andlisis petrografico se determiné que estas
unidades son similares tanto en mineralogia como en su quimica mineral.

Se reconocieron al menos tres paragénesis minerales distintas, siendo la primera de ellas probablemente
de afinidad magmatica y evidenciando un protolito granitico. Las dos paragénesis restantes estan asociadas
a la progradacién del metamorfismo y a la retrogresién del mismo.

Los estudios petrograficos, de quimica mineral y termobarométricos permitieron reconocer una asociacion
mineral de facies de eclogita en las rocas metagraniticas de la Sierra de Chuacus, compuesta principalmente
de muscovita fengitica, granate rico en grosularia y rutilo.

Las condiciones del metamorfismo fueron acotadas entre 630-670 °C y 21-25 kbar, lo cual se atribuye a
un ambiente de subduccidn, implicando que un fragmento de corteza continental con evidencias de al menos
tres eventos tectono-termales fue subducido hasta profundidades minimas de 63 km y maximas de 75 km
(considerando un gradiente geobérico de 330 bar/km), con una exhumacién posterior que causé la fusién
parcial de algunas unidades.

La edad del metamorfismo no se logré acotar de forma precisa (10450 Ma) sin embargo es equivalente,
dentro del error, a la reportada por otros autores.

La clasificacion geoquimica de los protolitos permitié identificar al menos tres pulsos magmaticos de
composicion y ambiente tecténico diferentes. Uno de estos cuerpos metagraniticos posee caracteristicas
gue permiten asociarlo a un ambiente colisional, mientras que la clasificacién de los dos restantes es
ambigua, sin embargo parecen ser de rifft continental o de ambiente post-colisonal.

El protolito del granito colisional (ortogneiss granitico), colectado en los alrededores de Pachalum, posee
una edad de cristalizacion U-Pb en zircon de 988+13 Ma, siendo ésta la edad de cristalizacion mas antigua
reportada hasta el momento en la Sierra de Chuacus.

Los granitoides porfidicos de Agua Caliente poseen una edad de cristalizacion U-Pb en zircén de
225.4+1.1 Ma, la cual es equivalente a la de las eclogitas que estdn encajonadas en estos granitoides.
Asimismo, estos granitoides son similares en edad y composicion a las rocas graniticas del basamento

Andino por lo que no se descarta una probable correlacién entre ambas unidades.
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Anexos

G8

Andlisis isotépicos U-Pb de zircones del ortogneiss granitico, muestra CH10b.

Zircon-001
Zircon-002
Zircon-003
Zircon-004
Zircon-005
Zircon-006
Zircon-007
Zircon-008
Zircon-009
Zircon-010
Zircon-011
Zircon-012
Zircon-013
Zircon-014
Zircon-015
Zircon-016
Zircon-017
Zircon-018
Zircon-019
Zircon-020
Zircon-021
Zircon-022
Zircon-023
Zircon-024
Zircon-025
Zircon-026
Zircon-027
Zircon-028
Zircon-029
Zircon-030
Zircon-031
Zircon-032
Zircon-033
Zircon-034
Zircon-035
Zircon-036
Zircon-037
Zircon-038
Zircon-039
Zircon-040
Zircon-041
Zircon-042
Zircon-043
Zircon-044
Zircon-045
Zircon-046

Relaciones isotépicas corregidas

Edades corregidas (Ma)

Best age

U (ppm) Th (ppm) Thiu 27Phy5ph *2s abs 27phEY *2s abs 26pp/Y *+2s abs 28phy/22Th +2s abs Rho 26phy2Y +2s 27PhsY +2s 27phy2%Pph +2s (Ma) +2s Disc %
253.0 194.0 0.7668 0.073 0.0032 1674 0.065 0.1666 0.003 0.0498 0.001 0.24743 993 17 998 25 1005 89 993 17 0.50
2880.0 297.0 0.1031 0.0714 0.0028 1.316 0.045 0.1342 0.0022 0.0414 0.00084 0.41397 812 12 853 19 968 80 812 12 4.81
3310.0 420.0 0.1269 0.072 0.0028 1.356 0.047 0.1365 0.0025 0.04215 0.00084 0.63676 825 14 870 20 983 80 825 14 5.17
1090.0 394.0 0.3615 0.0731 0.0029 1.534 0.053 0.1538 0.003 0.04583 0.00083 0.50615 922 17 944 21 1014 81 922 17 233
2150.0 295.0 0.1372 0.0727 0.0028 1526 0.053 0.1527 0.0026 0.04657 0.00095 0.374 916 14 941 21 1006 79 916 14 2.66
3080.0 165.0 0.0536 0.0714 0.0028 0.901 0.031 0.0919 0.0018 0.03341 0.00089 0.17044 566 11 652 17 965 83 566 11 13.19
1620.0 149.0 0.0920 0.0685 0.0027 0.563 0.022 0.0596 0.0014 0.0161 0.0016 0.74694 373 8.7 453 15 882 83 373 8.7 17.66
1350.0 206.0 0.1526 0.0709 0.0029 0.773 0.038 0.079 0.0028 0.0309 0.0012  0.026035 490 17 581 21 949 84 490 17 15.66
442.0 238.0 0.5385 0.0728 0.0035 1141 0.056 0.1146 0.0051 0.0496 0.0013 0.40772 699 30 772 28 1010 100 699 30 9.46
107.0 82.0 0.7664 0.0731 0.0036 1.626 0.072 0.1605 0.0031 0.0491 0.0014 0.28362 959 17 978 27 1017 99 959 17 1.94
770.0 351.0 0.4558 0.0725 0.0029 1588 0.057 0.1599 0.0029 0.04845 0.00094 0.25923 956 16 965 22 997 82 956 16 0.93
380.0 400.0 1.0526 0.0735 0.0031 1713 0.065 0.1684 0.003 0.05058 0.00092 0.22503 1003 16 1013 24 1028 87 1028 87 0.99
2410.0 435.0 0.1805 0.0713 0.0028 1.365 0.048 0.1389 0.0025 0.0453 0.0011 0.69845 838 14 874 20 971 76 838 14 4.12
1250.0 417.0 0.3336 0.0718 0.0029 1546 0.054 0.1567 0.0027 0.04622 0.00087 0.38797 938 15 949 22 985 81 938 15 1.16
1080.0 890.0 0.8241 0.0723 0.003 1575 0.058 0.1586 0.0027 0.04758 0.00079 0.20643 949 15 962 23 996 84 949 15 1.35
2080.0 195.0 0.0938 0.0702 0.0028 1222 0.044 0.1257 0.0024 0.04054 0.00092 0.69856 763 14 810 20 937 84 763 14 5.80
2270.0 220.0 0.0969 0.0713 0.0028 1.328 0.054 0.1355 0.0033 0.0436 0.001 0.47264 819 19 858 23 973 7 819 19 4.55
319.0 138.0 0.4326 0.0724 0.0032 1.547 0.07 0.1569 0.0042 0.0478 0.0012 0.38611 939 23 948 27 986 90 939 23 0.95
177.0 94.0 0.5311 0.0735 0.0035 1.735 0.085 0.1731 0.0052 0.051 0.0015 0.091702 1029 29 1024 33 1028 97 1028 97 -0.49
820.0 800.0 0.9756 0.0725 0.003 1.606 0.061 0.1614 0.0027 0.04873 0.0009 0.091618 964 15 973 24 996 83 964 15 0.92
767.0 765.0 0.9974 0.0727 0.0029 1.642 0.056 0.1643 0.0028 0.04804 0.00078 0.28819 981 15 986 22 1003 82 981 15 0.51
525.0 612.0 1.1657 0.0716 0.0030 1.6090 0.0600 0.1638 0.0029 0.0479 0.0008 0.14 978.0 16.0 973.0 230 970.0 84.0 978.0 16.0 -0.51
1032.0 342.0 0.3314 0.0722 0.0029 1.504 0.051 0.1519 0.0025 0.04508 0.00087  0.072507 912 14 932 21 994 81 912 14 215
1223.0 269.0 0.2200 0.0714 0.0029 1.422 0.051 0.1443 0.0027 0.04442 0.00097 0.27759 869 15 898 21 965 80 869 15 3.23
1220.0 426.0 0.3492 0.0719 0.0029 1.48 0.054 0.1498 0.0026 0.04442 0.00079 0.3947 900 15 922 22 979 82 900 15 2.39
130.0 68.8 0.5292 0.0752 0.0038 1.67 0.081 0.1601 0.0035 0.0513 0.0017 -0.090383 957 19 994 28 1080 100 1080 100 3.72
1690.0 234.0 0.1385 0.0715 0.0028 1.449 0.049 0.1463 0.0023 0.0444 0.00091 0.24932 880 13 909 20 969 81 880 13 3.19
189.0 198.0 1.0476 0.0726 0.0033 1.614 0.067 0.1609 0.0035 0.0488 0.0012 0.16995 962 19 974 27 1006 90 962 19 1.23
165.0 195.0 1.1818 0.0731 0.0035 1.674 0.074 0.1644 0.0031 0.0499 0.0011 0.18916 983 17 997 29 1030 100 1030 100 1.40
1270.0 252.0 0.1984 0.0733 0.003 1.114 0.047 0.1104 0.0035 0.04738 0.00099 0.38889 675 20 760 22 1026 84 675 20 11.18
1200.0 314.0 0.2617 0.0751 0.0029 1.156 0.067 0.113 0.0051 0.04111 0.00093 0.10517 690 29 780 29 1070 79 690 29 1154
1550.0 245.0 0.1581 0.0722 0.0028 1.532 0.052 0.1536 0.0026 0.04758 0.00085 0.42242 921 15 943 21 989 82 921 15 233
178.0 729 0.4096 0.0775 0.0035 2233 0.09 0.2066 0.0042 0.0619 0.0017 0.51624 1210 22 1190 30 1123 94 1123 94 -1.68
1930.0 421.0 0.2181 0.0714 0.0028 1529 0.052 0.1547 0.0026 0.047 0.00079 0.28793 927 15 942 21 965 81 927 15 159
261.0 151.0 0.5785 0.0731 0.0031 1.676 0.064 0.1657 0.0029 0.0508 0.0012 -0.0038807 988 16 999 24 1018 91 1018 91 1.10
274.0 234.0 0.8540 0.0721 0.0031 1.649 0.063 0.1643 0.003 0.05 0.0011 0.26939 980 16 988 24 996 93 980 16 0.81
1630.0 339.0 0.2080 0.0711 0.0028 1.365 0.047 0.1386 0.0022 0.04272 0.00088 0.17102 837 13 876 20 959 81 837 13 4.45
1040.0 289.0 0.2779 0.0708 0.0028 133 0.048 0.135 0.0027 0.04304 0.0008 0.49622 818 15 859 21 947 85 818 15 477
1740.0 221.0 0.1270 0.0719 0.0028 1.263 0.055 0.1285 0.0035 0.0418 0.001 0.12873 779 20 829 23 981 82 779 20 6.03
1300.0 216.0 0.1662 0.0716 0.0029 1.217 0.044 0.1233 0.0022 0.0416 0.00091 0.39379 749 13 808 20 970 84 749 13 7.30
196.0 58.0 0.2959 0.0773 0.0034 2.029 0.08 0.1908 0.0036 0.0597 0.0016 0.34091 1125 20 1127 26 1120 91 1120 91 0.18
1150.0 225.0 0.1957 0.0714 0.0028 1551 0.054 0.157 0.0026 0.04768 0.00099 0.55852 940 14 952 22 967 81 940 14 126
739.0 358.0 0.4844 0.0705 0.0029 1.545 0.055 0.1582 0.0028 0.0479 0.00085 0.2691 947 15 948 22 943 82 947 15 0.11
236.0 184.0 0.7797 0.0723 0.0035 1635 0.072 0.1633 0.003 0.0495 0.0011 0.22592 975 17 985 27 981 98 975 17 1.02
2170.0 323.0 0.1488 0.0718 0.0028 1515 0.051 0.1527 0.0025 0.04625 0.00092 0.088563 916 14 936 21 978 80 916 14 214
242.0 204.0 0.8430 0.0716 0.0033 1.596 0.063 0.1622 0.0029 0.04903 0.00092 0.17736 969 16 972 26 979 90 969 16 031
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Anélisis de elementos traza de los zircones del ortogneiss granitico, muestra CH10b.

(ppm) P Ti Y Nb La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Th Dy Ho Er Yb Lu Hf Pb
Zircon-001 290 18.7 550 248 0.0103 137 0.191 3.28 5.1 0.144 20.1 52 50.3 19.1 79 144 29.3 14200 41.75
Zircon-002 380 138 830 10 0.13 10.3 0.201 221 4.73 053 26.7 8.3 93 315 127 189 374 13000 395
Zircon-003 400 20.1 1150 141 0.071 206 0.27 56 8 0.36 39 12.7 126 43 168 254 52 20500 460
Zircon-004 150 18.5 520 53 0.056 19.7 0.228 46 5.6 0.17 204 5.8 59 19.1 76 130 29.4 15500 167.5
Zircon-005 310 17.9 780 9.8 0.057 117 0.151 248 56 061 31.2 9.1 95 305 120 193 44 15000 3175
Zircon-006 390 18.6 800 257 -0.000004 74 0.018 0.38 0.61 0.58 9.6 4.4 63 29.8 166 500 121 19900 290
Zircon-007 70 247 298 85 0.59 6.4 0.41 243 229 194 58 194 239 9.8 59.9 206 57.1 14600 93.75
Zircon-008 460 14.2 620 9 0.067 9.9 0.066 0.49 1.23 0.86 105 4.19 50.1 20 95 232 54.9 11800 103.75
Zircon-009 220 243 515 3.13 0.094 15.2 0.181 272 4.34 042 179 4.93 514 18.1 7 164 382 15500 48.75
Zircon-010 280 202 342 1.87 0.02 10.7 0.065 173 228 0.219 9.9 3.01 346 123 50.5 99 20.6 11000 17
Zircon-011 190 16.6 346 241 0.04 184 0.35 59 9.1 0.196 342 6.9 50.6 14.2 474 80 193 13700 120.75
Zircon-012 320 194 410 452 0.009 9.34 0.275 4.41 8.8 0.048 355 8.6 68.2 18.8 61.6 89.4 219 13400 63
Zircon-013 220 17.1 575 351 0.03 16.3 0.24 3.76 6.51 0.366 276 6.86 63.8 19.7 80 147 33 16100 3275
Zircon-014 290 17.2 464 2.89 0.077 15.1 0.228 3.39 5.57 0.299 239 5.83 50.6 16.6 63.3 117 26.1 14000 195.25
Zircon-015 140 289 624 37 0.0051 15.8 0.18 2.98 477 0.228 228 6.25 64.9 21.8 90 164 344 16300 167.5
Zircon-016 190 137 695 9.6 0.142 104 0.12 1.89 323 0.6 19.3 6.66 719 24.8 100 160 332 14100 2625
Zircon-017 130 148 781 10.9 0.059 123 0.112 171 4.37 0.497 233 7.36 84 28.7 117 178 35.8 14200 290
Zircon-018 200 214 524 255 0.0032 141 0.113 2.02 3.13 0.223 17.2 4.78 51.8 185 74 141 30 13000 48.75
Zircon-019 160 18.6 424 2.17 -0.00000159 113 0.087 1.39 291 0.177 104 3.83 419 134 61 116 222 11300 33
Zircon-020 220 252 620 3 0.0052 175 0.23 4.6 6.1 0.282 253 6.9 66 219 89 160 328 15400 1275
Zircon-021 60 194 648 26 0.0053 133 0.241 3.73 6.29 0.284 257 7.02 675 229 94.9 165 349 13400 126
Zircon-022 290 224 492 294 0.088 17 0215 3.22 5.63 0.206 219 5.47 52.7 17.8 68.8 127 255 13000 84.5
Zircon-023 298 14.2 597 5.13 0.075 117 0.161 258 57 0.244 22 6.05 575 18.2 69.6 113 249 13800 154
Zircon-024 340 15.1 434 5.14 0.023 10.56 0.144 2.36 481 0.225 19.7 5.54 522 16.3 60.3 94.9 19.8 13600 169
Zircon-025 190 154 599 6.9 0.018 116 0.102 2.09 4.86 0.5 21 597 57 18.4 705 109 249 15400 175.5
Zircon-026 170 213 583 2.06 0.0021 105 0.105 1.98 298 0.366 158 4.8 55.3 20.2 89 172 34 11800 20.025
Zircon-027 170 19.9 522 371 0.019 147 0.252 4.28 74 0.146 331 77 64.7 18.6 69.8 114 248 16300 2475
Zircon-028 280 19.1 397 1.88 0.027 175 0.138 295 4.3 0.27 16.6 401 419 13.7 56.1 108 222 12400 30.25
Zircon-029 130 19.7 317 1.68 0.0053 16.1 0.185 2,64 3.77 0.182 14.2 3.63 346 11.3 45.2 84 173 12900 27.75
Zircon-030 179 195 537 6.26 0.044 11.2 0.328 4.64 9.2 053 355 753 64.2 20.5 81 182 46.1 15700 134.25
Zircon-031 130 115 805 8.7 0.012 6.5 0.016 0.18 0.97 0.081 8 4.06 61.9 279 143 321 71 10900 1285
Zircon-032 344 136 662 5.7 0.026 7.54 0.12 22 5.46 0.195 256 778 81.3 26.2 102.1 163 355 13200 235
Zircon-033 860 2717 1770 27 3.6 155 1.63 12 11 173 50.6 158 176 62.7 262 416 80 9820 36.25
Zircon-034 470 146 780 10.2 0.017 94 0.116 245 5.97 0.058 284 8.83 90 29.3 109 150 317 12800 305
Zircon-035 370 189 986 213 0.009 125 0.192 4.22 73 0.8 325 9.6 105 34.1 144 245 46.8 10190 43
Zircon-036 250 221 444 2.36 0.0022 129 0.127 221 34 0.165 13.9 4.36 435 14.4 60.4 114 232 14100 48.75
Zircon-037 400 16.2 705 8.8 0.016 15.6 0.174 242 5.01 0.36 225 6.84 712 234 93 144 292 16400 2215
Zircon-038 270 124 489 5.29 0.041 11.9 0.134 2.36 4.43 05 16.9 4.92 48 15.4 60.9 98 209 12600 1415
Zircon-039 300 155 532 7.97 0.48 11 0.255 3.63 551 0.158 219 5.83 56.9 20 855 174 39.6 14300 204
Zircon-040 210 16.9 379 4.83 0.121 9.6 0.241 3.81 5.79 0.395 219 5.6 46.6 14.64 57.1 107.7 239 12800 157.25
Zircon-041 450 16.5 1310 2.07 0.00000111 4.65 0.047 1.02 3.47 0.252 23 8.68 114 435 198 377 735 11100 35.75
Zircon-042 140 154 282 191 0.052 13 0.198 277 5.35 0.167 194 4.66 36.8 10.29 36.9 70.6 17.3 14500 179.25
Zircon-043 160 19.6 318 2.62 0.026 158 0.235 3.66 5.67 0.129 176 39 358 115 449 835 184 16500 116.75
Zircon-044 228 20.1 633 3.49 0.011 154 0.175 2.69 458 0.257 183 5.96 61.3 218 92.2 178 352 12900 38
Zircon-045 70 15 792 78 39 19 0.67 4.17 6.28 0.214 31.8 10 96 31.6 121 184 423 15900 325
Zircon-046 271 212 676 3.08 0.0104 15.6 0.207 32 5.18 0.233 218 6.27 67.7 233 98.4 184 375 12300 38.75




Anadlisis isotépicos U-Pb de zircones del granitoide porfidico, muestra CH55.

Relaciones isotopicas corregidas Edades corregidas (Ma)
Bestage

U(ppm) Th(ppm) ThiU 27Pb/*®Pb +2s abs 27ph/ABU  +2s abs 26ph2BY  +2sabs  2°Pb/?Th +2s abs Rho  2%Pb/®*U +2s  27pb/AU +2s  27Pb/2Ph +2s (Ma) +2s Disc %
Zircon_03 233 260 1.1159 0.0534  0.0038 0.271 0.016 0.03654 0.00098 0.01105 0.00048 0.17242 231.3 6.1 242 13 401 84 231.3 6.1 4.42149
Zircon_04 577 608 1.0537 0.0506  0.0022 0.241 0.01 0.03489 0.00057 0.01086 0.00028 0.05217 2211 35 218.9 85 326 66 221.1 35 -1.005
Zircon_05 360.9 300.6 0.8329 0.0507  0.0023 0.266 0.012 0.03799 0.00069 0.01339 0.00054 0.16277 240.4 4.3 239 9.8 296 50 240.4 4.3 -0.5858
Zircon_06 106.4 44.7 0.4201 0.0685  0.0031 1.541 0.053 0.165  0.0032 0.0496  0.0033 0.11108 984 18 946 21 893 49 984 18 -4.0169
Zircon_07 1135.4 944 0.8314 0.0683  0.0047 0.334 0.022 0.03581 0.00048 0.0131 0.00057 -0.05906 226.8 3 292 17 880 140 226.8 3 22.3288
Zircon_08 804 771 0.959 0.0522 0.002 0.2544  0.0087 0.03556  0.00047 0.01098 0.00028 0.13137 225.3 29 229.9 7.1 283 44 225.3 2.9 2.00087
Zircon_09 333 232.8 0.6991 0.0591  0.0037 0.301 0.016 0.03737 0.00063 0.01347 0.00071 -0.12077 236.5 3.9 267 12 590 110 236.5 3.9 11.4232
Zircon_10 724.4 561 0.7744 0.0507 0.002 0.2397  0.0083 0.03454  0.00048 0.01107 0.00032 0.011654 218.9 3 217.9 6.8 257 42 218.9 3 -0.4589
Zircon_11 278.8 243.4 0873 0.0539 0.003 0.271 0.013 0.03757 0.00071 0.01215 0.00049 0.039896 237.7 4.4 245 10 385 72 237.7 4.4 2.97959
Zircon_12 312.2 223 0.7143 0.0611 0.004 0.311 0.019 0.03773 0.00089 0.01402 0.00082 0.32085 238.8 5.6 274 14 612 94 238.8 5.6 12.8467
Zircon_13 228 125.6 0.5509 0.055  0.0049 0.266 0.021 0.03575 0.00096 0.01173 0.00068 -0.10539 226.4 6 238 17 551 73 226.4 6 4.87395
Zircon_14 244 218 0.8934 0.0535  0.0029 0.259 0.014 0.03618 0.00062 0.01164 0.00043 -0.12043 229.1 3.8 238 11 400 68 229.1 3.8 3.73%
Zircon_15 63.5 55 0.8661 0.0606  0.0094 0.302 0.047 0.0387  0.0013 0.0124  0.0013 0.35014 244.7 8.2 264 37 720 160 244.7 8.2 7.31061
Zircon_16 1097 1320 1.2033 0.0503 0.002 0.252  0.0089 0.03642 0.00053 0.01192 0.00036 0.26792 230.6 33 227.9 7.3 241 52 230.6 3.3 -1.1847
Zircon_17 314 266 0.8471 0.0514  0.0032 0.262 0.016 0.03721 0.00068 0.0115 0.00041 0.11746 235.5 4.2 235 13 371 68 235.5 4.2 -0.2128
Zircon_18 389 349 0.8972 0.0554  0.0027 0.263 0.013 0.03483 0.00058 0.01079 0.00038 0.36616 221.2 35 236 10 430 56 221.2 3.5 6.27119
Zircon_19 430 302.3 0.703 0.0561  0.0027 0.2664 0.01 0.03499 0.00056 0.01132 0.00042 -0.18709 221.7 35 239.5 8.2 501 70 221.7 3.5 7.43215
Zircon_20 562.2 416.6 0.741 0.0512  0.0022 0.251  0.0098 0.03573  0.00056 0.01126 0.00035 0.34291 226.3 35 228.3 8.2 299 50 226.3 3.5 0.87604
Zircon_21 461 383.8 0.8325 0.0566  0.0033 0.268 0.013 0.03433  0.00061 0.01107 0.00036 -0.18093 217.6 3.8 240 11 466 65 217.6 3.8 9.33333
Zircon_22 190.2 255.2 1.3417 0.053  0.0046 0.245 0.019 0.034 0.00084 0.01129 0.00048 -0.17973 2155 53 222 15 500 110 215.5 5.3 2.92793
Zircon_24 284 283.4 0.9979 0.0615  0.0039 0.288 0.018 0.0343 0.00059 0.01147 0.00045 -0.03024 217.4 3.7 259 13 594 97 217.4 3.7 16.0618
Zircon_25 250.7 179 0.714 0.0543  0.0032 0.263 0.014 0.03555 0.00077 0.01141 0.00049 0.06046 225.2 4.8 238 12 475 92 225.2 4.8 537815
Zircon_26 296 436 1.473 0.0522  0.0028 0.251 0.013 0.03555 0.00073 0.0113 0.00036 0.37073 225.2 45 227 11 311 57 225.2 4.5 0.79295
Zircon_27 286.9 188.8 0.6581 0.0531  0.0033 0.247 0.014 0.03481 0.00068 0.01141 0.00042 -0.01597 220.6 4.2 225 1 424 65 220.6 4.2 1.95556
Zircon_28 301 286 0.9502 0.0526  0.0028 0.261 0.012 0.0363 0.00058 0.01155 0.00046 0.12738 229.8 3.6 234.6 9.9 350 50 229.8 3.6 2.04604
Zircon_29 234 126.2 0.5393 0.0576  0.0038 0.271 0.015 0.03482 0.00073 0.01202 0.00063 -0.21734 220.6 4.6 243 12 539 86 220.6 4.6 9.21811
Zircon_30 514 59.1 1.1498 0.077 0.015 0.34 0.059 0.0327  0.0019 0.0119 0.0011 -0.0876 208 12 290 45 1100 170 208 12 28.2759
Zircon_31 333 20.04 0.6018 0.0503  0.0082 0.242 0.036 0.0346 0.002 0.0096 0.001 -0.04816 219 13 215 29 810 150 219 13 -1.8605
Zircon_32 418 335.8 0.8033 0.0542  0.0035 0.26 0.015 0.03425 0.00069 0.01077 0.00039 -0.02977 217.8 4.4 234 12 455 92 217.8 4.4 6.92308
Zircon_33 218.1 138.9 0.6369 0.0487  0.0034 0.242 0.017 0.03549 0.00072 0.01113  0.0006 0.091259 224.8 4.5 219 14 376 100 224.8 4.5 -2.6484
Zircon_34 1330 798.5 0.6004 0.0711  0.0045 0.315 0.02 0.03232  0.0004 0.01284 0.00051 0.42544 205 25 280 16 980 110 205 2.5 26.7857
Zircon_35 320.3 185.2 0.5782 0.0506  0.0026 0.245 0.011 0.03533  0.00069 0.01182  0.0005 -0.03001 223.8 4.3 222.1 9.1 328 64 223.8 4.3 -0.7654
Zircon_36 234.4 189.8 0.8097 0.0523  0.0041 0.258 0.018 0.03576 0.00081 0.01153 0.00052 -0.01894 226.5 5 232 14 440 130 226.5 5 2.37069
Zircon_37 192.8 121.9 0.6323 0.0696  0.0064 0.332 0.028 0.03511  0.00096 0.01371 0.00067 -0.04082 222.5 6 290 21 890 130 222.5 6 23.2759
Zircon_38 303 248.1 0.8188 0.098  0.0096 0.5 0.054 0.03683 0.001 0.0166 ~ 0.0012 0.57548 2331 6.2 407 36 1600 180 233.1 6.2 42.7273
Zircon_39 153 74.9 0.4895 0.0772  0.0028 1.891 0.056 0.1773  0.0023 0.0548  0.0017 0.10803 1052 13 1079 20 1124 44 1052 13 2.50232
Zircon_40 522 275.7 0.5282 0.084 0.011 0.398 0.057 0.03425 0.00066 0.0157  0.0017 0.49726 217.1 4.1 334 39 1230 250 217.1 41 35
Zircon_41 578 417.1 0.7216 0.0502  0.0021 0.2417 0.01 0.03522 0.00051 0.01159 0.00036 0.26619 223.2 3.2 219.5 8.2 200 37 223.2 3.2 -1.6856
Zircon_42 396.5 349.8 0.8822 0.0509  0.0026 0.239 0.01 0.03364 0.00056 0.01078 0.00039 0.015408 2133 35 216.9 8.4 354 51 213.3 3.5 1.65975
Zircon_43 635 402 0.6331 0.0527  0.0022 0.2568  0.0098 0.03549 0.00049 0.01171 0.00043 0.23758 224.8 3 233.7 8.4 293 57 224.8 3 3.8083
Zircon_44 295 176.3 0.5976 0.0533  0.0036 0.264 0.017 0.03531 0.00079 0.01104  0.0006 0.050284 223.7 4.9 237 14 408 80 223.7 4.9 5.61181
Zircon_45 244.7 166.8 0.6817 0.0614  0.0051 0.283 0.022 0.0338 0.00086 0.0134  0.0011 0.18265 214.3 5.4 256 16 639 85 214.3 5.4 16.2891
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Anadlisis de elementos traza de los zircones del granitoide porfidico, muestra CH55.

88

(ppm) P Ti Y Nb La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu Hf Pb
Zircon_01 20 28 1960 121 153 735 1.03 6.28 5.62 263 30.9 1173 1533 63.4 307 687 144.3 8040 8.85
Zircon_02 Below LOD 401 1588 27.2 78 733 0.84 44 342 145 251 9.66 118.2 514 252 579 127.1 9340 16.53
Zircon_03 Below LOD 25 865 107 71 56.4 193 8 2.83 058 11.9 4.08 54.3 24 132 371 97 8540 19.45
Zircon_04 Below LOD 5 2204 20.77 0 76.4 0.042 0.9 221 1.16 22.3 9.34 1348 61.9 347 940 2274 9790 20.30
Zircon_05 210 1 1675 184 0 60.3 0.054 0.87 245 1.05 193 8.05 1124 51 265 674 154.9 9090 12.88
Zircon_06 320 6.3 665 46 0 213 0.045 1.32 2.28 0.3 147 4.94 59.2 231 106.6 223 473 9970 20,50
Zircon_07 200 08 1246 20.22 0 414 0.029 0.61 144 0.85 108 488 69.1 339 200.8 614 156.8 10560 31.53
Zircon_08 Below LOD 0.79 992 15.14 0 36.2 0.0114 0.36 1.09 0.494 8.13 3.74 537 26.99 156.2 484 128.7 10780 28.25
Zircon_09 400 2 1451 134 0.59 48.4 031 177 231 0.92 16.8 6.86 99.3 442 236.5 589 131.8 10020 10.78
Zircon_10 140 21 973 1157 0 327 0.0039 031 0.98 0.388 8.33 379 53 26.32 154.4 484 128.8 10540 2353
Zircon_11 Below LOD 29 1263 132 0.68 52.6 0.185 181 221 0.98 1753 6.93 93.8 39.9 2023 463 102.7 9440 10.10
Zircon_12 Below LOD 47 1147 1217 0.031 395 0.027 071 156 0.68 10.1 484 70.5 327 182 523 1317 10320 1145
Zircon_13 250 37 636 5 0 23.15 0.026 0.36 0.99 035 6.99 331 43.8 19.44 100.6 262.8 63.8 10470 6.90
Zircon_14 420 6.1 2290 184 0 733 0.088 1.44 391 1.86 28.7 11.87 166.4 71.9 364 821 1759 8620 8.20
Zircon_15 1170 109 1156 371 0 183 0.112 0.89 25 1.63 145 6.04 80 359 188 439 99.3 6590 2.38
Zircon_16 Below LOD 11 1286 28.2 0.017 474 0.035 073 1.49 0588 128 5.08 75.1 35.8 199.6 586 1433 10390 31.58
Zircon_17 570 7.6 2350 227 0 80.7 0.043 141 3.67 163 299 1252 1742 742 374 840 179.2 8440 9.80
Zircon_18 240 49 1185 12.37 0 435 0.025 0.69 19 0.78 14.67 6.02 824 36.3 186.2 455 105.3 9800 1253
Zircon_19 10 41 1292 13.06 0 384 0.025 0.73 16 0.857 14.1 542 783 379 209.6 589 144.7 9970 13.10
Zircon_20 660 09 1106 127 0 377 0.0111 057 132 0.65 11.24 463 65.8 316 175.1 502 125.9 10000 18.70
Zircon_21 590 18 800 7.89 0 316 0.016 057 0.94 0437 8.24 342 484 22.7 124.8 359 927 10800 1470
Zircon_22 820 34 2145 468 0.0029 416 0.263 4.62 81 391 42.3 15.22 182.7 7 328 690 138.6 8160 6.00
Zircon_23 1200 29 1840 51 0.029 30.1 0.19 57 79 399 38 13.6 158 60.2 298 661 146 7300 18.08
Zircon_24 Below LOD 35 976 9.29 0.0057 424 0.035 0.66 1.82 0.744 1322 5.05 67 295 1548 390 885 9160 9.48
Zircon_25 780 57 1051 931 0.022 347 0.029 056 147 059 118 5.03 719 326 1747 455 105.8 9470 853
Zircon_26 710 55 3410 10.27 0.042 924 0.405 739 126 531 69.2 23.6 295 115 515 1039 214 8470 9.73
Zircon_27 280 3.6 1229 10.34 0 372 0.028 0.66 184 0.78 14.14 5.96 85 384 198.3 497 114.1 10450 943
Zircon_28 420 41 1377 1237 0 56.6 0.052 1 2.28 1.04 189 7.74 106.2 442 2172 496 104.7 9620 10.10
Zircon_29 Below LOD 1 1074 11.86 0 318 0.022 041 1.38 0.57 10.6 45 67 317 176 494 1219 10270 8.15
Zircon_30 1100 84 1000 287 001 16.3 0214 2.99 46 181 21 73 84 332 155 345 742 8150 146
Zircon_31 Below LOD 97 457 1.66 0 3.77 0.034 0.66 132 0.779 732 278 353 1413 728 195 475 7250 113
Zircon_32 Below LOD 0.36 831 9.72 0 314 0.028 0.36 1.07 058 9.4 387 53.1 246 136.2 379 933 11200 13.88
Zircon_33 820 24 1468 14.63 0.066 46.4 0.052 0.72 2.33 0.87 16.2 7.18 98.2 45.9 243 614 140.3 9670 8.23
Zircon_34 80 44 1387 305 0 389 0.0026 0.207 101 0.409 952 4.16 65.9 35.1 2235 807 2172 11380 43.63
Zircon_35 80 18 643 5.81 0 217 0.007 0.214 0.61 0.304 5.24 2.27 343 17.01 104.4 351 95.7 11150 1143
Zircon_36 2250 53 2040 15.08 0.83 731 03 2.85 4.11 1.83 217 11.05 151 65.9 324 747 162 8810 8.18
Zircon_37 1200 17 804 6.08 0.067 255 0.042 0.62 1.16 0.66 95 3.84 50.9 24.2 129.9 354 81.2 10710 5.63
Zircon_38 7900 28 1275 12.26 6.9 75.3 3.6 20.2 7 158 211 7.86 99.3 413 203 467 103.8 10460 8.88
Zircon_39 1090 104 1250 325 0 7.98 0.157 36 6 059 324 10.6 120 43.7 184 313 61.1 9790 27.40
Zircon_40 Below LOD 176 855 9.75 0 249 0 031 055 0.298 5.1 271 40.3 22 1424 524 1534 11130 19.73
Zircon_41 Below LOD 32 1300 14.69 0 425 0.01 0.46 132 0711 1113 485 724 35.8 208.9 654 1744 11050 21.93
Zircon_42 Below LOD 25 1394 14.56 0 54.3 0.039 1.18 2.37 0.969 174 7.22 99.6 43.6 2214 546 125.7 10170 13.03
Zircon_43 Below LOD 05 852 11.58 131 282 0.29 1.34 1 0417 8.06 312 46.4 22.8 1349 453 120.8 11170 24.75
Zircon_44 620 09 1153 8.24 0 27 0.02 0.38 1.09 0508 10.12 46 68.5 329 187.9 559 141 9840 11.25
Zircon_45 Below LOD 1 693 6.14 0.028 253 0.029 0.34 0.96 043 6.96 3.06 43.7 20.8 112.3 307 718 10350 8.20
Zircon_46 200 141 1053 553 0.024 193 0.061 11 2.33 115 13 5.56 783 324 1745 441 1015 7180 232
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