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Resumen

El complejo milonitico Sierra de Juarez (CMSJ) es una secuencia metamorfica
polideformada interpretada como el contacto tectonico entre los terrenos Zapoteco y
Cuicateco en el sur de México. Su basamento estd integrado por ortogneises gabroicos
diferenciados, con niveles ultramaficos y anortositicos. El protolito magmatico de los
ortogneises posee edades 2°°Pb->’Pb en zircon de 1022 + 29 Ma, 1017 + 44 Ma y 996 + 20
Ma, indicando un origen asociado a la suite AMCG (anortosita, mangerita, charnokita y
granito) y a la orogenia Zapoteca del Complejo Oaxaquefio. Sobreyaciendo discordantemente
a los ortogneises gabroicos, se localiza una secuencia metasedimentaria paleozoica
denominada en este trabajo Unidad Etla, la cual estd integrada por esquistos peliticos,
paragneises psamiticos de hornblenda y esquistos calci-silicatados. Se fecharon zircones de
un paragneis psamitico y de un esquisto pelitico para determinar su origen y procedencia
detritica. Los zircones mas jovenes poseen edades de 422.2 + 7.4 Ma (20) y 338.9 + 5 Ma
(20) respectivamente, indicando edades maximas de depodsito devonico-misisipicas. Las
evidencias petrologicas presentadas en este trabajo permiten reconocer en el CMSJ tres
eventos tectonicos que incluyen deformacion y metamorfismo. El primero (M;+D;) alcanz6
un pico metamorfico en facies anfibolita de alta presion (634—695 °C y ~10 kbar). Este evento
esta relacionado a un ambiente convergente interpretado como parte del ensamble del sector
occidental de Pangea durante el Pérmico tardio. El segundo (M>+D-) consiste en el desarrollo
de un cinturéon milonitico ocurrido en facies de anfibolita de bajo grado (521.2 £21 °C y 6.3
+ 0.9 kbar), vinculado con el desplazamiento del Bloque de Yucatan en la margen oriental de
Me¢éxico durante la separacion de Pangea. El cinturé6n milonitico esta constituido por una
estructura transcortical orientada N-S con cinemadtica dextral y esta afectado por granitos
sintectonicos con una edad de 194.9 + 3.8 Ma (U-Pb en zircén). D3 se refiere al plegamiento
de la fabrica milonitica particularmente en la Unidad Etla, relacionado con la Orogenia

Mexicana o con la inversion de la cuenca Cuicateca durante el Cretacico.



Abstract

The Sierra Juarez mylonitic complex (SIMC) is a polydeformed metamorphic
sequence interpreted as the tectonic contact between the Zapoteco and Cuicateco terranes in
southern México. Its basement is composed of differentiated gabbroic orthogneiss, with
ultramafic and anorthositic levels. The magmatic protolith of the orthogneiss has 2°°Pb-2"Pb
zircon ages of 1022 + 29 Ma, 1017 + 44 Ma y 996 + 20 Ma, indicating an origin related to the
AMCAG suite (anorthosite, mangerite, charnokita and granite) and to the Zapoteca Orogeny of
the Oaxacan Complex. The meta-gabbros are unconformably overlain by a Paleozoic
metasedimentary sequence named in this work Etla Unit, which is composed of pelitic schists,
psammitic hornblende paragneises and calc-silicate schists. In order to determine the origin
and detrital provenance of the Etla Unit, U-Pb-zircon analyses were performance in a
psammitic paragneiss and a pelitic schist; the age of their younger zircons are 422.2 + 7.4 Ma
(20) and 338.9 £ 5 Ma (20), respectively, indicating Devonian-Mississippian maximum
depositional ages. The petrologic evidences presented in this work allow to recognize three
tectonic events that include deformation and metamorphism in the SIMC. The first one
(M;+Dy) reached a high-pressure amphibolite facies (634—-695 °C and ~10 kbar). This event
is related to a convergent envirorment interpreted as part of the assembly of western Pangea
during late Permian. The second one (M:+D:) consists in the development of a mylonitic belt
with low-grade amphibolite facies assemblages (521.2 £21 °C and 6.3 &+ 0.9 kbar); this event
is linked to the Yucatan Block displacement at eastern margin of México during Pangea break-
up. The mylonitic belt is constituded by an N-S translithospheric structure with dextral
kinematics and is afected by syntectonic granitic sill intrusions with an age of 194.9 + 3.8 Ma
(U-Pb in zircon). D; refers to a folding process which affected the mylonitic fabric of the Etla

Unit, related to the Mexican Orogeny or the Cuicateca basin inversion during Cretaceous time.



I Introduccion

La evolucion de la corteza terrestre es un proceso que involucra la conservacion de
fragmentos corticales antiguos, el reciclaje de los mismos y/o la generacion de nuevos bloques
continentales y oceanicos. Como parte de este mismo proceso, intervienen dos variables que
dan rumbo a la evolucion: el desplazamiento de aquellos grandes volimenes de masa de roca
antigua o juvenil a través del tiempo geoldgico y del espacio terrestre, y la interaccion entre
ellos, conformando diversos ambientes tectonicos que suelen dejar registro de todo lo ocurrido
en sus rocas y estructuras. Los sistemas geoldgicos que quedan como producto final de los
eventos tectonicos pueden ser agrupados en unidades regionales de diversos tamafios, tanto
horizontal como verticalmente, y el estudio de ellas nos permiten entender el rumbo evolutivo
de la corteza terrestre. El presente trabajo trata principalmente sobre la interaccion entre
diversos bloques corticales y, de manera secundaria, de su desplazamiento y deformacion en
el frente de la Sierra de Juarez en el sur de México.

El sur de México es una regién compuesta por el agrupamiento de diversos bloques
corticales, cada uno con su propia historia geologica y limitados por grandes fallas,
comunmente denominados terrenos tectonoestratigraficos (Campa-Uranga y Coney, 1983;
Sedlock et al., 1993). El terreno Zapoteco, por ejemplo, nos muestra una historia que comenzo
hace mas de 1350 Ma (p. ej. Solari et al., 2003), y se ha conservado a pesar de haber
interactuado en numerosas ocasiones, mediante procesos geoldgicos extremos, con otros
bloques tan antiguos como Amazonia y Baltica en el super-continente Rodinia. Luego
acompaio al terreno Mixteco y al Bloque Maya en la construccion de Pangea, surgiendo o
reciclandose nuevos terrenos como el Cuicateco o el Xolapa.

Como consecuencia intrinseca de esta interaccion entre bloques corticales
independientes, se generan regiones de sutura o de ruptura entre ellos, las cuales son zonas
que guardan las cicatrices de la interaccion y de los diversos procesos que se sobreimprimen.
Una de estas regiones se ubica entre los terrenos Zapoteco y Cuicateco al sur de México, a la
cual se le ha nombrd Sutura Judrez (Ortega-Gutiérrez et al., 1990; Sedlock et al., 1993) o
complejo milonitico Sierra de Judrez (CMSJ; Alaniz-Alvarez et al., 1994, 1996).
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El CMSJ consiste en una estructura polideformada y metamorfizada formando una
zona de cizalla de larga vida que ha sido interpretada como el contacto tectonico entre los
terrenos Zapoteco y Cuicateco. Se localiza al norte de la ciudad de Oaxaca y esta delimitada
por una estructura NNW-SSE en su extremo occidental (Falla Oaxaca); tiene mas de ~195 km
de extension y en su sector meridional alcanza una anchura de ~20-25 km.

La historia geoldgica del CMSJ tratada en este trabajo comenzo6 hace alrededor de
1010 Ma y termind durante su penultima exhumacion en el Cretacico. Durante este tiempo, el
espacio que ocupa esta gran estructura ha albergado diversos procesos geologicos en el
siguiente orden: (a) magmatismo gabroico-anortositico y metamorfismo granulitico dentro de
los dominios de Oaxaquia, entre ~1010-980 Ma; (b) exhumacion asociada al rompimiento de
Rodinia (Ediacarano-Cambrico); (¢) sedimentacion durante la era paleozoica (Devonico-
Carbonifero); (d) inhumacion, metamorfismo y deformacion (M:+D:) como consecuencia de
la conformacion de Pangea (Paleozoico tardio); (e€) metamorfismo y deformacion milonitica
lateral (M>+D:) ligada a la apertura del Golfo de México en el Jurasico; (f) plegamiento (Ds)
relacionado con la apertura de la cuenca Cuicateca en el Jurdsico-Cretacico y, (g) exhumacion
nuevamente en el Cretacico medio. Todo este intervalo de tiempo es considerado en este
trabajo como la geologia pre-Cretacico medio del CMSJ e involucra procesos metamorficos
y de deformacion de corteza profunda. Sin embargo, su historia no termind después de este
periodo, aunque los procesos que continuaron después son de tipo somero y régimen fragil,
incluyendo el depdsito de rocas sedimentarias de origen marino a partir del Cretacico medio,
plegamiento de la cobertura sedimentaria durante el Cretacico tardio—Paledgeno y, la Gltima
exhumacion durante el Cenozoico, la cual dio origen a la Falla Oaxaca, dejando expuesta la
historia antigua del CMSJ mediante un sistema tipo basin and range. Estos eventos post—
Cretacico medio no se consideran en este trabajo.

La comprension del CMSJ permite entender mejor los procesos evolutivos en los que

se ha visto involucrado el sur de México en su historia geologica.
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1.1 Localizacion del area de estudio y vias de acceso

El 4rea de estudio se localiza al sureste de México, en la provincia fisiografica Sierra
Madre del Sur en el estado de Oaxaca. Desde el punto de vista geologico, se encuentra entre
la zona limitrofe de los terrenos tectonoestratigraficos Zapoteco y Cuicateco (Sedlock et al.,
1993; Fig. 1.1) u Oaxaca y Juarez (Campa-Uranga y Coney, 1983), en la parte meridional del
CMSIJ (Alaniz-Alvarez et al., 1994; Fig. 1.3).

Figura 1.1. Localizacion del area de estudio con respecto a los terrenos tectonoestratigraficos.
Abreviacion de terrenos: CUI = Cuicateco; M = Mixteco; T = Tarahumara; Z = Zapoteco; AB = Falla
Agua Blanca (Baja California); SM = Falla San Marcos (Coahuila) y CVTM = Cinturén Volcanico
Transmexicano. Modificado de Sedlock et al. (1993).

El area estd limitada al poniente por una falla normal alineada N-S denominada Falla
Oaxaca (Centeno-Garcia, 1988), y al oriente por otro sistema de fallas normales (Falla
Siempre Viva) que ponen en contacto las rocas miloniticas correspondientes a este estudio

con rocas sedimentarias de cobertura. Al sur, las rocas deformadas estan limitadas por otra
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falla normal contemporéanea a la falla Oaxaca pero con una transcurrencia E-W denominada
Falla Donaji (Centeno-Garcia, 1988; Fig. 1.2).

La via de acceso principal a la zona de estudio es a través de la Carretera Federal #190,
la cual, antes de llegar a la ciudad de Oaxaca de Juarez viniendo de norte a sur, atraviesa las
poblaciones de Villa de Etla, San Sebastidn Etla y Trinidad de Viguera. A partir de las
localidades mencionadas, surgen caminos que atraviesan transversalmente la Sierra de Juarez
con direccion al oriente (Fig. 1.2), algunos de ellos son transitables y otros son exclusivamente
para uso de reforestacion, sin embargo, con los permisos pertinentes de las autoridades locales

es posible tener acceso vehicular.

Figura 1.2. Mapa de localizacion del area de estudio, limites laterales estructurales y vias de acceso

mas cercanas.
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1.2 Geologia regional y antecedentes

Figura 1.3. Mapa que muestra al Complejo Milonitico Sierra de Juarez y algunos terrenos
tectonoestratigraficos del sur de México y sus respectivos basamentos metamorficos: Terreno Mixteco
(Complejo Acatlan); Terreno Zapoteco (Complejo Oaxaquefio); Terreno Cuicateco (Complejo
Cuicateco). Modificado de Ortega-Gutiérrez et al. (1999).

1.2.1 Terreno Zapoteco

El terreno Zapoteco (Sedlock et al., 1993; Fig. 1.3) constituye uno de los terrenos mas
importantes de México debido a la naturaleza de su basamento y su cobertura. Se considera
en este trabajo debido a que estd en contacto directo con las rocas miloniticas del CMSJ en su
limite oriental a través de la Falla Oaxaca, e inclusive, se piensa que forma parte de sus
protolitos (Alaniz-Alvarez et al., 1994, 1996). Al occidente, el terreno Zapoteco se encuentra

en contacto con el terreno Mixteco por medio de una zona de cizalla de larga vida, subparalela
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al CMSJ, denominada Falla Caltepec (Ortega-Gutiérrez, 1975, 1981a; Elias-Herrera y Ortega-
Gutiérrez, 2002; Elias-Herrera et al., 2005, 2007; Fig. 1.3). A través de esta estructura en
forma de flor, el terreno Mixteco se yuxtapuso oblicuamente en un régimen transpresivo al
terreno Zapoteco durante el Pérmico temprano (270-275 Ma), como consecuencia de la
amalgamacion final de Pangea (Elias-Herrera et al., 2007). Al sur, la Falla Chacalapa
(Ratschbacher et al., 1991; Tolson, 1998, 2005) de tipo lateral con cinematica sinestral
delimita al terreno Zapoteco del terreno Xolapa (o Chatino, de acuerdo con Sedlock et al.,
1993; Fig. 1.3). Por ultimo, en la parte norte, el terreno Zapoteco estd cubierto
discordantemente por rocas volcéanicas del Cinturon Volcanico Transmexicano.

El terreno Zapoteco esta conformado por un basamento cristalino en facies de granulita
del Proterozoico denominado Complejo Oaxaquefio (Fries et al., 1962; Ortega-Gutiérrez,
1981a, 1981b; Sedlock et al., 1993) y una cobertura sedimentaria sin metamorfismo del

Paleozoico.

1.2.1.1 Complejo Oaxaquefio

El basamento cristalino del terreno Zapoteco (Figs. 1.3 y 1.4) estd constituido por un
dominio inferior denominado migmatita El Catrin, cuyo protolito igneo del paleosoma posee
mas de ~1350 Ma (Solari et al., 2003). Esta unidad fue migmatizada hace ~1100 Ma durante
un evento termotectoénico conocido como Orogenia Olmeca (Keppie et al., 2003; Solari et al.,
2001, 2003, 2004), probablemente relacionada con un ambiente tectonico extensional. La
migmatita El Catrin se encuentra intrusionada por una suite AMCG (anortosita, mangerita,
charnokita y granito) con edad de ~1020 Ma (Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003). El
dominio superior esta configurado por un paquete metasedimentario, integrado por
paragneises cuarzo-feldespaticos y peliticos, marmoles intrusivos cuyos protolitos provienen
de una secuencia sedimentaria evaporitica (Ortega-Gutiérrez, 1977, 1984; Dostal et al., 2004);
y un paquete metaigneo compuesto por ortogneises cuarzo-feldespaticos, sieniticos y
gabroicos con edad del protolito magmatico de ~1130—1230 Ma (Keppie et al., 2003).

El Complejo Oaxaquefio fue metamorfizado en facies de granulita (Ortega-Gutiérrez,
1981a) a 735 £ 5°C y 7.7 £ 0.1 kbar (Solari et al., 2004) hace ~1004-978 Ma (Keppie et al.,

2001, 2003; Solari et al., 2003). La edad y las caracteristicas del metamorfismo, asi como las
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relaciones estratigraficas y estructurales permiten considerarlo como parte de un ciclo
tectonico grenvilleano (Ortega-Gutiérrez, 1981a), el cual de manera local se ha definido como
la Orogenia Zapoteca (Solari, 2001; Solari et al., 2003), y comprende una pieza fundamental

en las reconstrucciones de Rodinia (Fig. 1.5).

Figura 1.4. Mapa que muestra la posible extension de Oaxaquia. Modificado de Ortega-Gutiérrez et
al. 1995; Keppie et al. 2004b y Weber et al. (2010).

Las rocas expuestas con afinidad grenvilleana en México (Fig. 1.4) como los gneises
Novillo y Huiznopala (Patchett y Ruiz, 1987; Ruiz et al., 1988; Yaiiez et al., 1991; Lawlor et
al., 1999) y el Complejo Guichicovi en la region de La Mixtequita (Murillo-Mufeton, 1994;
Weber y Kohler, 1999; Ruiz et al., 1999; Weber y Hecht, 2003; Weber et al., 2010) presentan
caracteristicas semejantes al Complejo Oaxaquefio, tales como edades de sus protolitos, edad
y caracteristicas metamorficas e historia de enfriamiento (Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010).

También rocas volcdnicas cenozoicas que contienen xenolitos provenientes de la corteza
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inferior, con caracteristicas granuliticas y precambricas en diferentes regiones del centro y
norte de México (Ruiz et al., 1988; Rudnick y Cameron, 1991; Cameron et al., 1992; Schaaf
et al., 1994). Entre otras evidencias, indican que el orogeno grenvilleano mexicano tiene una
extension mucho mas amplia que el Complejo Oaxaqueio. Este cinturéon proterozoico y
granulitico se ha considerado como un microcontinente que Ortega-Gutiérrez et al. (1995)

denominaron Oaxaquia (Figs. 1.4y 1.5).

Figura 1.5. Reconstruccion de Rodinia hace ~1000 Ma que muestra las posibles posiciones para
Oaxaquia y terrenos adyacentes. Abreviaciones: CH = Chortis; CM = Terrenos Cotas
land/Mandheim/Grunehogna; E = Ellsworth-Whitemore Mountains; OX = Oaxaquia; R = Rockail; SF
= Sao Francisco; SO = Ordgeno Sunsas; SM = Sierra Madre; WA = West Avalonia; R = Rockall
Plateau; M =Moine of Scotland; CA = Terrenos Carolina y Goochland; A = Arequipa y D = Dalradian
Escocia e Irlanda. Modificado de Keppie et al. (2003).
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1.2.1.2 Marco paleogeografico de Oaxaquia

La posicion de Oaxaquia con respecto a Rodinia durante el Proterozoico (~1350-750
Ma) ha sido discutida desde los 70’s y se establecieron dos localizaciones probables (Fig. 1.5).
La primera fue planteada por De Cserna (1971), Shurbert y Cebull (1987), Karlstrom et al.
(1999) y Burrett y Berry (2000), quienes consideraron a Oaxaquia como un terreno autoctono
que constituye una prolongaciéon del Grenville expuesto al oriente de Norteamérica y
conformando un mismo bloque (parte occidental de Rodinia hace ~1000 Ma; Fig. 1.5,
posicion 1). La segunda perspectiva indica que el microcontinente es un terreno exotico que
se ubico en el sector oriental de Laurencia o Amazonia (oriente de Rodinia; Fig. 1.5, posicion
2 y 3 respectivamente) y que fue transferido a la margen sur de Laurencia en el Permo-
Carbonifero durante la integracion de Pangea (Keppie, 1977; Ballard et al., 1989; Yafiez et
al., 1991; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1995; Condie, 1997; Ortega-Gutiérrez et al., 1999;
Keppie y Ramos, 1999; Ramos y Aleman, 2000; Cawood et al., 2001; Keppie et al., 2003;
Solari et al., 2003; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 2010).

La segunda hipotesis es apoyada por la ausencia de metamorfismo granulitico de ~1
Ga en Texas (Mosher, 1998), mientras que en sectores relacionados con Amazonia si ha sido
reconocido (Solari et al., 2003; Keppie et al., 2003), asi como por la correlaciéon faunistica
entre la Formacion Tifiu (secuencia sedimentaria ordovicica que descansa discordantemente
sobre el Complejo Oaxaquetio) y formaciones del Paleozoico inferior en Gondwana (Ortega-
Gutiérrez et al.,, 1995), entre otras. Keppie y Ortega-Gutiérrez (1999) propusieron una
conexion entre Oaxaquia, las Montafias Adirondack (este de Norteamérica; p. ¢j. McLelland
et al.,, 2004) y los Andes Colombianos. Sin embargo, recientemente, Keppie y Ortega-
Gutiérrez (2010) indicaron que la posicion de Oaxaquia con respecto a Amazonia durante el
Neoproterozoico deberia ser la posicion dos de la Figura 1.5, tomando en cuenta las siguientes
consideraciones: (1) Afinidad faunistica de las formaciones del Paleozoico inferior entre
Oaxaquia y el norte de Gondwana (Landing et al., 2007). (2) De acuerdo con datos
geoquimicos obtenidos en rocas del Complejo Oaxaqueno, se infiere que durante 1300—1000
Ma, Oaxaquia estuvo relacionado a un arco magmatico, que después fue sometido a una etapa
extensional en un ambiente de trasarco (Keppie et al., 2001, 2003; Keppie y Dostal, 2007).

Todo ello sefala que Oaxaquia tuvo que localizarse en una margen continental activa,

11
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mientras que contemporaneamente, la parte occidental de Amazonia se involucraba en un
desplazamiento transpresivo sinestral con respecto a Laurencia entre 1200-1000 Ma como
parte del ensamble de Rodinia (Sutura Blue Ridge/Mars Hill; Tohver et al., 2004; Fig. 1.6).
(3) Por ultimo, Oaxaquia carece de elementos tectonicos convergentes de 900-750 Ma
relacionados al Arco Magmatico Goids en la margen sur de Amazonia (p. ej. Martins et al.,
2000, 2016; Laux et al., 2004; Matteini et al., 2010), dejando al sector norte del craton

sudamericano como el mas probable para compartir su posiciéon con Oaxaquia (Fig. 1.6).

Figura 1.6. Reconstruccion paleogeografica de Rodinia entre 1.0-1.2 Ga que ilustra la posicion de
Oaxaquia al oriente de Amazonia (actualmente al norte) durante su recorrido sinestral con respecto a
Laurencia. Modificado de Keppie y Ortega-Gutiérrez (2010).

Se han considerado tres escenarios que expliquen el evento granulitico de Oaxaquia
durante la acrecion de Rodinia (Orogenia Zapoteca): (1) zona de subducciéon (oroégeno tipo
andino, adyacente a la margen norte del cratdbn amazodnico); (2) colision arco-continente
(colision entre el arco juvenil Avalonia-Carolinia y Oaxaquia o (3) colision continente-
continente (entre Amazonia y Laurencia; Solari et al., 2003; Fig. 1.7a). Weber et al. (2012)
indican una colision continental entre Amazonia y Baltica (Fig. 1.7b). Este tltimo modelo se

ha considerado en el presente trabajo.
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Figura 1.7. a) Modelo tectonico propuesto por Solari et al. (2003) que ilustra el desarrollo de la
Orogenia Zapoteca en Oaxaquia (facies de granulita). Teniendo en cuenta a Avalonia como el bloque
que cabalga sobre Oaxaquia y Amazonia. b) Modelo que ilustra el desarrollo de la Orogenia Zapoteca,
tomando en cuenta a Baltica y Amazonia como los continentes que integran una colisién continente—
continente dejando a Oaxaquia en el nucleo del orogeno. Modificado de Weber et al. (2012).

Oaxaquia qued6 atrapado en el nicleo del orogeno hasta su exhumacion entre ~750—
545 Ma durante dos episodios de rompimiento de Rodinia (Keppie et al., 2004b; Keppie y
Ortega-Gutiérrez, 2010). Un acercamiento a la evolucion paleogeografica mundial durante el
Paleozoico fue propuesto por Keppie y Ramos (1999); la configuracion paleogeografica tomo
una distribucion mas semejante a la que conocemos hoy dia durante el Ordovicico-Silurico

hasta la conformacién de Pangea.

1.2.1.3 Cobertura

El paquete litologico que cubre al basamento del terreno Zapoteco consiste en una
secuencia estratigrafica sedimentaria que abarca discontinuamente las eras Paleozoico,
Mesozoico y Cenozoico.

La unidad mas antigua sobreyace discordantemente al Complejo Oaxaqueio, se

denomina Formacion Tif y pertenece al periodo Ordovicico temprano (edad tremadociana)
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(Pantoja-Alor y Robison, 1967). Est4 integrada por una sucesion sedimentaria relativa a una
margen pasiva (Landing et al., 2007), compuesta por lutitas, areniscas, calizas y
conglomerados, con fosiles que se correlacionan con aquellos encontrados en Sudamérica
(Gondwana), sureste de Canada (Laurencia) y noroeste de Europa; sin embargo, Ortega-
Gutiérrez et al. (1995) y Landing et al. (2007), entre otros, indican que su origen esté ligado
particularmente al norte de Gondwana. Encima se encuentran unidades carboniferas
compuestas por areniscas calcareas y lutitas de las formaciones Santiago e Ixtaltepec, las
cuales descansan tectonicamente sobre la Formacion Tifia (Centeno-Garcia y Keppie, 1999),
asi como areniscas, rocas calcareas, y conglomerados de afinidad continental de la Formacion
Matzitzi, de edad pensilvanica— ;pérmica?, la cual cubre también parte de la sutura entre los
terrenos Mixteco y Zapoteco. Una de las caracteristicas mas sobresalientes de las formaciones
paleozoicas en el terreno Zapoteco es que no estdn afectadas por eventos metamorficos.

La estratigrafia superior del terreno Zapoteco esta compuesta por rocas marinas y
continentales del Mesozoico, y rocas principalmente de origen volcanico depositadas durante

el Cenozoico (Carfantan, 1986; Ortega-Gutiérrez et al., 1990).

1.2.2 Terreno Cuicateco

El terreno Cuicateco (Sedlock et al., 1993) o terreno Juarez (Campa-Uranga y Coney,
1983) se ubica en el sureste de México, tiene forma alargada y esta orientado NNW-SSE (Fig.
1.3). Su limite poniente lo integra el CMSJ, en donde se ha pensado que las rocas del terreno
Cuicateco fueron cabalgadas por rocas del Complejo Oaxaquefio (Ortega-Gutiérrez et al.,
1990; Alaniz-Alvarez et al., 1994; Alaniz-Alvarez et al., 1996). En su margen oriental, el
terreno Cuicateco sobreyace estructuralmente al terreno Maya y al Macizo de la Mixtequita
(Murillo-Mufieton y Navarrete-Rivera, 1992; Murillo-Mufieton, 1994; Barboza-Gudifio,
1994) a través de una falla de cabalgadura denominada Falla Vista Hermosa (Ortega-Gutiérrez
et al., 1990; Sedlock et al., 1993), desarrollada durante la Orogenia Laramide en el Cretacico
tardio—Paledgeno (Weber y Kholer, 1999).

Estd compuesto por una secuencia de rocas con afinidad oceadnica y
volcanosedimentaria de edad Jurasico—Cretacico con un metamorfismo de grado bajo y

diversos grados de deformacion (Ortega-Gutiérrez et al., 1990; Sedlock et al., 1993). Se ha
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interpretado como una cuenca invertida con actividad compresiva durante la Orogenia
Laramide (Barboza-Gudifio, 1994). Su basamento atin es desconocido, sin embargo, se han
reportado edades paleozoicas al oriente del Terreno de 394 + 32 Ma y 330 £ 26 Ma (K-Ar en
muscovita en esquisto de granate y esquisto con cloritoide respectivamente (Vazquez et al.,
1989). Asimismo, Angeles-Moreno (2006) indica que en la Formacion Todos Santos (Fig.
1.8c) y otras con contenido de conglomerados y con edad Jurdsico medio, se observa la
presencia de clastos de esquisto y paragneis cuarzo-feldespatico, sugiriendo que existe una
unidad metamorfica pre-Jurdsico medio (terrenos gondwanicos paleozoicos; Fig. 1.8c),
aunque Sedlock et al. (1993) mencionan que se han observado clastos de gneis granulitico del
Complejo Oaxaquefio. Angeles-Moreno (2006) menciona que las rocas que comprenden la
zona del CMSJ podrian corresponder al basamento del terreno Cuicateco por ciertas
consideraciones petrologicas.

Ortega-Gutiérrez et al. (1990) y Sedlock et al. (1993) caracterizaron al terreno
Cuicateco como un terreno compuesto, integrado por tres unidades diferenciadas
estructuralmente: la parte inferior, localizada al sur del terreno presenta sepertinita, gabro,
metatoba y grauvaca. Este conjunto litolégico fue interpretado por Carfantan (1983) como un
complejo ofiolitico. La unidad intermedia comprende la mayor parte del terreno e incluye
diversas formaciones volcanosedimentarias como la Fm. Todos Santos (Sapper, 1899) de edad
Calloviano—Berriasiano (Blair, 1988), compuesta por conglomerado, arenisca y derrames
andesiticos (Fig. 1.8¢); la Fm. Tepexilotla, de edad Tithoniano, compuesta por intercalaciones
de caliza, lutita bituminosa y arenisca (Mena, 1960); la Fm. Xonamanca, de edad Berriasiano-
Valanginiano, integrada por grauvaca, rocas piroclasticas y caliza (Carrasco et al., 1975) y la
Fm. Chivillas con una edad Titoniano—Barremiano compuesta por arenisca, marga, caliza,
lutita, conglomerado y andesita almohadillada (Carrasco, 1978). Delgado et al. (1992)
reportaron al norte del terreno Cuicateco una secuencia que transcurre del Jurasico tardio al
Cretacico temprano, compuesta por arenisca, serpentinita, leucodiorita, metagranitoides de
composicion variable, hornblendita, rocas metavolcanicas y piroclasticas. Por ultimo, la
unidad superior del terreno Cuicateco, la integran ortogneis félsico y mafico del CMSJ, con

una edad del Jurasico medio (Alaniz-Alvarez et al., 2006).
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El origen tectonico de la cuenca volcanosedimentaria cuicateca se ha discutido en
algunos trabajos. Carfantan (1981, 1983) propuso una cuenca oceanica pre-albiana, originada
en una zona de rift, compuesta por rocas con afinidad de piso ocednico y cubierta
posteriormente por sedimentos detriticos provenientes de Oaxaca y Chiapas. Por su parte,
Delgado-Argote (1989) indica una cuenca de arco o trasarco volcanico del Jurasico superior—
Cretacico inferior. Ortega-Gutiérrez et al. (1990) y Sedlock et al. (1993) describen el origen
del terreno Cuicateco como una cuenca de rift desarrollada en el Jurdsico medio—Jurasico
superior e involucrada en una tectonica transtensional con una dindmica sinestral (Fig. 1.8a).
Los modelos tectonicos y paleogeograficos de Pindell y Kennan (2004, 2009; Fig. 1.8b) y
Angeles-Moreno (2006: Fig. 1.8¢) muestran una cuenca pull-apart con una cinematica dextral
desarrollada durante el Titoniano—Barremiano, poco después de la abertura del Golfo de
Meéxico y ligada esencialmente a la separacion de América del Sur y América del Norte, asi
como al desarrollo del proto-Caribe. Angeles-Moreno (2006) fechd dicho evento (140.6 +
1.5-131.3 £ 0.6 Ma — U-Pb en zircones y Ar*’/Ar** en micas y hornblenda) asi como su
consecuencia estructural en el borde noroccidental del terreno Cuicateco, y propone un evento
tectonotérmico transtensional que incluye adelgazamiento cortical, fusion parcial,
sedimentacidon, metamorfismo, metasomatismo, plegamiento y exhumacion tectonica. Dicha
exhumacion podria extenderse hasta las rocas del CMSJ. Ademas, sugiere que el desarrollo
del sistema pull-apart ocurrié en zonas de sutura entre bloques cristalinos paleozoicos (p €j.,
el Complejo Metamorfico Mazateco, el Esquisto San Juan Mazatlan del area de la Mixtequita
o el Complejo Macizo de Chiapas) y los complejos Oaxaqueno y Guichicovi.

El metamorfismo en facies de esquisto verde que se ha reportado en el terreno
Cuicateco, asi como su actitud estructural, fuertemente evidenciada en la unidad intermedia
(Ortega-Gutiérrez et al., 1990; Sedlock et al., 1993) y compuesta por pliegues y cabalgaduras
orientados NNW-SSE con vergencia hacia el NE, se ha asociado a la Orogenia Laramide
durante el Cretéacico tardio—Paledgeno, como consecuencia de la aproximacion de los bloques
rigidos que corresponden a los terrenos Zapoteco y Maya a través de una tectonica compresiva
(Carfantan, 1981; Delgado-Argote, 1989; Ortega-Gutiérrez et al., 1990; Sedlock et al., 1993;
Angeles-Moreno, 2006; Pérez-Gutiérrez et al., 2009; Pérez-Gutiérrez, 2010).
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Figura 1.8. a) Modelo presentado por Sedlock et al. (1993) en el que muestran la configuracion de los
terrenos tectonoestratigraficos durante el Jurasico Tardio—Cretacico Temprano y representan el origen
de la cuenca cuicateca como una cuenca de rift transtensional sinestral. Abreviaciones: TAH = Tahué;
TEP = Tepehuano; NG = Guachichil norte; SG = Guiachichil sur; P = Perici; NAH = Nahuatl; TCC
= Complejo Tierra Caliente; Z-M = Zapoteco y Mixteco; ChM = Macizo de Chiapas y C = Cuba. b)
Modelo modificado de Pindell y Kennan (2004, 2009) que senala el origen del Terreno Cuicateco
como parte de un sistema dextral de adelgazamiento cortical asociado a la apertura del Golfo de
México. ¢) Modelo presentado por Angeles-Moreno (2006) en el que representa la apertura del Terreno
Cuicateco y las unidades litologicas ligadas al proceso de apertura de la cuenca volcanosedimentaria.
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1.2.3 Complejo milonitico Sierra de Juarez (CMSJ)

Uno de los tdpicos mas importantes en la geologia mexicana trata sobre la naturaleza
de los terrenos tectonoestratigraficos y de sus limites o zonas de contacto. De acuerdo con
Campa-Uranga y Coney (1983) y Sedlock et al. (1993) el CMSIJ se ubica entre los terrenos
Oaxaca y Juarez o Zapoteco y Cuicateco respectivamente.

La expresion estructural del CMSJ fue documentada por primera vez por Ortega-
Gutiérrez et al. (1990) y posteriormente tratado del mismo modo en el trabajo de Sedlock et
al. (1993). En dichos documentos se interpreta la naturaleza milonitica de las rocas como la
zona de sutura entre los terrenos Zapoteco y Cuicateco, y se le denomind Sutura Juarez. Se
propuso que la zona de cizalla es el resultado del desarrollo de un plano de cabalgadura a
través del cual, el Complejo Oaxaquefio (Mesoproterozoico) se yuxtapuso sobre rocas del
terreno Cuicateco (Jurasico-Cretacico — ;Paleozoico?) con direccion de arrastre tectonico
hacia el oriente (Figs. 1.9 y 1.10 — etapa D). Este esquema estructural implica que la fabrica
resultante en las rocas debid ser plano-lineal, con un rumbo de foliacién N-S inclinada hacia
el poniente y la lineacion mineral con rumbo E-W.

Sedlock et al. (1993) indicaron que la Sutura Judrez estd compuesta por ortogneis
mafico y silicico (milonitizados) cuyos protolitos magmaticos podrian haberse formado en un
arco continental de vida corta (Delgado-Argote, 1992) con una etapa de intrusion durante el
Jurdsico medio y un metamorfismo y cataclasis (milonitizaciéon) durante el Cretacico
temprano. Delgado-Argote (1989) y Ortega-Gutiérrez et al. (1990) indican que dentro de la
sutura también pueden encontrarse anortositas provenientes del Complejo Oaxaquefio. Por su
parte, Alaniz-Alvarez et al. (1994) sefialan que la gama de litologias es mas amplia, estando
compuesta por gneis, marmol y anortosita del Complejo Oaxaqueio, granito leucocratico
sintectonico, gabro y hornblendita del terreno Cuicateco, rocas volcanicas o sub-volcénicas y
rocas de composicion pelitica de origen desconocido.

El CMSJ (como otros limites tectonicos) representa un plano de debilidad cortical que
puede acomodar desplazamientos tectonicos posteriores y por lo tanto, reactivarse en
numerosas ocasiones (p. €j. Holdsworth et al., 1997). De acuerdo con el modelo general que
persiste hasta el presente (Figs. 1.9 y 1.10), el CMSJ tuvo una reactivacién como falla lateral

en un régimen semi-dictil (Alaniz—Alvarez et al., 1994, 1996; Fig. 1.10), ocupando
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estadisticamente los mismos planos de foliacién desarrollados durante la cabalgadura de
yuxtaposicion D; pero generando una nueva direccion de lineacidon mineral con una direccion
N-S y una posicion sub-horizontal. Esta reactivacion se puede considerar como un evento D:

y pudo haberse desarrollado del Jurasico temprano al Jurasico medio (Alaniz-Alvarez et al.,

1994, 1996).

Figura 1.9. Mapa que muestra los limites entre algunos terrenos tectonoestratigraficos del sur de
México (lineas gruesas) y perfil estructural esquematico que ilustra la Sutura Juarez. Modificado de
Ortega-Gutiérrez et al. (1990) y Sedlock et al. (1993). Abreviaciones: Ch = Chatino; Z = Zapoteco;
Cu = Cuicateco y M = Maya.

Los datos geocronolégicos del CMSJ indican una etapa de deformacion que coincide
con el inicio de la apertura del Golfo de México durante el Toarciano (180 Ma) y hasta el
Cretacico temprano (Pindell, 1985; Schouten y Klitgord, 1994; Pindell y Kennan, 2009;
Martini y Ortega-Gutiérrez, 2016). Los modelos que tratan sobre la apertura del Golfo de
Meéxico indican que debiod existir un sistema de zonas de cizalla alineadas N-S en el sur de
Meéxico que permitieran el desplazamiento y rotacion antihoraria del Bloque de Yucatan hacia
el sur, de manera que, es posible que el CMSJ corresponda a ese sistema de fallas laterales
con un sentido dextral; sin embargo, el sentido cinematico de las milonitas no ha quedado
hasta ahora claramente definido (Alaniz-Alvarez et al., 1996).

Se registro una reactivacion posterior durante el Cenozoico, dando origen a una falla
normal desarrollada en un ambiente fragil o semi-fragil y extensional, conocida como Falla

Oaxaca (Centeno-Garcia, 1988; Alaniz-Alvarez et al., 1994, 1996, 1997; Nieto-Samaniego et
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al., 1995). La Falla Oaxaca transcurre de manera paralela al rumbo de la foliacion del CMSJ
(N-S) en su sector poniente, posee una longitud de 380 km, extendiéndose desde Perote,
Veracruz hasta Miahuatlan, Oaxaca (Nieto-Samaniego et al., 1995). La falla Oaxaca define el
contacto directo entre las rocas miloniticas del area de estudio y rocas del terreno Zapoteco

(Figs. 1.3y 1.9).

Figura 1.10. Modelo estructural que ilustra la evolucion tectonica del complejo milonitico Sierra de
Juarez (Modificado de Alaniz-Alvarez et al., 1996). D,, yuxtaposicion del Complejo Oaxaquefio sobre
el terreno Cuicateco. D,, reactivacion tectonica lateral ligada a la apertura del Golfo de México. D;,
reactivacion como falla normal (Falla Oaxaca) durante el Cenozoico.
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1.3 Objetivos

El objetivo de este trabajo consiste en abordar el desarrollo geoldgico-tectonico

pre-Cretacico del CMSJ desde un punto de vista petrologico, estructural, geocronoldgico y

geoquimico. Para ello se consideran los siguientes objetivos especificos:

1l.

iil.

1v.

Vi.

Vil.

Elaboracion de un mapa de las unidades y estructuras geoldgicas.
Identificacion de unidades litoldgicas, eventos de deformacion y procesos
metamorficos en el area de estudio.

Célculo de las condiciones fisicas en las que ocurrieron los eventos
tectonotérmicos.

Caracterizar la cinematica de la zona de cizalla lateral jurdsica del CMS]J.
Fechar los eventos tectonicos y/o unidades litologicas.

Obtener informacion geoquimica de elementos mayores y trazas de las rocas
de composicion gabroica del CMSJ e interpretar el ambiente tectono-
magmatico.

Desarrollar un modelo tecténico y/o paleogeografico que permita explicar las

observaciones realizadas.

1.4 Metodologia

La metodologia desarrollada en esta tesis con el fin de cumplir los objetivos consistio

en trabajo de campo y trabajo analitico. Se realizaron tres campanas de campo a la Sierra de

Juarez en julio 2014, marzo-abril 2015 y enero 2016 (Fig. 1.11a); en ellas se recorrieron

diferentes caminos y barrancas que cortan transversalmente al CMSJ y se reconocieron

unidades litologicas, relaciones de contacto, se tomaron datos estructurales y se colectaron

muestras orientadas para su analisis posterior desde un punto de vista petrologico y

microestructural.
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El marco analitico estd integrado por un analisis petrografico detallado, determinacion
de la cinematica milonitica empleando indicadores cinematicos en campo y principalmente
en lamina delgada, quimica mineral y termobarometria, fechamientos isotopicos por U-Pb en
zircones y geoquimica de elementos mayores y traza; algunos de ellos se describen a
continuacion:

Quimica mineral y termobarometria: Se emplearon laminas delgadas pulidas que
se cubrieron con grafito en la Facultad de Quimica (Laboratorio de Microscopia Electrénica
de Barrido) y en el Instituto de Fisica (Laboratorio Nacional de Microscopia Avanzada) de la
UNAM. Los procedimientos analiticos se llevaron a cabo con una microsonda electrénica
JEOL JXA-8900R (V=20 kV; I=50 nA; Fig. 1.11b) en el Laboratorio Universitario de
Petrologia del Instituto de Geofisica, UNAM, en la cual se realizaron mediciones WDS y EDS
asi como mapas elementales e imagenes con electrones retrodispersados. También se utilizd
el microscopio electronico de barrido marca Zeiss modelo EVO MA10, ubicado en el Instituto
Nacional de Mineralogia y Geoquimica de la UNAM, con el fin de obtener imagenes con
electrones retrodispersados y composicion elemental con EDS.

Para la utilizacion del método termométrico zirconio-en-rutilo se separd un conjunto
de rutilos en el Laboratorio de Separacion de Minerales del Laboratorio Universitario de
Geoquimica Isotopica (LUGIS) del Instituto de Geofisica, UNAM. Posteriormente, se midi6
su composicion con una microsonda electronica JEOL JXA-8500F (V=15 Kv; [=200 nA) en
el GeoAnalytical Lab de la Universidad de Washington, EUA.

Geocronologia U-Pb en zircones: Se separaron cuatro conjuntos de zircones de
distintos litotipos del CMSJ en el Laboratorio de Separacion de Minerales del Laboratorio
Universitario de Geoquimica Isotopica (LUGIS), UNAM. El método empleado consiste en la
decantacion de minerales y su separacion por densidades, y posteriormente de manera manual
utilizando un microscopio estereoscopico (Herndndez-Trevifio y Lopez-Portillo, 2015).

Tanto la catodoluminiscencia de zircones como la obtencion de las relaciones
isotopicas de U-Pb se realizé en el Laboratorio de Estudios Isotopicos (LEI) de la unidad del
Centro de Geociencias, UNAM campus Juriquilla; empleando el método Laser-ablation (Fig.

1.11c) y un espectrometro de masas Thermo iCAP Q ICP-MS.
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Geoquimica de elementos mayores y traza. El proceso de molienda se realizd
utilizando una prensa hidraulica en el taller de molienda del Laboratorio de Separacion de
Minerales en el Instituto de Geologia, mientras que la pulverizacion se llevo a cabo en el
Laboratorio de Separaciéon de Minerales que pertenece al Laboratorio Universitario de
Geoquimica Isotopica (LUGIS), UNAM.

Los elementos mayores se obtuvieron mediante fluorescencia de rayos X en el
Laboratorio de Fluorescencia de Rayos X en el Laboratorio Nacional de Geoquimica y
Mineralogia, (Instituto de Geologia, UNAM), empleando un espectrémetro secuencial de
rayos X (Rigaku Primus II; Fig. 1.11d); por otra parte, las muestras para la obtencion de la
concentracion de elementos traza fueron enviados al Laboratorio Ultralimpio e ICP-MS del
Centro de Geociencias, UNAM campus Juriquilla, donde se utilizé un espectrometro de masas

ICP-MS Thermo Xil.

Figura 1.11. a) Paisaje del complejo milonitico Sierra de Juarez. b) Microsonda electronica JEOL JXA-
8900R en el Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP) del Instituto de Geofisica, UNAM. c¢)
Equipo Laser-Ablation en el Laboratorio de Estudios Isotopicas (LEI) del Centro de Geociencias,
UNAM, Campus Juriquilla. d) Espectrometro secuencial de rayos X Rigaku Primus II, en el Instituto
Nacional de Geoquimica y Mineralogia (Instituto de Geologia, UNAM).
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11 Unidades Litologicas

Este capitulo muestra y describe las unidades litoldgicas observadas en el CMSJ y sus
relaciones estratigraficas y de contacto.

El CMSIJ exhibe tres unidades litolégicas en condiciones de metamorfismo y
deformacion. Se distinguen en funcién de su mineralogia, protolito o clase quimica y edad
(ver capitulo V' Geoquimica y Geocronologia): (1) Ortogneises basico diferenciado (con
bandas ultraméaficas y anortositicas); (2) Unidad Etla (incluye paragneis cuarzo-feldespatico
anfibolitico, esquisto pelitico y esquisto calci-silicatado) y (3) ortogneis granitico (si/ls).

Las unidades metamoérficas subyacen discordantemente rocas sedimentarias de
afinidad continental y marina que estan delimitadas al occidente por la Falla Oaxaca (Centeno-
Garcia, 1988), cuyo bloque de techo cae hacia el oeste. Esta estructura comprende el limite
entre el CMSJ y el Complejo Oaxaquefio. En la parte oriental, el cinturén milonitico esta en
contacto con rocas del Paleozoico tardio y Mesozoico (terreno Cuicateco) a través de la Falla
Siempre Viva, cuyo bloque de techo cae hacia el este.

Los ortogneises basicos ocupan aproximadamente el 70 % del area de estudio, y
configuran una secuencia compuesta casi en su totalidad por ortogneises gabroicos en facies
de anfibolita con diferenciaciones locales en funcion del contenido de plagioclasa, dando
origen a horizontes o lentes anortositicos y ultrabasicos. Estos ultimos compuestos por
esquistos de anfibol y clorita, intercalados con gneises anfiboliticos. Las diferentes texturas
observadas en la unidad ultramafica son debidas a variaciones en los procesos de deformacion.
El cuarzo esta parcialmente ausente en este litotipo.

Por otra parte, la unidad mafica esta sobreyacida por una secuencia metasedimentaria
denominada en este trabajo como Unidad Etla, compuesta en la parte estratigrafica y
estructuralmente superior por capas de esquisto de mica blanca con rutilo y pseudomorfos de
cianita (o estaurolita) y granate, mientras que en la zona inferior por intercalaciones de
paragneis cuarzo-feldespatico anfibolitico con granate y esquisto calci-silicatado de calcita y

clorita.
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La Unidad Etla y la unidad metagabroica se ven afectadas por el emplazamiento de
dique-estratos (si/ls) de composicidon granitica que se interpretan como sintectonicos en
relacion a la deformacion milonitica que afect6 a toda la secuencia metamoérfica del CMSJ.

Toda la unidad manifiesta plegamiento con diferentes escalas, desde crenulacion hasta

pliegues con dimensiones cartografiables.

2.1 Ortogneis Basico Diferenciado

Clasificacion: Ortogneis basico diferenciado

Localidad: San Agustin Etla y Sierra de Juarez, Oaxaca

Coordenadas (localidad tipo): N 17°12°17.3" W96°45° 1.3

El nombre Ortogneis Bésico Diferenciado se refiere a toda la secuencia de rocas

metamorficas con protolitos gabroicos y litologias asociadas. El término incluye los litotipos

denominados ortogneis gabroico, ortogneis anortositico y unidad ultramafica (Fig. 2.1).

Figura 2.1. Conjunto de rocas que ilustran la variacion en funcidn del indice de color y texturas que
exhibe el ortogneis basico diferenciado. La variedad de litotipos estd en funcion del contenido de
plagioclasa. De izquierda a derecha: (a) ortogneis anfibolitico, (b y c¢) ortogneis gabroico y (d)
ortogneis anortositico. Ancho de imagen 0.7 m.

Las litologias mencionadas se interpretan como una misma unidad litoestratigrafica
porque la nica caracteristica que los distingue es el contenido de plagioclasa. Por otra parte,
comparten diversas caracteristicas como el grado y tipo de deformacion, grado metamorfico
y mineralogia. La variacion en el contenido de plagioclasa se manifiesta en diversas escalas

de manera fractal, generando en ciertos sectores, afloramientos extensos de roca con un indice
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de color leucocratico (ortogneis anortositico: pl >90 %), mesocratico (ortogneis gabroico: >10
% pl <90 % PI1) o melanocratico (unidad ultramafica: pl <10 %) (Fig. 2.1).

La secuencia del ortogneis diferenciado muestra una estructura plano-linear,
evidenciada particularmente cuando es del tipo mesocratico. La foliacién, comunmente es
espaciada y anastomosada, y consiste en bandas de minerales maficos orientados y
microlitones de plagioclasa o minerales leucocraticos. En algunos casos, los dominios maficos
desarrollan formas sigmoidales de mas de medio metro de largo como respuesta a la
deformacion milonitica (Fig. 2.2f).

Se pueden considerar cuatro hipdtesis para determinar el origen de la diferenciacion
del contenido de plagioclasa:

(1) Una diferenciacion desarrollada a través de procesos de cristalizacion fraccionada
en La cAmara magmatica. (P. ej. en Skergard; Irvine et al., 1998)

(2) Diferenciacion metamorfica.

(3) La tercera consiste en que los dominios anfiboliticos fueron intrusiones de diques
ultramaficos (carentes de minerales leucocraticos), probablemente diques de hornblendita o
piroxenita (Figs. 2.2e y f), pretectonicos o sintectonicos al metamorfismo y/o a alguna fase de
deformacion en la secuencia gabroica. La deformacion y metamorfismo ocurrieron durante o
después del emplazamiento de tales diques y fueron la causa por la que las relaciones de
contacto intrusivo fueran mermadas, sin embargo, en algunos casos, ain se aprecian cortes
rectos entre las zonas melanocraticas y leocucraticas (Figs. 2.2e y f), y también sectores
aboudinados y cizallados de lo que parecen ser antiguos cuerpos tabulares (Fig. 2.2f). Las
zonas anfiboliticas presentan foliacion debida al ordenamiento del anfibol.

(4) Por tltimo, cabe considerar que los protolitos de los ortogneises félsicos fueron
originalmente anortositas provenientes del Complejo Oaxaqueo, tal como lo describen
Alaniz-Alvarez et al. (1994).

La distribucion y abundancia no son los Unicos aspectos notables en relacion a la
plagioclasa, se pueden observar también diferencias en cuanto al tamafio de los agregados que
la contienen; de modo que se pueden observar tres tamanos de microlitones recurrentes:
grueso (Fig. 2.2a), medio (Figs. 2.2b y ¢) y fino (Fig. 2.2d). Esta caracteristica se atribuye a

la heterogeneidad del estilo de la deformacion milonitica.
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Estadisticamente, la foliacion de esta unidad mantiene una vergencia hacia el oeste,
sin embargo, un gran numero de datos estructurales exhiben una vergencia hacia el este con
una inclinacion mayor, indicando un plegamiento cuyo plano axial buza hacia el este. La
direccion de la lineacion mineral se mantiene relativamente constante y esta orientada norte-

sur y definida tanto por plagioclasa como por anfibol.

2.1.1 Ortogneis Gabroico

Clasificacion: Ortogneis basico con protolito gabroico.

Localidad: San Agustin Etla y Sierra de Juarez, Oaxaca.

Coordenadas (localidad tipo): N 17°12°17.3" W96°45° 1.3"

Este litotipo comprende aproximadamente el 60 % de la litologia total del CMSIJ. Se
hallan a lo largo de toda la Sierra de Judrez, sin embargo, se considera la localidad tipo, entre
otras cosas, por preservar afloramientos muy frescos, con un contenido de plagioclasa muy
cercano al 50 % y de grano medio, a aquellos que afloran sobre el rio ubicado al norte del
poblado San Agustin Etla y paralelo al “Rio San Agustin”. Esta unidad se distingue por
preservar con mucha claridad aspectos estructurales como foliacion y lineacion mineral
debido a la interaccion de minerales leucocraticos y melanocraticos que involucran un
diferencial reoldgico, situacion que no ocurre del mismo modo con los ortogneises
anfiboliticos o anortositicos. La foliacion en este litotipo generalmente atiende a una textura
milonitica con tamafios de grano y dominios minerales de medio a grueso (Figs. 2.2a, b, c, d).

Macroscopicamente se observa en las zonas melanocraticas una mineralogia
compuesta por anfiboles de grano fino a medio. La plagioclasa se organiza en microlitones
cuyo tamafio de grano varia de fino hasta muy grueso debido a los diferentes grados en que la
intensidad de la deformacion milonitica pudo desarrollarse. Lo anterior, considerando en
ocasiones (p. €j. en la figura 2.2a) a los microlitones de plagioclasa como porfidoclastos y en
otras ocasiones, a los dominios de anfibol como porfidoclastos (p. ¢j. en la figura 2.2b).

Se pueden observar cristales de rutilo >0.5 cm de longitud, y s6lo en una ocasion se

observo la presencia de cristales euedrales de granate de hasta 3 mm de didmetro (Fig. 2.2d).
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Figura 2.2. a) Ortogneis con textura milonitica de grano grueso. Los microlitones de plagioclasa lucen
como el domino competente con respecto a los dominios anfiboliticos. b) Ortogneis milonitico de
grano medio. Los dominios de plagioclasa y anfibol muestran un comportamiento reologico semejante.
c¢) Ortogneis de grano medio con bandas diferenciadas parcialmente monomineralicas de plagioclasa
y anfibol con grosores variables. d) Ortogneis con granate. e) Presencia de un hipotético dique
sintectonico al desarrollo de la foliacion. f) Afloramiento que indica la presencia de capas competentes
dominadas por anfibol (Anf). La capa muestra boudinage y deformacion no coaxial.

Es destacable el comportamiento de la plagioclasa y del anfibol con respecto a la
deformacion: la figura 2.2f muestra dominios anfiboliticos aboudinados con cierta asimetria,
indicando una deformacién no coaxial y un comportamiento competente de la capa de anfibol

(mas resistente con respecto a la plagioclasa). Por otra parte, la figura 2.2a muestra un

29



Il Unidades Litoldégicas

conjunto de microlitones de plagioclasa, uno de ellos asimétrico y conformando una estructura
tipo sigma. En este Ultimo ejemplo, la plagioclasa parece poseer el comportamiento
competente o rigido, y el anfibol configura la matriz que le rodea. Los casos anteriores
demuestran un comportamiento inverso entre ambas fases minerales a pesar de que, de
acuerdo con diversos autores (p. €j. Passchier y Trouw, 2005), el anfibol deberia demostrar
siempre un comportamiento mas competente con respecto a la plagioclasa. Es probable que
la estructura del segundo caso esté gobernada por la forma y/o tamafio de grano fino del
anfibol y no por su naturaleza reoldgica o que el crecimiento sintectonico del anfibol ocurra

en presencia de fluidos, lo que facilita su ductilidad pero no favorece la de la plagioclasa.

2.1.2 Ortogneis anortositico

Se denomina ortogneis anortositico a aquel que esta compuesto casi en su totalidad por
plagioclasa, en algunos casos con capas melanocraticas y otros en ausencia total de fases
maficas. Se distribuyen heterogéneamente dentro de toda la secuencia de ortogneises
gabroicos y no poseen una dimension cartografiable. Afloran de manera mas evidente sobre
la carretera abandonada que conecta a Viguera con San Felipe del Agua, al norte de la ciudad
de Oaxaca, en la zona meridional del area de estudio.

Estos gneises anortositicos mantienen un contacto tectonico con rocas sedimentarias
detriticas, clasticas y carbonatadas con edades cretacicas—cenozoicas a través de una falla
normal denominada por Alaniz-Alvarez et al., (1994) como Falla Donaji (Fig. 2.3d), la cual
tiene una vergencia hacia el sur y mantiene una relacion singenética con la Falla Oaxaca.

En muestra de mano, este litotipo exhibe una fibrica plano-linear con textura
milonitica (Figs. 2.3b y c¢). Se observan como rocas leucocraticas, en algunos casos con
pequefias cantidades de minerales maficos que evidencian la foliacion y lineacién mineral. El

cuarzo esta totalmente ausente.
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Figura 2.3. a) Afloramiento que muestra la presencia de un ortogneis anortositico dentro de un cuerpo
de ortogneis con protolito gabroico. b) Aspecto del ortogneis anortositico con una efimera foliacion
evidenciada por la presencia de minerales maficos. ¢) Textura mesomilonitica de un ortogneis
anortositico con abundante mineralogia mafica. d) Falla Donaji que pone en contacto un bloque de
ortogneis anortositico (izquierda) con rocas sedimentarias detriticas sobreyacentes creticicas
(derecha). El tipo de fallamiento es normal con vergencia hacia el sur.

2.1.3 Unidad ultramafica

Clasificacion: Ortogneis y esquisto ultramafico.
Localidad: Sierra de Juarez, Oaxaca.

Coordenadas: N 17°9°41.5°" W 96° 42° 17.8" (localidad tipo)

La localidad tipo de la unidad ultraméafica aflora en la parte central del area de estudio,
sobre un camino de terraceria empleado para actividades de reforestacion. Se presenta en
forma de horizontes no mayores a ~20 m de grosor. Posee un contacto difuso con los
paragneises cuarzo-feldespaticos anfiboliticos de 1la Unidad Etla, compartiendo
geométricamente el mismo plano de foliacion, el cual mantiene un rumbo NNE-SSW y NE-

SW y una inclinacion hacia el SE. La foliacion en esta localidad esta invertida con respecto al
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litotipo metagabroico debido a que esta posicionado en la parte central de un anticlinal cuyo
eje de charnela tiene una direccion NNE-SSW. La relacion de contacto entre ambas unidades

es mediante una discordancia litoldgica (ignea) pretectonica.

Figura 2.4. a) Ortogneis ultramafico con evidencias de deformacion milonitica. b) Esquisto ultramafico
visto en dos escalas diferentes. Esta textura se desarrolla en sectores donde la deformacion milonitica
es muy intensa.

Este litotipo presenta dos texturas de acuerdo con su actitud estructural y mineralogia:
gnéisica y esquistosa (Fig. 2.4). Las dos texturas se pueden observar a lo largo de la zona de
afloramiento, lo que indica un diferencial local en la intensidad de la deformacion. La textura
gnéisica esta definida por el ordenamiento de anfiboles subedrales y anhedrales que atienden
a formas elipsoidales y se muestran envueltos por una matriz de color blanco-verdosa
conformada por minerales de grupo de la epidota y/o clorita (Fig. 2.4a). Cuando la intensidad
de la deformacion es maxima, da como resultado la generacion de la textura esquistosa, con
un lustre perlado y un tamafio de grano muy fino, probablemente conformadas por anfiboles
de tamafio muy fino y/o clorita (Figs. 2.4b).

Esta unidad corresponde a la contraparte de los ortogneises anortositicos y su origen
podria estar relacionado con procesos de diferenciacion en la cdmara magmaética gabroica y
no como un material derivado del manto, debido a que no hay minerales como olivino o

serpentina.
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2.2 Unidad Etla

En el presente trabajo se denomina Unidad Etla a una secuencia compuesta por rocas
metasedimentarias de origen detritico y carbonatado. Los litotipos que la integran en orden de
abundancia son los siguientes: paragneis cuarzo-feldespatico anfibolitico, esquisto calci-
silicatado y esquisto pelitico. La secuencia se depositd discordantemente sobre el protolito de
los ortogneises basicos diferenciados y ambas unidades cuentan con los mismos atributos

estructurales, geométricos y metamorficos.

2.2.1 Paragneis anfibolitico

Este litotipo tiene una presencia menor al 25 % en el area de estudio, se distingue de
los ortogneises con protolito gabroico por su abundante contenido de cuarzo y el desarrollo
de texturas miloniticas de grano fino. Sin embargo, a nivel de afloramiento pueden tener un
aspecto muy semejante y suelen confundirse. Su mineralogia esencial esta compuesta por
cuarzo (30 %), feldespato (30 %) y anfibol (40 %).

Debido a la presencia de cuarzo, su capacidad deformable es mayor que en el caso de
los ortogneises gabroicos, y consecuentemente su tamafio de grano tiende a ser de grano fino
a muy fino, su foliacion milonitica es mucho mas intensa y no configura bandas
monominerales tan notables (Fig. 2.5).

La distribucion cartografica de esta unidad permite visualizarla como cuerpos
rectilineos que transcurren de norte a sur con cierta oblicuidad (ver mapa geologico). Se
identificaron al menos cuatro cuerpos de este litotipo, uno de ellos se localiza en sectores
cercanos a la unidad ultramafica y se encuentran en contacto directo, aunque no sea clara su
relacion, pero se asume que es un contacto originalmente sedimentario con una discordancia
estratigrafica pretectonica (sedimentario-igneo), debido a que este litotipo posee una edad
maxima de deposito paleozoica que indica un desarrollo mas joven que la unidad ultramafica
o gabroica (ver capitulo VI Geocronologia y geoquimica). En otros casos, entre los
paragneises y los ortogneises se observan contactos tectonicos por medio de fallas inversas y

laterales post-tectonicas al metamorfismo y deformacion milonitica.
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La mineralogia de este litotipo podria corresponder con una roca de origen igneo, sin
embargo, debido a su distribucion intercalada con los esquistos calci-silicatados, su
distribucion cartografica y a la distribucion de edades de zircones detriticos (ver capitulo V'
Geocronologia y Geoquimica) se ha determinado un origen sedimentario, sobreyaciendo al
protolito de la unidad metagabroica, pero antes del metamorfismo en facies de anfibolita y la
deformacion milonitica. El paragneis exhibe un plegamiento posterior a la milonitizacion que

podria significar otra etapa tectonica registrada en el CMSJ.

Figura 2.5. a) Paragneis cuarzo-feldespatico anfibolitico a nivel de afloramiento. b) Muestra de mano
del paragneis con una evidente textura milonitica.

2.2.2 Esquisto calci-silicatado

Este litotipo se ubica en la parte occidental del CMSJ, practicamente a la misma altura
que el esquisto pelitico; de hecho, estas dos unidades mantienen contactos difusos y se
extiende hacia el sur de manera paralela a la Falla Oaxaca.

Sus caracteristicas macroscopicas exhiben una foliaciébn continua compuesta por
bandas monominerales blancas y grises que advierten caracteristicas miloniticas bien
definidas como planos S-C’ y estructuras sigma (Fig. 4.6-[V Geologia Estructural). Su
mineralogia es poco evidente, pero las bandas blancas estdn integradas mayoritariamente por
componentes carbonatados. Su clasificacidn como esquisto procede del andlisis petrografico,
pues cerca del 40 % de su composicion mineraldgica esta integrada por bandas de clorita de

grano muy fino.
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En algunas localidades, la foliacion esta afectada por crenulacion (Fig. 2.6b) cuyo eje
de charnela posee un rumbo orientado al norte, paralelo a los ejes de charnela del plegamiento
que afecta a toda la secuencia del cinturon milonitico. También se ve afectada por fallas
normales de caracter ductil probablemente relacionadas con la Falla Oaxaca debido a la
posicion de las fallas y de su localizacion en el area de estudio. La unidad esta cortada por

numerosas vetas de cuarzo que generalmente penetran de manera paralela a la foliacion.

Figura 2.6. a) Aspecto general del esquisto calci-silicatado. b) Crenulacion con direccion de
acortamiento E-W.

Su afinidad sedimentaria, relaciones de campo y distribucion cartografica permiten
correlacionar este litotipo con los paragneises anfiboliticos, y por lo tanto, se asume que el
desarrollo de su protolito ocurrié de manera posterior al magmatismo que dio origen a la

secuencia de ortogneises basicos y previo a los eventos metamoérficos y miloniticos.

2.2.3 Esquisto pelitico

Clasificacion: Esquisto de muscovita con rutilo y pseudomorfos de cianita y granate.

Localidad: San Agustin Etla, Oaxaca.

Coordenadas: N 17° 127 5.7 W 96°45°7.3"

Estructural y estratigraficamente, el esquisto se ubica en la cima del CMSJ, por lo cual
se pueden asumir que este litotipo es el mds joven de la Unidad Etla. Se localiza a un costado

del poblado San Agustin Etla, Oaxaca. Se observa plegado e intercalado con algunas cuarcitas;

hacia el oriente, se encuentra en contacto transicional con los esquistos calci-silicatados.
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Figura 2.7. a) Esquisto pelitico (azul) intercalado con cuarcitas (pardo) en afloramiento. b) Muestra de
mano del esquisto pelitico con cristales azules de mas de 2 cm de largo.

El esquisto pelitico tiene una presencia muy escasa (<2 %) en relacion a todas las
litologias del CMSJ, sus cuerpos tabulares poseen un espesor maximo de 80 cm (Fig. 2.7a) y
la secuencia tiene un espesor maximo de 50 m. La roca se encuentra muy alterada, tiene un
color entre pardo claro y marron (debido a la oxidacion) con franjas azules (Fig. 2.7b). El
esquisto se observa constituido principalmente por mica blanca, bandas de 6xidos, cuarzo y
abundantes cristales tabulares de color azul-grisaceo que alcanzan mas de 2 cm de largo (Fig.
2.7b). Los cristales azul-grisdceo estan dispuestos de manera paralela al plano de foliacion,
contribuyen al desarrollo de la lineacion mineral y probablemente consisten en pseudomorfos
de cianita o estaurolita. El esquisto contiene rutilo, pero es dificil observarlo a simple vista.

El esquisto mantiene un rumbo general de foliacion hacia el noreste y una direccion
de inclinacion al sureste, direccion opuesta y oblicua a la direccion de inclinacion general de
la foliacién de toda la estructura del CMSIJ. La posicion opuesta del esquisto se debe a la

presencia de un anticlinal con direccion del eje de charnela NE-SW.

2.3 Dique-estratos (sills) graniticos

Los ortogneises de composicion granitica son rocas foliadas y miloniticas, con texturas
mayoritariamente mesomiloniticas y en pocos casos protomiloniticas. Se localizan en sectores
diferentes del CMSJ, con una distribucion en forma de dique-estratos (si/ls), con un rango de

grosor que va de 8 cm a 1.5 m y emplazados dentro de los planos de foliacion milonitica de
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los ortogneises gabroicos y paragneises cuarzo-feldespaticos anfiboliticos (Figs. 4.5a, by 4.7¢
del capitulo IV Geologia Estructural); también se les observa como cuerpos de mayores
dimensiones aboudinados con mas de 6 m de longitud (Fig. 2.8b). La foliacién milonitica
propia de estos dique-estratos es paralela a la foliacion milonitica del encajonante y asi
también se manifiesta su lineacion mineral y cinematica de la deformacion. Debido a estas
relaciones estructurales, el desarrollo de su protolito magmatico es interpretado como
sintectonico al evento milonitico (Alaniz-Alvarez et al., 1994, 1996; este trabajo).

En algunas ocasiones se observan cuerpos con dimensiones de unos pocos metros de
grosor, sin una relacion estructural clara que permita determinarlos como sintectonicos (Fig.

2.8a). Estos cuerpos graniticos podrian tener un significado tectonico diferente al de los sills.

Figura 2.8. a) Cuerpo granitico emplazado dentro de los ortogneises gabroicos. b) Cuerpos graniticos
aboudinados, paralelos a la foliacion y lineacion mineral de la roca encajonante (ortogneis gabroico).
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El objetivo de este capitulo es caracterizar el desarrollo metamorfico y las fases de
deformacion ocurridas en el CMSJ mediante la descripcion oOptica y quimica de la
mineralogia, las relaciones texturales y el calculo de sus condiciones termobarométricas.

Las caracteristicas texturales de las rocas estan fuertemente controladas por la fase de
deformacion milonitica que tuvo lugar en el CMSJ, y por lo tanto las texturas representan
fielmente la naturaleza de la deformacion. Sin embargo, dicho evento se efectué de manera
parcial, dejando evidencias mineralogicas y texturales relacionadas con eventos tectonicos
anteriores que permiten inferir su posible evolucion. Las caracteristicas geométricas o
espaciales y el significado tectonico de los atributos de la deformacion se abordan en el

capitulo IV Geologia Estructural.

3.1 Ortogneis bésico diferenciado

3.1.1 Ortogneis gabroico

3.1.1.1 Petrografia

Este litotipo presenta una fabrica planar-lineal (S-L), compuesta por dominios de
foliacion y microlitones parcialmente monomineralicos constituidos por anfibol y plagioclasa
que definen una estructura gnéisica (Figs. 3.1a y d). Las caracteristicas texturales y el tamafio
de las bandas monominerales o el tamafio de grano varian en funcion del grado o estilo de
deformacion, de la abundancia de las fases presentes y de otros procesos como recuperacion
(recovery), recristalizacion o diferenciacion metamorfica sin y postectonicos.

El anfibol y plagioclasa se alternan en una proporcion 40—60 %. En conjunto, ambas
fases conforman mas del 90 % de la mineralogia total. EI 10 % restante estd ocupado por
rutilo, titanita, ilmenita, epidota, clorita, apatito y nucleos relictos de una fase anterior al
anfibol. El cuarzo es escaso o nulo.

La foliacion esta definida por la orientacion de la plagioclasa y anfibol. Los cristales
individuales de plagioclasa comiinmente son euhedrales y no suelen mostrar una orientacion

preferencial (microlitones), propiciando una foliacion espaciada. Las bandas de anfibol
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presentan una geometria que varia en funcion de la intensidad de la deformacion y del estado
de esfuerzos. De menor a mayor grado de deformacion, las bandas se vuelven menos
elongadas o lisas y mas aboudinadas o rugosas con cierta asimetria, en algunos casos, los
microlitones adoptan forma de lentes, desarrollando una foliacion anastomosada (trenzada).
Los dominios de plagioclasa o microlitones contenidos en muestras con mayor grado
de deformacion se observan como conjuntos de cristales aglomerados equigranulares
evidencias de recristalizacion dindmica tipo BLG (bulging recristalization; Fig. 3.1b) y
rotacion de subgranos (SRG—subgrain rotation recristalization; Fig. 3.1c). Aproximadamente
un 5 % de granos presenta macla polisintética concordante con una composicion rica en albita
(oligoclasa o andesina), pero el 95 % restante se observa libre de macla. Se pueden identificar
dos tipos de plagioclasa con respecto a su estado de deformacion: (1) algunos sectores
muestran un mosaico de plagioclasa y anfibol homogéneamente distribuidos, donde los granos
de plagioclasa exhiben una forma elongada y orientacion preferencial, definiendo una
foliacion continua (Fig. 3.1d). Este tipo de plagioclasa ocupa una proporcion de ~15 % y
manifiesta una considerable sericitizacion y poseen extincion ondulante. (2) Es mas comun
que la plagioclasa se muestre en un mosaico poligonal cuyos cristales mantienen contactos
triples de 100—120° (Fig. 3.1b). Este tipo se localiza cominmente en los microlitones, ocupa
una proporcion de ~85 %, se muestra menos alterada a sericita y exhibe extincion uniforme.
Las propiedades opticas del anfibol permiten identificarlo como hornblenda. Los
dominios de anfibol son agregados de tres tipos de cristales de acuerdo a su forma y tamafio:
los mas abundantes (~75 %) son aciculares; también se aprecian cristales tabulares con una
proporcion de ~15 % que pueden considerarse como porfidoclastos. Dentro de los dominios
de anfibol en forma de aguja se observan bandas de deformacion en los que el tamafio de
grano del anfibol es reducido considerablemente (Fig. 3.1¢). Los granos de anfibol acicular se
exhiben con su eje ¢ paralelo a la fabrica horizontal y contribuyen al desarrollo de la foliacion
y lineacion mineral. No ocurre lo mismo con los dominios de anfibol tabular de grano grueso,
los cuales se presentan con una orientacion aleatoria en la mayoria de los casos, pero
principalmente con cortes perpendiculares a su eje ¢ (Figs. 3.1e, f y h). El anfibol posee
evidencias de deformacion ductil como extincidon ondulante, kinking, formas elongadas

orientadas, recristalizacion y estructuras niicleo-manto (Figs. 3.1f, g y h). En las estructuras
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nicleo-manto se puede observar cierta asimetria y los rabos de recristalizacién estan
compuestos por subgranos de un anfibol con caracteristicas Opticas similares a las del
porfidoclasto, indicando que la paragénesis asociada al evento de deformaciéon mantuvo

estable la hornblenda.

Figura 3.1. a) Fotomicrografia tomada con luz paralela que muestra la textura gnéisica tipica de este
litotipo, conformada por dominios de crucero de anfibol y microlitones aboudinados de plagioclasa
euhedral. b) Fotomicrografia tomada con analizador que muestra recristalizacion tipo BLG en
plagioclasa. c) Recristalizacion dindmica tipo SRG en plagioclasa, tomada con analizador. d) Mosaico
de plagioclasa y anfibol que configuran una foliacion continua. Imagen tomada con luz paralela. )
Fotomicrografia que permite observar tres dominios diferentes de anfibol. Descripcion en el texto.
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Imagen tomada con analizador. f) Fotomicrografias que muestran caracteristicas de deformacion y
recristalizacion en anfibol, evidenciadas por cambios en las propiedades opticas. Imagen de la
izquierda tomada con luz paralela, derecha con analizador. g) Desarrollo de kinking en anfibol. Imagen
tomada con analizador. h) Recristalizacion SGR en anfibol. El material recristalizado (anfibol) indica
condiciones metamorficas similares a las que dieron origen al porfidoclasto.

Algunos dominios de anfibol muestran microplegamiento de alguna fabrica planar
anterior definiendo dos fabricas planares dispuestas a 45—70° entre si (Figs. 3.1d, 3.2a,a’, by
b’). De esta ultima observacion se pueden definir dos eventos de foliacion conjugados S;+S-.
La fabrica S, ha sido sobreimpuesta de manera casi completa y es la estructura dominante
actualmente. No hay evidencias directas de que S; haya tenido una componente lineal, sin
embargo, debido a que esta compuesta por anfiboles orientados en la misma direccion, cabria
esperar también una fabrica lineal (L;), aunque su direccidon no esta clara; mientras que a la
componente lineal de S> se identifica como L.. Lo anterior indica que este litotipo sufrido dos
etapas de deformacion con fabrica plano-lineal cada una: D; (S;+L;) + D> (S>+L>).

Los dominios de crucero y microlitones (bandas de anfibol y plagioclasa) regularmente
mantienen contactos horizontales discretos, y en algunos casos se observa un contacto gradual
o transicional en donde el tamafio de grano tanto en anfibol como en plagioclasa disminuye
hasta <0.01 mm. En muestras con foliacidén espaciada, los contactos verticales estan
dispuestos a través de rabos desarrollados por boudinage (Fig. 3.1a). En la mayoria de las
ocasiones, los boudines consisten en microlitones sin foliacion compuestos por plagioclasa
euhedral recristalizada estaticamente y son envueltos por los dominios foliados de anfibol
acicular, y en otros casos (menos abundantes) la mineralogia estd invertida en dichas
microestructuras.

Los cristales de anfibol tabular, y principalmente los de mayor tamafio contienen
nucleos con un aspecto isotropico y corroido que en algunas muestras de grano grueso llegan
a medir hasta 1.5 mm (Figs. 3.2c y d). La forma de estos nucleos varia, pueden presentarse
como tabulares, hexagonales o en forma de aguja. Aquellos que tienen forma tabular y de
aguja normalmente exhiben una inclinaciéon de ~50° y a veces subhorizontal (~10°) con
respecto al dominio de foliacion del anfibol que los contiene. Algunos nucleos poseen un
crucero tipico de piroxeno (Fig. 3.2c) y otros de anfibol (Fig. 3.2d). Con imagenes de

microscopio electronico y analisis EDS se pueden observar que dichos nucleos estan
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compuestos por numerosas inclusiones (tal vez exoluciones) de rutilo e ilmenita (Fig. 3.2¢).
Probablemente el origen de los nucleos corroidos se relaciona con fases magmaticas o

metamorficas de alta temperatura debido al alto contenido de titanio.

Figura 3.2. ay a’) Mosaico de anfiboles que exhibe dos ordenamientos planares de cristales, asociados
a la superposicion de S, sobre S;. Fotomicrografia tomada con analizador. b) y b”) Banda anfibolitica
con boudinage en los bordes. La geometria de la banda y la plagioclasa en la matriz definen la fabrica
que corresponde a S>, mientras que el ordenamiento de los cristales de anfibol dentro de la banda
conserva un arreglo vertical asociado a S;. Fotomicrografia tomada con luz paralela. ¢) Nucleo de
anfibol con dos planos de crucero a ~90°, indicando la posible existencia de piroxenos relacionados
con el protolito de este litotipo. Fotomicrografia tomada con luz paralela. d) Nticleo de anfibol con dos
planos de crucero dispuestos a 120°, indicando una fase anfibolitica previa a la paragénesis actual.
Fotomicrografia tomada con luz paralela. e) Fotomicrografia tomada con microscopio electronico que
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muestra con detalle una zona de anfibol que contiene un nucleo corroido. En el lado derecho del cristal
se pueden observar numerosas exoluciones de rutilo e ilmenita, indicando que la fase mineral anterior
estaba enriquecida en titanio.

Todas las muestras analizadas contienen asociaciones con fases accesorias como
apatito, rutilo, titanita y/o ilmenita con una abundancia que puede llegar a mas del 5 % de la
mineralogia total. El rutilo posee un tamafio que varia de 0.05-0.35 mm (Fig. 3.3a). Los
cristales mas pequefios generalmente se distribuyen de manera aislada en la matriz, mientras
que los de mayor tamafio se presentan como agregados policristalinos (Fig. 3.3a). El rutilo
posee coronas de titanita + ilmenita con grosores diferentes, de manera que ningun cristal se
encuentra directamente en contacto con las fases adyacentes (Fig. 3.3a). Algunos cristales de
rutilo exhiben nucleos de ilmenita, sugiriendo un crecimiento de TiO; a partir de FeTiOs.
También se aprecian agregados policristalinos de rutilo en forma de bandas, configurados
paralelamente con respecto a S», estan envueltos por una gran proporcion de titanita y
cantidades pequenias de ilmenita y rara vez por epidota. Las bandas de Rt + Ttn + [lm =+ ep
alcanzan a medir mas de 1 cm de largo y 0.40 mm de ancho (Fig. 3.3a). Esta observacion

textural permite conjeturar que el crecimiento de rutilo es pretectonico al desarrollo de S-.

Figura 3.3. a) Banda policristalina de rutilo con algunos ntcleos compuestos por ilmenita y con una
envoltura de titanita. Fotomicrografia con luz paralela. b) Asociaciéon de Amp + Chl + Ep en forma de
banda paralela a la fabrica S,. Fotomicrografia tomada con analizador.

Dentro de la matriz de plagioclasa es comiin observar pequenas asociaciones de Amp
+ Ep + Chl £+ Ttn (Fig. 3.3b) con una proporcion no mayor al 10 %, lo que sugiere una

paragénesis sub-desarrollada que acusa una facies de esquisto verde posterior a la facies de
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anfibolita. Los minerales pertenecientes al grupo de la epidota y clorita dentro de la matriz
estan orientados en bandas paralelas a S-.

Algunas muestras contienen pseudomorfos policristalinos compuestos principalmente
por minerales del grupo de la epidota (~80 %) y plagioclasa (~20 %) (Fig. 3.4) que muestran
geometrias elipsoidales asimétricas y estan inclinados con respecto a la fabrica horizontal S,
advirtiendo una deformacion no coaxial y su cinematica. Algunos de ellos exhiben una corona
compuesta por plagioclasa euhedral con un tamafio de grano notablemente mas grueso con
respecto a la matriz. De acuerdo con la clase quimica de la roca, la forma y el tamafo del
pseudomorfo, lo més probable es que estos pseudomorfos hayan sido granates asociados a la
facies de anfibolita, y los descritos con corona de plagioclasa incluso podrian haber

manifestado zoneamiento composicional.

Figura 3.4. a) Pseudomorfos de clinozoisita + plagioclasa después de granate. Fotomicrografia tomada
con luz paralela. b) Misma imagen que (a) vista con analizador. El pseudomorfo exhibe una corona de
plagioclasa relacionada probablemente a un zoneamiento composicional en el granate.

Las caracteristicas texturales y mineraldgicas de este litotipo indican la presencia de
tres eventos tectono-magmaticos: (1) Magmatismo Mg; que dio origen al protolito gabroico.
(2) Un primer evento metamorfico M; en facies de anfibolita, que da origen a la paragénesis
Hbl + P1+ Grt + Rt y que ocurre conjuntamente con la primera fase de deformacion D,, cuyas
caracteristicas geométricas son inciertas. (3) Un nuevo evento de deformacion que genera el
desarrollo de texturas miloniticas (D:), el cual re-orienta las caracteristicas espaciales de D; y
se desarrolla en condiciones metamorficas de menor grado que M, con la siguiente paragénesis

de retrogresion: P1+ Hbl + Ep + Chl + Ttn (M>).
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3.1.1.2 Quimica mineral

Los andlisis cuantitativos en los ortogneises con protolito gabroico se realizaron
principalmente en anfibol y plagioclasa, con el fin de determinar con mayor aproximacion los
aspectos metamorficos de M; y M,. La composicion quimica representativa de las fases
minerales se presenta en la tabla 3.2.

La clasificacion de los anfiboles estd basada en la nomenclatura propuesta por
Hawthorne et al. (2012), misma que recomienda la IMA-2012 (International Mineralogical
Association), mientras que la estequeometria se obtuvo utilizando una hoja de calculo
presentada por Locock (2014). Todos los anfiboles analizados pertenecen al grupo de
anfiboles célcicos entre pargasita y Mg-hornblenda (Fig. 3.6a). En la figura 3.5b se puede
observar en el anfibol sectores pequeiios con un tono de gris mas oscuro, los cuales son relictos

de pargasita, mientras que el resto del cristal corresponde a Mg-hornblenda (Figs. 3.5b, 3.6a).

Figura 3.5. Fotomicrografias tomadas con microscopio electrénico. a) Mosaico compuesto por
plagioclasa (oligoclasa y andesina) con bordes de retrogresion (albita) y anfiboles célcicos que definen
a S>. b) Conjunto de anfiboles clasificados como Mg-hornblenda con relictos de pargasita. La pargasita
y el rutilo son parte de la paragénesis M;, que posteriormente fue afectada por un proceso milonitico
(D>) que promovio el desarrollo de Mg-hornblenda asociada con titanita y albita.

La plagioclasa analizada se muestran en el diagrama de feldespatos en la figura 3.6b.
Las dos muestras poseen dos dominios de plagioclasa de acuerdo con su composicion. El
primer grupo se ubica dentro del area de la albita con menos de 10 % de componente anortitica
y el segundo conjunto cae dentro del campo de la oligoclasa y andesina con un rango de 25-
35 % de anortita. La figura 3.5a muestra un mosaico de plagioclasa y anfibol ordenados en la

configuracion de S, en la cual la plagioclasa muestra un borde compuesto por albita con un
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tono de gris mas oscuro con respecto a las zonas centrales que corresponden a una plagioclasa
con mayor contenido de anortita. Los bordes de plagioclasa ricos en albita pueden asociarse a
un decremento en las condiciones metamorficas, mismo que se comprueba con el crecimiento

de clorita en los intersticios de los anfiboles (Fig. 3.5).

Figura 3.6. a) Diagrama de anfiboles calcicos sugerido por Hawthorne et al. (2012). Muestra la
composicion de anfiboles medidos en ortogneises de protolito gabroico. b) Diagrama de feldespatos
que muestra la composicion de plagioclasa medidos en ortogneises maficos. La mayor parte consisten
en plagioclasas ricas en albita (rango de composicion que va de albita a andesina).

A medida que incrementa el grado de deformacion milonitica y la retrogresion
metamorfica, el anfibol se estabiliza en Mg-hornblenda a partir de pargasita. Esto permite
establecer que la pargasita estd relacionada con M;+D;, mientras que la Mg-hornblenda a
M>+D;. Otras fases asociadas con la pargasita serian el rutilo y la oligoclasa/andesina (y los
pseudomorfos de granate), mientras que con la Mg-hornblenda se asocian la titanita, albita y

clorita.
3.1.1.3 Termobarometria

Las condiciones metamorficas de este litotipo se obtuvieron mediante

termobarometria convencional, empleando el termometro de Holland y Blundy (1994) que
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utiliza pares anfibol-plagioclasa y estd basado en la reaccion edenita + albita = richterita +
anortita; y el barometro presentado por Molina et al. (2015), el cual emplea el coeficiente de
particion del silicio y aluminio entre la plagioclasa y el anfibol que depende de la presion,

temperatura, fraccionamiento del Al en el sitio T del anfibol y la proporcion de albita.

Tabla 3.1. Se muestran los valores P-T obtenidos mediante los métodos propuestos por Holland y

Blundy (1994) y Molina et al. (2015), para los eventos tectonicos identificados como M;+D; y M>+D;
en los ortogneises gabroicos.

Muestra Evento M¢étodo T (°C) P (kbar)
JGE-55 M;+D; Holland y Blundy, 1994 683.8 =12 -
JGE-55 M;+D; Molina etal., 2015 - 99+0.7
JGE-35 M,>+D, Holland y Blundy, 1994 521.2+£21 -
JGE-35 M,+D; Molina et al., 2015 - 6.3+0.9
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Figura 3.7. Diagrama que muestra las rectas formadas con las ecuaciones resultantes del geobarémetro
de Molina et al. (2015) (1) y el geotermometro de Holland y Blundy (1994) (2). Las intersecciones
representan las condiciones de los eventos tectonicos analizados. Se muestra la curva de reaccion de
titanita—rutilo aproximadamente en 13 kbar para rocas maficas (Liou et al., 1998).
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Debido a que la muestra JGE-55 no fue completamente reequilibrada por el evento
milonitico (como se observa en la figura 3.6a por el abundante contenido de pargasita), se
ocupd para calcular las condiciones de M;+D,; utilizando sectores pargasiticos (manchas
oscuras de la fig. 3.5b) y los sectores de la plagioclasa mas ricos en anortita; mientras que la
muestra JGE-35, la cual parece haberse reequilibrado casi totalmente, se utiliz6 para
establecer las condiciones de M>+D., ocupando la albita y Mg-hornblenda. De este modo,
M;+D;ocurri6 bajo condiciones de 683.8 + 12 °C y 9.9 £ 0.7 kbar (~30 km), comprobando un
equilibrio en la zona alta de la facies de anfibolita (dentro del campo de la cianita); y M>+D::
521.2 £21 °C y 6.3 £ 0.9 kbar (~19 km), lo que indica un equilibrio en la zona transicional
de las facies de anfibolita y esquisto verde (Tabla 3.1 y fig. 3.7). Estas diferencias en las
condiciones metamorficas indican también diferencias en profundidad de ~11 km, lo cual

podria representar un evento de exhumacion entre M;+D;y M>+D:.

3.1.2 Litotipo ultraméafico

3.1.2.1 Petrografia

El litotipo ultramafico muestra dos dominios texturales y mineraldgicos en funcion de
la deformacion milonitica (M>+D-). La descripcion petrografica se dispone de menor a mayor
grado con respecto a la intensidad de la deformacion y de su paragénesis respectiva:

Fabrica mesomilonitica o gnéisica. Esta fabrica posee una proporcion de
porfidoclastos con respecto a la matriz de 5040 %. A pesar del incremento de matriz
conformada principalmente por clorita, el anfibol aun integra la mayor parte de la estructura
de esta roca con una orientacion preferencial, desarrollando una foliacion gnéisica o textura
nematoblastica, y al mismo tiempo definiendo la fabrica lineal.

En esta configuracion, el anfibol posee un tamafio maximo de 6 mm cuando se
conserva como porfidoclasto y minimo <1 mm cuando es integrante de la matriz. Esta fase
muestra con mayor evidencia mecanismos de deformacion relativos a transmision de masa
por difusion (TMD) y deformacion intracristalina, por ejemplo, disolucion de bordes y
recristalizacion de clorita (Fig. 3.8), recristalizacién dindmica con rotacion de subgranos
(SRG—subgrain rotation recristalization), boudinage (Figs. 3.8c y d), extincion ondulante, y

formas elongadas y orientadas que conforman estructuras sigma que indican la cinematica de
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la deformacion (Fig. 3.8d). La deformacion intracristalina en el anfibol es mas efectiva cuando
su eje ¢ es perpendicular con respecto a la lineacion mineral (Figs. 3.8¢c y d). Cuando es al
contrario, es decir, cuando el anfibol tiene orientado su eje ¢ de manera paralela a la lineacion
mineral, los efectos de la deformacion atienden con claridad a fracturamiento y

desplazamiento friccional (Figs. 3.8a y ¢).

Figura 3.8. Fotomicrografias tomadas con luz paralela. a) Mosaico de anfiboles con cortes paralelos a
su eje ¢ que indican una deformacién cataclastica. Entre ellos se desarrolla una matriz compuesta
principalmente por clorita. b) Apatito mostrando una generacion de tuttle lamellae rotando en sentido
dextral que coincide con la orientacion de los granos elongados de plagioclasa (arriba). ¢) Aspecto
textural que indica un comportamiento diferente en el anfibol con respecto a la deformacion
dependiente de su orientacion (explicacion en el texto). d) Cristal de anfibol con corte perpendicular a
su eje ¢ con recristalizacion en sus bordes y conformando una estructura sigma que indica una
cinematica dextral en la 1amina.

Las fases mas resistentes a la deformacion en este litotipo son el apatito y el rutilo. El
apatito Unicamente rota con respecto a la cinematica de la deformacion no coaxial,
desgastando sus bordes y adoptando una forma redondeada, ademas, exhibe fracturas

intragranulares que evolucionan como planos tuttle lamellae, los cuéles, una vez formados,
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rotan ¢ indican el sentido de la cinematica (Fig. 3.8b). Por otra parte, el rutilo no parece
desgastarse ni fracturarse, inicamente se ordena con respecto a la fabrica plano-lineal.
Fabrica ultramilonitica. Cuando la roca alcanza el estado maximo de deformacion,
el tamafio de grano se reduce hasta formar una matriz mayor al 90 % con respecto a los
porfidoclastos, definiendo asi una textura ultramilonitica (Sibson, 1977). La matriz esta
conformada principalmente por clorita y anfibol con tamafo de grano <0.05 mm, mientras
que los porfidoclastos se componen de anfibol y poseen un tamafio >0.3 mm en su eje mayor
(Fig. 3.9b). En la matriz también puede observarse rutilo, apatito y minerales del grupo de la
epidota, todos ellos orientados. Debido al tamafio de grano en este estado de deformacion, la
roca, en muestra de mano o de afloramiento, adquiere un lustre perlado que la confunde con

una serpentinita.

Figura 3.9. a) Bandas compuestas por clorita y anfibol que desarrollan esquistosidad y una foliacion
continua. Fotomicrografia tomada con analizador. b) Matriz compuesta por anfibol y clorita, con
menos del 10% de porfidoclastos, formando una textura ultramilonitica. Imagen vista con luz paralela.
c) Pliegue sinestral que afecta los dominios foliados de anfibol + clorita. Fotomicrografia tomada con
luz paralela. d) Pseudomorfo de granate compuesto por clorita y cuarzo. Imagen vista con analizador.
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El anfibol y la clorita mantienen una proporcion aproximada de 60—40 %, por lo cual
este litotipo se denomina esquisto ultrabasico de clorita y anfibol. Ambas fases suelen
desarrollar bandas monomineralicas (Fig. 3.9a) que conforman una foliacion continua. Los
indicadores cinematicos cominmente se conforman por microestructuras sigma (Fig. 3.9b) y
pliegues (Fig. 3.9¢).

En numerosas ocasiones se observan pseudomorfos compuestos por Chl + Qtz después
de granate (Fig. 3.9d). De manera semejante que en el litotipo metagabroico, estos
pseudomorfos o agregados policristalinos fueron retrogradados y deformados como
consecuencia de M>+D,, dando como resultado estructuras aboudinadas asimétricas que
indican el sentido de la rotacion. Estos granates hipotéticos son correlacionables con las
caracteristicas termobarométricas del litotipo metagabroico, y permiten suponer que la
paragénesis de M;+D; estuvo compuesta por: Amp + Grt + Rt = Pl y M>+D; estaria integrada

por: Amp + Chl + Ep + Ttn + Qz £ Pl.

3.1.2.2 Quimica mineral

Se analiz6 un conjunto de fases constituyentes (Amp, P1, Chl, Rt, Ttn e [lm) del litotipo
ultramafico en dos muestras, una de ellas con textura gnésica (JGE-50c) y la otra con textura
ultramilonitica (JGE-45); con el fin de aproximar su estado y evolucion metamorfica. Los
resultados pueden consultarse en la tabla 3.2. La clasificaciéon y nomenclatura para los
anfiboles es la misma que fue empleada en los ortogneises gabroicos (Hawthorne et al., 2012).
Todos los anfiboles poseen una composicion célcica; sin embargo, aquellos que pertenecen a
la muestra con textura gnésica contienen una proporcion mayor de TiO2, ALOs, FeO», NayO,
y K20 con respecto a aquellos que componen la textura ultramilonitica y la estequeometria
(Locock, 2014) permite clasificarlos como pargasitas; mientras que aquellos anfiboles
contenidos en la muestra de textura ultramilonitica se clasifican como Mg-hornblendas (Fig.
3.10) y se ven empobrecidas en los cationes mencionados antes y enriquecidas en SiO2, MgO
y CaO (tabla 3.2). La diferencia quimica de los anfiboles contenidos en ambas muestras indica

un cambio en las condiciones metamorficas (Fig. 3.10).
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Figura 3.10. Diagrama de anfiboles calcicos sugerido por Hawthorne et al. (2012). Muestra la
composicion de anfiboles medidos en la Unidad Ultramafica. Los anfiboles de composicion
pargasitica se asocian al evento M1+D1 y estan contenidos en una muestra con textura granoblastica
mientras que las Mg-hornblendas se relacionan con M2+D2 y los contiene un esquisto ultramilonitico

de clorita y anfibol.
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Tabla 3.2. Se muestra la composicion quimica de las fases minerales medidas en el ortogneis gabroico con microsonda electronica. Las
concentraciones de elementos estan dadas en % en peso y los cationes totales fueron calculados utilizando la hoja de calculo de Locock (2014)
para los anfiboles y Calcmin (Brandelik, 2009) para plagioclasa y clorita.

Litotipo metagabroico Litotipo Ultramafico
Anfibol Plagioclasa Anfibol Clorita Rutilo Ttn

JGE-35 JGE-38 JGE-55 JGE-35 JGE-55 JGE-  JGE- JGE-  JGE- JGE- JGE-

Nucleo Borde Nucleo Borde Nucleo Borde Borde Nucleo Borde Nucleo 50 45 50 45 50 50
SiO, 46.03 4639 4472 4501 44.07 47.67 | SiO,  67.5 5993 659 63.62 | SiO, 42.17 47.36 | SiO, 27.21 28.02 | TiO, 95.78 | TiO, 36.58
TiO, 0.38 0.33 0.51 0.57 0.96 0.44 | ALO; 202 2495 206 2239 |TiO, 0.73 0.38 TiO, 0.09 0.05 FeO 0.68 Si0,  30.18
AlL,O3 119 114 12.5 12.08 12.05 10.0 | CaO 0.58 6.26 1.35 3.33 ALO; 13.49 11.15 | ALO; 21.01 21.66 |CaO 0.44 CaO 30.82
Cr0; 0.02 0.0 0.0 0.0 0.02 0.0 [Na,O 11.7 8.32 11.4 1024 |[Cr,0; 0.0 0.16 FeO 17.47 15.08 | SiO, 0.03 FeO 0.75
MnO 0.28 0.28 0.2 0.25 0.2 0.2 | Ky0 0.11 0.11 0.15 0.14 MnO 0.18 0.21 MnO 0.16 0.16 Total 96.95 | ALO; 1.02
FeO 13.1 12.82 15.1 15.0 16.0 15 BaO 0.0 0.0 0.0 0.0 FeO 15.72 13.52 | MgO 21.36 22.79 MnO 0.03
MgO 12.9 13.13 112 11.6 10.7 12.6 | Total 100 99.5 99.5 99.7 MgO 11.05 13.09 | H0 11.85 12.09 MgO 0.01
Ca0 11.9 1202 11.6 11.8 116 11.6 | Si 296 268 291 282 |[CaO 11.6 11.86 | Total 99.15 99.85
Na,O 1.7 151 1.7 142 18 1.54 | Al 1.04 131 107 1.17 |Na,O 2.2 1.34 |si 551 5.55
K,0 0.47 044 042 0.56 0.63 0.35 | Ba 0.0 0.0 0.0 0.0 K>0 0.76 0.18 Al1V) 2.49 2.44
H,0 2.0 2.07 2.04 2.04 2.02 2.05 | Ca 0.03 0.3 0.06 0.15 H,0 2.02 2.07 Al(VD) 2.52 2.62
Total 100.9 100.4 100.2 100.4 100.2 101.6 | Na 0.99 0.722  0.98 0.88 Total 99.9 101.3 | Ti 0.01 0.007
Si 6.62 6.68 6.54 6.55 6.47 6.82 | K 0.01 0.006 0.01 0.008 | Si 6.23 6.74 Fe 2.95 2.5
Ti 0.04 0.03 0.05 0.06 0.1 0.04 | Total 5.02 5.025 5.04 5.03 Ti 0.08 0.04 Mn 0.02 0.02
Al(IV) 1.37 1.31 1.45 1.44 1.52 1.17 | An 0.03 0.292  0.06 0.15 Al(IV) 1.76 1.25 Mg 6.44 6.74
Al(VI) 0.65 0.63 0.70 0.62 0.63 0.52 | Ab 0.97 0.702  0.93 0.84 Al(VI) 0.58 0.61 XMg 0.68 0.72
Fe3* 0.19 0.26 0.19 0.35 0.17 0.3 Or 0.01 0.006 0.01 0.008 | Fe** 0.40 0.34
Fe?* 1.32 1.25 1.57 1.43 1.73 1.42 Fe* 1.48 1.20
Mn2* 0.03 0.03 0.02 0.03 0.02 0.02 Mnzt  0.02 0.02
Mg 2.78 2.82 2.46 252 235 2.69 Mg 2.43 2.77
Ca 1.83 1.85 1.83 1.84 1.83 1.78 Ca 1.83 1.81
Na 0.47 0.42 0.48 039 0.51 0.42 Na 0.63 0.36
K 0.08 008 007 0.0 0.1 (06 K 0.14 0.03
Total 154 15.3 154 153 154 15.31 Total 15.6 15.2
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3.2 Unidad Etla

La Unidad Etla es una secuencia metasedimentaria compuesta por paragneises cuarzo-
feldespaticos anfiboliticos con granate, esquistos calci-silicatados de calcita y clorita con
rutilo y esquistos peliticos de mica blanca con rutilo y pseudomorfos de granate y cianita;
todas las unidades fueron afectadas por el evento metamorfico M;+D;; este mismo afectado
posteriormente por el evento milonitico M>+D, y por un evento de deformacion D; que consiste
en plegamiento. Las relaciones estratigraficas indican que los protolitos de esta unidad se
depositaron encima de los protolitos gabroicos del ortogneis basico diferenciado antes de la

primera etapa metamorfica.

3.2.1 Paragneis anfibolitico

3.2.1.1 Petrografia

E1 90 % de su mineralogia estd compuesta por plagioclasa (~17 %), cuarzo (~23 %)y
hornblenda (~56 %) con pequenas variaciones en el contenido modal de cada fase entre las
diferentes muestras. El 4 % restante estd ocupado por granate, apatito, minerales del grupo de
la epidota (incluyendo zoisita, clinozoisita y allanita), clorita, biotita y 6éxidos de Fe-Ti. La
mineralogia indica que el protolito pudo haber sido una arcosa mafica o alguna litologia
volcanosedimentaria.

Este litotipo se exhibe de tres maneras en funcion de su textura de deformacion no
coaxial (M,+D;) y mineralogia: ultramilonitco, mesomilonitico y protomilonitico.

Fabrica ultramilonitica. Las muestras que contienen una textura ultramilonitica
exhiben foliaciones continuas y discontinuas. El primer caso presenta una continuidad cercana
al 100 %, con cristales de anfibol, plagioclasa y cuarzo elongados y alineados (Fig. 3.11b). Es
comun observar en todas las muestras planos S-C’ que indican la cinematica (Fig. 3.11c). Los
mecanismos de recristalizacion dinamica predominantes observados son: rotacion de
subgranos (SGR) en plagioclasa y GBM (High-Temperature Grain Boundary Migration) en
cuarzo. En las muestras que presentan una foliacion espaciada, los microlitones se componen
de cristales euhedrales de plagioclasa con mecanismos de recristalizacion tipo bulging y

rotacion de subgranos (SGR), mientras que los dominios de foliacion se componen
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principalmente de hornblenda. Estas fabricas muestran una foliacion anastomosada con
microlitones aboudinados y sigmoidales y una textura compuesta por planos S-C (Fig. 3.11e).

Sin importar el tipo de foliacion, todas las muestras ultramiloniticas contienen una
matriz (>90 %) compuesta por plagioclasa, cuarzo, hornblenda y granate, mientras que los

porfidoclastos consisten en cristales de apatito, granate y hornblenda (Figs. 3.11a, b y f).

Figura 3.11. Todas las fotomicrografias vistas con luz paralela. a) Mosaico que muestra una textura de
foliacion continua, definida por el ordenamiento de anfibol, plagioclasa, cuarzo y biotita, con
porfidoclastos de apatito y granate. b) Porfidoclasto de hornblenda con forma sigmoidal que define
planos S-C y una cinematica dextral en la lamina. ¢) Textura configurada por planos S-C’, definidos
por el ordenamiento del anfibol y evidenciando una cinematica sinestral en la lamina. d) Cristal de
allanita con borde de epidota dentro de una matriz de cuarzo, feldespato y anfibol. e) Textura con
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foliacion discontinua debido a la presencia de microlitones de plagioclasa que en ocasiones forman
planos S-C. f) Porfidoclasto de apatito configurando una estructura tipo delta con sentido de rotacion
sinestral en la lamina.

La mineralogia en la matriz contiene las siguientes caracteristicas: la plagioclasa
muestra un tamafo de grano de 0.05—0.20 mm, esta libre de macla, exhibe extincién ondulante
y presenta formas elongadas y orientadas. El cuarzo se puede observar distribuido en la matriz
o en bandas elongadas o listones (ribbons) con evidencias de deformacion plastica, como son
recristalizacion dinamica SGR y GBM. Generalmente tiene un tamafio de <0.05-0.2 mm. La
hornblenda se presenta con un tamafio de 0.10—0.40 mm. El granate tiene una abundancia muy
escasa, con una proporcion modal menor al 2 % que generalmente se distribuye como
aglomerados aislados, fragmentados y ordenados con respecto a la foliacion (Fig. 3.11a)
debido a la milonitizacion. Suelen poseer un didmetro de ~0.07 mm., y por lo general estan
alterados a biotita en sus bordes cuando se ubican en areas cercanas a fracturas que cortan la
foliacion y que estan rellenas con biotita y 6xidos; sin embargo, cuando no hay alteracion
secundaria, el granate raramente presenta coronas de retrogresion compuestas por epidota
(probablemente clinozoisita) y clorita. La clorita estd configurada paralela a la foliacion y
siempre manteniendo cierta relacion con la biotita, presenta un tamafio maximo de 0.3 mm de
longitud y 0.1 mm de ancho. Se observan aislados granos del grupo de la epidota con el mismo
diametro del granate-matriz pero siempre en agregados policristalinos compartidos con 6xidos
de Fe-Ti.

En cuanto a los porfidoclastos, se observa apatito con forma redondeada o elipsoidal
y funciona como excelente indicador cinematico. Muestra una tenue extincion ondulante pero
también fracturamiento. Por lo general, desarrolla una geometria sigmoidal y en escasas
ocasiones estructuras tipo delta (Fig. 3.11f), con rabos de recristalizacion compuestos por
cuarzo y apatito. Sus caracteristicas sugieren una deformacion transicional fragil-dictil en la
fase (no en la roca) que varia entre una muestra y otra. Exhiben un tamafo de 0.3 mm de
didmetro y cuando estan elongados alcanzan 0.4 mm en el eje mas largo de la elipse. El granate
tiene un diametro de 0.25 mm (~3.5 veces mas grande con respecto al granate-matriz; Fig.
3.11a). Posee una forma subedral o euhedral y no posee inclusiones notables. Cuando el

anfibol aparece como porfidoclasto generalmente se muestra con cortes perpendiculares a su
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eje c¢. Exhibe recristalizacion dindmica, estructuras tipo niicleo-manto, extincion ondulante y
formas elongadas o elipsoidales y sigmoidales (Fig. 3.11b). Cuando el corte es transversal o
paralelo a su eje c, los cristales alcanzan a medir hasta 2 mm de longitud. En algunos casos el
anfibol muestra alteracion de clorita en sus bordes, particularmente cuando forman
microestructuras sigma. Lo anterior indica que la deformacion se desarrolld en facies de
esquisto verde.

Las muestras con foliacion espaciada y anastomosada presentan agregados
policristalinos de plagioclasa con un tamafio de hasta 3 mm de largo (Fig. 3.11e). Los
agregados policristalinos estan compuestos por subcristales euhedrales de feldespato con
tamafio de 0.05-0.10 mm (mismo tamafio que los granos que componen la matriz que les
rodea), y contienen una pequefia cantidad de epidota, clorita y/o biotita (<10 %). La forma de
estos agregados es aboudinada y sigmoidal, estan orientados de acuerdo al flujo milonitico y
contribuyen al desarrollo de fabricas S-C. La asimetria de los agregados y los planos C que
desarrollan permiten distinguir la cinematica de la deformacion.

Algunas muestras exhiben un plegamiento débil asimétrico, cuyo eje de charnela es
oblicuo con respecto a la lineacion milonitica (L.). Este plegamiento da origen a una nueva
fabrica denominada D;, la cual no se presenta en el litotipo metagabroico probablemente
debido a su reologia.

Fabrica mesomilonitica. Esta fabrica es escasa y mantiene constante la mineralogia
del litotipo compuesta por: plagioclasa, cuarzo, hornblenda, apatito, epidota (zoisita,
clinozoisita y allanita), clorita, biotita y 6xidos de Fe-Ti, mas una cantidad escasa de titanita
(Fig. 3.12). Posee una foliacion espaciada debido a los porfidoclastos pero no hay presencia
de microlitones. La proporcion de porfidoclastos es de 35 %, compuestos por hornblenda,
plagioclasa y apatito (Fig. 3.12). El tamafio de grano es de 0.10—-1 mm. Los cristales de
hornblenda suelen desarrollar rabos de recristalizacion asimétricos compuestos por clorita que
se integra a la matriz y desarrollan estructuras tipo sigma y delta. Los porfidoclastos de
plagioclasa muestran recristalizacion dindmica en los bordes (Fig. 3.12d), generan estructuras
nucleo-manto y exhiben extincion ondulante. También es notable la presencia de

microfracturas con o sin deslizamiento friccional y dilatacion, provocando estructuras tipo
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pull-apart con recristalizacion de clorita en el espacio abierto (Fig. 3.12b) y libros rotados

(Fig. 3.12¢).

Figura 3.12. Todas las Fotomicrografias tomadas con luz paralela. a) Cristales de apatito y plagioclasa
con fracturas y estructuras pull-apart. b) Estructura tipo dominé conformada por un porfidoclasto de
plagioclasa. ¢) Mosaico que ilustra la textura mesomilonitica con porfidoclastos de hornblenda y
plagioclasa. d) Porfidoclasto de plagioclasa configurando una estructura delta y rotando en sentido
sinestral en la ldmina.

Fabrica protomilonitica (Fig. 3.14). Este tipo de fabrica es también poco abundante
en el CMSJ. Su mineralogia es menos amplia y estd compuesta por hornblenda, plagioclasa,
cuarzo y clorita. La proporcion de porfidoclastos es de ~65 %, estdn compuestos por
hornblenda y poseen un tamafio de 0.5-1.5 mm. La matriz integra el resto de la mineralogia
mencionada con un tamafio de grano <0.5 mm.

La mayor cantidad de porfidoclastos de anfibol muestran un corte transversal o
paralelo al eje ¢ y constituyen la fabrica lineal. Sin embargo, los cristales que presentan un
corte perpendicular desarrollan estructuras evidentes tipo sigma que indican la cinematica de

la deformacion (Fig. 3.14). Sus rabos de recristalizacion asimétricos se componen de clorita.
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Este tipo de estructuras indican que el anfibol (en este caso hornblenda) se deforma con mayor

facilidad cuando la direccion del flujo de la deformacion es perpendicular al eje c.

Figura 3.14. a) y b) Fotomicrografias tomadas con luz paralela que muestran texturas desarrolladas en
fabricas de grano grueso y protomiloniticas. La hornblenda suele desarrollar estructuras sigma que
acusan una cinematica dextral en la lamina, con rabos de recristalizacion compuestos por clorita y una
matriz configurada por cuarzo y plagioclasa. Las estructuras de deformacidon poseen un mejor
desarrollo cuando los cristales de anfibol tienen una orientacion con su eje ¢ perpendicular a la
direccion de arrastre tectonico.

La textura y mineralogia de este litotipo (incluyendo todas sus fabricas) indican cuatro eventos
tectono-sedimentarios: (1) Sedimentacion que dio origen al protolito de este litotipo Sp. (2)
Evento metamorfico M;+D; que permite el desarrollo de la paragénesis Hbl + Pl + Grt + Qz.
(3) Fase de deformacion D, que genera fabricas miloniticas en facies de esquisto verde y
origind una nueva paragénesis M. compuesta por Hbl + P1+ Chl + Ep = Qz. (4) Una fase tenue

de deformacion considerada como D;, que pliega estructuras D, sin metamorfismo.

3.2.1.2 Quimica mineral

Se analiz6 una sola muestra de este litotipo (JGE-49), seleccionada por la presencia de
granate. El objetivo de este analisis consistid en la observacion de las relaciones texturales y
la obtenciéon de la composicion quimica de minerales para estimar las condiciones
metamorficas. Las fases analizadas fueron plagioclasa, anfibol y granate.

La plagioclasa (Fig. 3.15ay tabla 3.5) se clasifica principalmente como oligoclasa con
20-30 % de contenido anortitico, y en menor cantidad como andesina con un 30-33 % de

anortita. Ambos casos se asocian a M;+D;. Unicamente un punto medido en el borde de un
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cristal presenta una composicion mas cercana al miembro albitico (15 % An), éste ltimo
asociado a la retrogresion causada por la milonitizacion M>+D..

La caracterizacion estequeométrica del anfibol (Fig.3.15b y tabla 3.5) se realizo —al
igual que en el litotipo mafico— empleando la nomenclatura propuesta por Hawthorne et al.
(2012), y la hoja de célculo desarrollada por Locock (2014). Los resultados permiten
clasificarlos como Fe-hornblendas, con una cantidad de Al>O3 de 13—16 %. Su graficado es
una proyeccion a partir del miembro extremo férrico sobre el campo de la Mg-hornblenda en
el diagrama de anfiboles calcicos (Fig. 3.15b); en €l se puede observar un grupo de anfiboles

con cierta dispersion y cercano al campo de la pargasita.
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Figura 3.15. a) Diagrama de feldespatos que muestra la composicion de plagioclasa. b) Diagrama de
anfiboles calcicos que muestra la composicion de anfiboles proyectados a partir del end member rico
en hierro (Fe-hornblenda). c) Diagrama ternario que muestra la composicion y variaciéon quimica del

granate con respecto a su niicleo y borde.

Con respecto al granate (Figs. 3.15c y tabla 3.5), las imagenes de electrones
retrodispersados revelan un nicleo con inclusiones y un borde casi libre de inclusiones (Fig.
16). Las mediciones en este mineral se realizaron a través de secciones para estudiar su
comportamiento quimico, los cuales indican que los nucleos estan enriquecidos

principalmente en almandino (~55-60 %) y un 30—40 % de grosularia. El contenido de piropo

61



Il Petrologia

es de 2—4 %, mientras que la espesartina muestra un comportamiento de empobrecimiento
hacia los bordes en forma de campana (Fig. 3.16b), indicando un desarrollo progrado y
continuo. Los bordes indican un ligero incremento de Xme y Xma €n un ~7 %. Asi también
ocurre con el Xre, mientras que el Xca disminuye un ~18 %. EI cambio en la composicion
quimica del granate entre el nucleo y el borde es abrupto, indicando dos pulsos de crecimiento

independientes.

a)

b)

Figura 3.16. Fotomicrografias que muestran los granates empleados en quimica mineral y
termobarometria, en ellos se puede observar un nicleo y borde vinculados cada uno a dos fases en
equilibrio de M;+D,.

El contenido de grosularia en el nucleo del granate podria indicar condiciones de alta
presion, mientras que el bajo contenido de piropo indicaria que la temperatura no fue alta en
esta fase de crecimiento; por otra parte, los bordes indican un descenso de la presion al
disminuir el contenido de grosularia y un ligero incremento en la temperatura asociada al
incremento de piropo. El borde de los granates representa una etapa de cristalizacion que
podria vincularse a M.+D., sin embargo, el primer perfil de la figura 3.16b ilustra un cristal

incompleto o truncado que indica que el proceso milonitico no provoco recristalizacion en el
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granate, sino fracturamiento, también se debe considerar que los bordes de los granates estan
ligeramente afectados por epidota o clorita y que el mineral que crece en los rabos de
recristalizacion asimétricos del anfibol es clorita (Fig. 3.14). Todo ello indica que M:+D;
ocurri6 en facies de esquisto verde (sin granate), y por lo tanto, se interpreta que el borde de
los granates se origind6 mediante otra fase metamorfica asociada a M;+D; o un evento

retrogrado pre-milonitico.

3.2.1.3. Termobarometria

Debido a que no se pudo observar dos generaciones de anfibol ni de plagioclasa
(ntcleo y borde), se asume que estos minerales estan en equilibrio con los bordes del granate,
mientras que la mineralogia que podria guardar equilibrio con el nicleo seria aquella que se
presenta como inclusiones dentro del mismo, sin embargo, no se realizaron analisis en dichas
fases. Por esta razon, unicamente se estimaron las condiciones metamorficas que dieron
origen a M;+D; utilizando la plagioclasa mas calcica (An = 20-33 %), todo el anfibol y los
bordes de granate por medio de métodos convencionales: la temperatura con el termémetro
Hbl-PI de Holland y Blundy (1994) y la presion utilizando el geobarometro Grt-Hbl-P1-Qtz
de Khon y Spear (1990). Los resultados pueden consultarse en la tabla 3.3.

Tabla 3.3. Condiciones metamorficas estimadas en el paragneis anfibolitico de la Unidad Etla.

Muestra Evento Método T (°C) P (kbar)
JGE-49 M;+D;—2 Holland y Blundy, 1994 634.7 + 8.4 -
JGE-49 M;+D;—2 Khony Spear, 1990 - 9.8+0.2

Los resultados indican que M;+D; ocurrid con las siguientes condiciones: 634.7 + 8.4
°Cy 9.8 £ 0.2 kbar. La presion obtenida en este litotipo es muy semejante a la que se obtuvo
en el litotipo metagabroico en la misma fase metamorfica (9.9 + 0.7 kbar), aunque la
temperatura resulto ~50 °C mas baja (683.8 £ 12 °C), lo cual podria deberse a diferentes
posiciones corticales durante el metamorfismo entre ambas litologias o a errores intrinsecos
de cada método termobarométrico. Las rectas obtenidas a partir de los geotermobarémetros

se graficaron en un espacio P-T en la figura 3.23, en donde también pueden observarse los
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resultados obtenidos con los demas litotipos analizados en este trabajo y se establecen las

condiciones fisicas y la evolucién metamorfica de los eventos tectonicos del CMSJ.

3.2.2 Esquisto pelitico

3.2.2.1 Petrografia.

Este litotipo presenta una textura lepidoblastica definida por el ordenamiento de mica
blanca, pero el aspecto milonitico no es muy evidente, indicando que este litotipo manifestd
escasa o nulamente el evento M>+D,, y por lo tanto, la foliacibn que desarrolldo es
principalmente debida a alguna fase de M;+D;. La mica (35 %) posee un tamafio de grano fino
y hébito acicular y exhibe caracteristicas Opticas correspondientes a la solucion solida de la
muscovita, aunque en algunos casos se observaron angulos 2V menores a 15°, permitiendo
especular sobre una composicion fengitica (Volk, 1939). La composicion exacta de la mica
se presenta en el tema 3.2.2.2 (tabla 3.5). La foliacidn se presenta comunmente anastomosada
y discontinua, con microlitones compuestos por agregados elongados de cuarzo y rutilo (Fig.
3.17a). En ciertos sectores, la foliacion presenta microplegamiento o crenulacion,
desarrollando una nueva fabrica; esta configuracion estructural atiende a un evento de
deformacion que también se observé en el paragneis anfibolitico y se denomina Ds.

El esquisto también exhibe una textura porfidoblastica, distinguida por la presencia de
pseudomorfos compuestos principalmente por sericita y en menor cantidad por cuarzo. Estos
pseudomorfos ocupan un 15 %, son euhedrales y columnares, poseen un tamafio de 15 mm y
generalmente se observan sus extremos en forma de cufia (Fig. 3.17d). Su distribucion es
homogénea y estan orientados de acuerdo a la foliacion. En muestra de mano se manifiestan
como cristales prismaticos de color azul grisaceo (Fig. 2.7b), cuya elongacion es paralela a la
lineacion mineral. Considerando las caracteristicas de dichos pseudomorfos, la presencia de
otras fases de alta presion como el rutilo o la ausencia de alguna fase de menor presion como
biotita y la clase quimica del protolito (pelitica), se asume que se trata de pseudomorfos de
sericita después de cianita o estaurolita. En algunos casos, los pseudomorfos contienen escasas
inclusiones de mica, rutilo, cuarzo y algunos opacos. Todas las inclusiones se observan

ligeramente ordenadas de manera paralela a la elongacion del pseudomorfo y por lo tanto,
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también a la foliacion (Fig. 3.17d). El arreglo que presentan las inclusiones indica un

crecimiento sintectonico del mineral con respecto al desarrollo de la foliacion.

Figura 3.17. a) Textura tipica en el esquisto pelitico: foliacién definida por mica blanca, rutilo y
microlitones elongados de cuarzo. Imagen vista con analizador. b) Microplegamiento que define a D;.
Imagen tomada con luz paralela. ¢) Fotomicrografia tomada con analizador que muestra pseudomorfos
de clorita después de granate. d) Pseudomorfo de sericita después de cianita o estaurolita con
inclusiones de cuarzo, ilmenita y rutilo. Imagen tomada con analizador.

También se pueden observar pseudomorfos subedrales y euhedrales que atienden a
una forma hexagonal (Figs. 3.17c y 3.18). Estos pseudomorfos ocupan un ~10 % de la
mineralogia, poseen un didmetro de 0.7 mm, estdn compuestos por clorita y presentan
fracturas rellenas de cuarzo y 6xidos. De acuerdo con las caracteristicas geométricas y la fase
presente en el pseudomorfo (clorita) se asume que fueron granates. Debido a que ya no se
observan sus caracteristicas originales (p. ej. textura poiquilobldstica o zoneamiento
composicional), no es posible establecer la relacion de los mismos con respecto a las demas
fases minerales o a los eventos de deformacion, sin embargo, por la forma de envoltura que

adopta la mica para permitir su presencia, hace posible distinguir un caréacter pretectonico o
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sintectdnico, pero no postectonico del granate con respecto a la mica y/o al desarrollo de la

foliacion (Fig. 3.18).

Figura 3.18. a) Fotomicrografia tomada con analizador que muestra un mosaico de mica blanca, rutilo,
cuarzo y pseudomorfos de granate. b) Esquema textural tomado de a) que muestra a la mica
envolviendo al pseudomorfo de granate. La relacion textural indica que el crecimiento del granate fue
sintecténico o pretectonico con respecto al desarrollo de la mica y la foliacion.

El rutilo est4 presente con coronas y nucleos de ilmenita (en ausencia de titanita) con
una abundancia del ~4 % (Figs. 3.17a, 3.18ay 3.19). Este mineral posee una forma elongada
euhedral a subedral, indicando un origen no detritico, con un tamafio de 0.5 mm de largo y se
observo la presencia de bicristales de rutilo maclado (Figs. 3.19c y 3.21). Generalmente se
distribuye en la matriz, pero también se observa como inclusiones con un tamafio de 0.1 mm
dentro de los pseudomorfos de sericita después de cianita o estaurolita. Se asume que la mica
blanca, la cianita o estaurolita, el granate y el rutilo se desarrollaron de manera contemporanea
debido a que todas las fases mantienen una estrecha relacion espacial.

Las observaciones mineralogicas y texturales permiten proponer la siguiente
paragénesis en este litotipo: Ky o St + Grt + Wm + Rt + Qtz, indicando un metamorfismo de
presion alta que corresponde a alguna fase de M;+D;. Debido a que este litotipo no manifiesta
una textura penetrantemente milonitica, se asume que forma parte de un bloque rigido o que
quedd envuelto por planos miloniticos pero no fue afectado por la deformacion. Por tltimo,
no se observaron evidencias que indiquen que durante D; se haya desarrollado una nueva
mineralogia. La secuencia de eventos sedimentarios y tectonicos podria establecerse del

siguiente modo: Sy — M;:D; — Ds.
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Figura 3.19. a) y b) Fotomicrografias tomadas con luz paralela que muestran cristales de rutilo
paralelos al arreglo geométrico definido por la mica y con nticleos y bordes compuestos por ilmenita.
¢) Fotomicrografia tomada con luz paralela en un microscopio estereoscopico que muestra un bicristal
de rutilo maclado con forma de mariposa.

3.2.2.2 Quimica Mineral

Debido a que no se conservaron fases minerales como el granate, cianita o estaurolita,
los analisis quimicos se efectuaron unicamente en mica blanca y rutilo, con la finalidad de
aplicar métodos termobarométricos y contribuir al modelo metamérfico del CMSJ realizado
en este trabajo.

La caracterizacion quimica de la mica blanca tiene dos objetivos, el primero consiste
en determinar si posee una composicion fengitica que permita relacionarla a una paragénesis
de alta presion y obtener valores barométricos a través de isogradas de silicio; el segundo es
utilizar el método de Ti en Ms propuesto por Wu y Chen (2015) para estimar la temperatura
del sistema metamorfico. Por otra parte, la obtencion de la composicion quimica del rutilo
permite establecer el método Zr en Rt (Tomkins et al., 2007) y obtener la temperatura en que
cristaliz6.

Se realizaron mapas elementales de mica blanca para observar la distribucion de los
elementos que la componen; si la retrogresion metamoérfica no alcanzo el equilibrio, se
esperaria una composicion heterogénea en donde atin podrian apreciarse relictos de mica mas
rica en silicio, magnesio o hierro (fengitica), lugares ideales para realizar mediciones WDS.
Sin embargo, los mapas elementales obtenidos (Fig. 3.20) demuestran que la distribucion de
todos los elementos en la mica es homogénea (incluyendo al titanio), y consecuentemente, los

puntos WDS en la mica fueron realizados de manera aleatoria. Los valores obtenidos se
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muestran en la tabla 3.5. De acuerdo con los analisis, la mica pertenece a la solucion sélida
de la muscovita, con ~70 % de Ms, ~20 % de Pg y el resto ocupado por Al-Cel, Fe-Al-Cel.
Sin embargo, la cantidad de solucion sélida celadonitica presente en la mica no es suficiente
para clasificarla como fengita. El valor maximo de MgO observado es de 0.78 %, de FeO es
de 1.41 % y de Si0, de 47.35 % o bien Si = 3.085 apuf. Aunque el valor de FeO es
relativamente alto, no necesariamente implica alta presion, debido a que la microsonda
electronica detecta FeO y Fe2O3 como un mismo 6xido, y inicamente el FeoOs estd asociado

al intercambio tschermakitico (Fleet et al., 2003).

Figura 3.20. Mapas elementales que muestran la distribucion de Si y Al. Las imdgenes muestran una
distribucion homogénea de los elementos mencionados y los puntos WDS fueron ubicados
aleatoriamente.

El resultado en la mica blanca podria indicar que corresponde mas a una paragénesis
de presion media-baja, y por lo tanto, podria asociarse a M;+D; o al evento milonitico M>+D,,
sin embargo, la textura del esquisto demuestra que el cardcter milonitico no fue importante en
este litotipo. A pesar de la composicion de la mica, petrograficamente se identificaron algunos
cristales que corresponden a una mica fengitica, cuya abundancia est4 bastante reducida y no
fueron analizados, por lo tanto, se puede especular que la mica ha sido retrogradada
metamorficamente de una componente fengitica a su actual composicion de manera casi

homogénea.
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En cuanto al rutilo (Fig. 3.21), los valores de zirconio obtenidos son muy semejantes,
a pesar de haber colocado puntos de medicion en las zonas centrales y periferias de los
cristales (Fig. 3.21), lo que sugiere una distribucion homogénea del zirconio y por lo tanto un

equilibrio térmico del rutilo.

3.2.2.3 Termobarometria.

Como se ha mencionado anteriormente, la ausencia de una composicion fengitica en
la mica y el reemplazamiento total de granate y cianita o estaurolita no permiten emplear
métodos barométricos en este litotipo. Por tal motivo, unicamente se estimaron valores
termométricos utilizando el método de Zr en rutilo (Tomkins et al., 2007) y Ti en muscovita

(Wu y Chen, 2015).

Figura 3.21. Imagen de catodoluminiscencia que muestra los cristales de rutilo separados con el fin de
obtener la temperatura de M;+D,—1I en el esquisto pelitico. Los puntos marcados representan las zonas
de medicion. Notese el bicristal de rutilo maclado en el primer ejemplar.

Ciertos analisis quimicos de fases minerales indican que el rutilo es el portador
dominante de elementos de alto potencial i6nico (HFSE), incluyendo al zirconio (p. ej. Deer
et al. 1992; Zack et al. 2002, Meinhold 2010). Zack et al. (2002) observaron que en ensambles
donde el zircon (proveedor de zirconio) y el cuarzo forman parte de la paragénesis, la
incorporacion de zirconio en el rutilo es una variable dependiente de la temperatura. El método
propuesto por Tomkins et al. (2007) incluye la presion como una variable influyente en la
solubilidad del zirconio en rutilo. En este estudio, se obtuvieron valores de Zr de 174-202 ppm
y se utiliz6 cada punto medido en los cristales de rutilo (Fig. 3.21) considerando 10 kbar de

presion (Tomkins et al. 2007). El resultado indica 615.3 = 4.3 °C (Fig. 3.22; tabla 3.4 y 3.5).

69



Il Petrologia

Debido a que el rutilo esta asociado a M;+D;-1, la temperatura determinada pertenece a dicha

fase metamorfica.

Figura 3.22. Grafico de caja que representa la temperatura estimada mediante el método Zr en rutilo
(Tomkins et al. 2007). Los valores de las curvas presentan unidades en Kbar La longitud de la caja
corresponde al rango intercuartil de los datos y esta dividida por la mediana. Con “bigotes” que se
extienden hasta el altimo dato que cae dentro de 1.5 veces el rango intercuartil mas alla de los bordes
de la “caja”.

Ciertos analisis quimicos de fases minerales indican que el rutilo es el portador
dominante de elementos de alto potencial i6nico (HFSE), incluyendo al zirconio (p. €j. Deer
et al. 1992; Zack et al. 2002, Meinhold 2010). Zack et al. (2002) observaron que en ensambles
donde el zircon (proveedor de zirconio) y el cuarzo forman parte de la paragénesis, la
incorporacion de zirconio en el rutilo es una variable dependiente de la temperatura. El método
propuesto por Tomkins et al. (2007) incluye la presion como una variable influyente en la
solubilidad del zirconio en rutilo. En este estudio, se obtuvieron valores de Zr de 174-202 ppm
y se utiliz6 cada punto medido en los cristales de rutilo (Fig. 3.21) considerando 10 kbar de
presion (Tomkins et al. 2007). El resultado indica 615.3 = 4.3 °C (Fig. 3.22; tabla 3.4 y 3.5).
Debido a que el rutilo estd asociado a M;+D,, la temperatura determinada pertenece a dicha
fase metamorfica.

Con relaciéon a la mica, Wu y Chen (2015) presentaron un método que emplea la
cantidad de titanio contenido en muscovita como una dependiente casi absoluta de la

temperatura del sistema metamorfico, aunque también se involucran Fe y Mg como parte del
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sistema. A diferencia del Zr en rutilo, el titanio es mas inestable en la estructura cristalina de
la mica y por lo tanto puede ser movilizado en eventos tectonicos sobreimpuestos. El resultado
obtenido con este método indica una temperatura de 695.9 + 27 °C, la cual resulta comparable

a la obtenida en el litotipo metagabroico y se interpreta como la temperatura de M>+D..

Tabla 3.4. Valores de temperatura obtenidos en el esquisto pelitico de la Unidad Etla.

Muestra Evento Método T (°C) P (kbar)
JGE-18 M;+D;—1 Tomkins et al., (2007) 615.3+£43 -
JGE-18 M;+D;—2 Wuy Chen, (2015) 695.9 +27 -

Tabla 3.5. Valores representativos de los analisis quimicos con microsonda electronica de minerales
de litotipos de la Unidad Etla. Las concentraciones de elementos estan dadas en % en peso y los
cationes totales fueron calculados utilizando la hoja de calculo de Locock (2014) para los anfiboles y
Calcmin (Brandelik, 2009) para plagioclasa, granate y muscovita.

Paragneis anfibolitico Esquisto pelitico
JGE-49 JGE-18
Anfibol Plagioclasa Granate Muscovita
Nucleo Borde

SiO, 42.84 | SiO, 61.18 SiO, 38.91 37.94 | SiO, 46.44
TiO, 0.30 | ALOs 2444 | TiO, 0.02 0.02 TiO, 0.47
AlLOs 15.29 | CaO 6.85 AlLOs 20.63 21.02 | ALLOs 36.54
Cr,0; 0.008 | Na,O 7.83 FeO 26.68 27.82 | FeO 0.81
MnO 0.28 | Ky0 0.06 MnO 1.37 4.71 MgO 0.62
FeO 19.22 | BaO 0.01 MgO 0.75 1.5 CaO 0.01
MgO 7.18 | Total 100.3 CaO 13.19 8.26 Na,O 1.57
CaO 11.73 | Si 2.70 Na,O 0 0 K>0 9.17
Na,O 1.56 | Al 1.27 Total 101.6 101.3 | H,0 4.56
K>0 0.5 Ba 0.0 Si 3.09 3.00 Total 100.1
H,0 2 Ca 0.32 Ti 0.0 0.0 Si 6.10
Total 100.9 | Na 0.67 Al 1.93 1.96 Al(IV) 1.89
Si 635 |K 0.00 Fe’* 0.06 0.03 Al(V]) 3.76
Ti 0.03 | Total 4.98 Fe?* 1.69 1.80 Ti 0.04
Al(IV) 1.64 | An 0.32 Mg 0.08 0.17 Fe?* 0.08
Al(V]D) 1.02 | Ab 0.67 Ca 1.12 0.70 Mg 0.12
Fe’* 0.12 | Or 0.00 Mn 0.09 0.31 Ca 0.00
Fe?* 2.22 Total 8.09 8.0 Na 0.35
Mn?* 0.03 Ox 12 12 K 1.53
Mg 1.58 Gro 37 24 Ox 11
Ca 1.86 Py 3 6
Na 0.04 Alm 57 60
K 0.09 Sps 3 10
Total 15.04 XMg 0.03 0.09
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3.3 Dique-estratos (sills) graniticos

3.3.1 Petrografia

Este litotipo no conforma grandes cuerpos en el CMSJ, sino mantos o sills cuyas
dimensiones no son cartografiables. Su mineralogia esencial esta integrada por cuarzo,
feldespato potasico y plagioclasa; como mineral tipo aparece mica blanca y en algunas
muestras también epidota o granate, y como mineralogia secundaria es comiin observar clorita
cristalizando en bordes de plagioclasa. Todos los aspectos texturales atienden al evento
milonitico M,+D;, con un grado de deformacion que varia de una muestra a otra, conformando
principalmente mesomilonitas, protomilonitas y cataclasitas.

Las muestras con cataclasis muestran los atributos tipicos como fracturas,
deslizamiento friccional, fragmentos de roca y cristales angulosos, etc. A medida que el grado
de deformacion incrementa, los mecanismos de deformacién observados sugieren procesos
desarrollados en un régimen fragil-ductil que permiten el desarrollo de protomilonitas y
mesomilonitas. Sin embargo, ninguna muestra alcanza a desarrollar texturas de deformacion
mas avanzadas o ductiles como aquellas observadas en el litotipo ultramafico o el paragneis
anfibolitico. Los mecanismos de deformacién mas comunes en este litotipo consisten de BLG
(bulging recristalization) y SGR (rotacion de subgranos) en feldespato y GBM (High-
Temperature Grain Boundary Migration) en cuarzo (Fig. 3.23b). El feldespato (potasico y
plagioclasa) es la fase mas resistente reoldégicamente, muestra texturas de disolucion y
difusion, y forma estructuras sigma con rabos de recristalizacion asimétricos compuestos por
mica blanca y clorita (Figs. 3.23c y d), estructuras nicleo-manto (Fig. 3.23a), extincion
ondulante y fracturamiento intracristalino, sugiriendo un estado de deformacion fragil-ductil
transicional. La plagioclasa suele dislocarse con mayor facilidad debido a su maclado
polisintético. La mica blanca por lo general se manifiesta como peces de mica (micafish)
desarrollados como consecuencia de la deformacion no coaxial e indicando la cinematica (Fig.
3.23b). El granate y la epidota se observan fraccionados y desplazados en canales de flujo
milonitico, indicando que su cristalizacion fue previa al proceso de deformacion (origen

magmatico).
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Este litotipo posee gran relevancia en este trabajo debido a su naturaleza sintectonica
con respecto a la deformacion milonitica M>+D., y por lo tanto su edad absoluta representaria
también la edad de dicho evento. Su interpretacion sintectonica se debe a: (1) los mantos
graniticos poseen texturas miloniticas igual que la roca encajonante (generalmente se
encuentran emplazados en paragneises anfiboliticos de la Unidad Etla); (2) la foliacion
milonitica y la lineaciéon mineral del manto granitico son paralelas a la de la roca encajonante
(sill); y (3) la cinematica de la deformacién no coaxial es la misma entre los sills y el
encajonante. Cabe resaltar que los sills graniticos no poseen el mismo grado de deformacién
que el encajonante, indicando que su emplazamiento y cristalizacion ocurrieron durante un

estado tardio o avanzado de deformacion.

Figura 3.23. a) Cristal de plagioclasa con recristalizacion dindmica tipo SGR embebida en una matriz
compuesta por cuarzo + plagioclasa + feldespato potasico. Fotomicrografia tomada con polarizador
superior b) Pez de mica blanca que indica el sentido de rotacion y cuarzo con recristalizacion GBM.
Fotomicrografia tomada con polarizador superior. ¢) y d) Textura milonitica general de los ortogneises
graniticos. La fotomicrografia muestra estructuras tipo sigma en plagioclasa con sentido dextral en la
lamina y rabos de recristalizacion asimétricos compuestos por mica blanca y clorita.
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3.4 Modelo de trayectoria P-T del CMSJ

Los valores termobarométricos estimados en el ortogneis gabroico y la Unidad Etla
del CMSJ se representan en la figura 3.24 y pueden consultarse en la tabla 3.6.

El modelo P-T muestra un pico metamorfico dentro del campo de la facies de anfibolita
con granate con un rango de 634—695 °C y ~10 kbar, el cual se determiné utilizando Hbl + Pl
con el termémetro de Holland y Blundy (1994) [Fig. 3.24 (2)] y el barometro de Molina et al.
(2015) (1) en el ortogneis gabroico que dieron como resultado 683.8 £ 12 °C y 9.9 £ 0.7 kbar;
el termémetro Zr-en-Rt (4) (615.3 £ 4.3 °C; Tomkins et al., 2007) utilizado en el esquisto
pelitico de la Unidad Etla y se emple6 el termémetro Hbl + P1 de Holland y Blundy (1994)
[Fig. 3.24 (2)] y el barometro Grt +Hbl + P1+ Qtz de Khon y Spear (1990) [Fig. 3.24 (3)] en
el paragneis anfibolitico, obteniendo 634.7 + 8.4 °C y 9.8 + 0.2 kbar. Este campo se denomina
M;+D; y es congruente con la presencia de rutilo y pseudomorfos de granate en el litotipo
metagabroico y la paragénesis Ky o St + Wm + Rt + Grt del esquisto pelitico, y se asume que
los nucleos de granate (y sus inclusiones) del paragneis anfibolitico estarian asociados

también a este evento.

Tabla 3.6. Compilacion de valores termobarométricos obtenidos con distintos métodos en diferentes

litotipos del CMSJ en este trabajo.

Muestra Litologia Evento Método T (°C) P (kbar)
JGE-55 Ortogneis gabroico  M;+D; Hbl-P1 — Holland y Blundy (1994) 683.8+£12 -

JGE-55 Ortogneis gabroico  M;+D; Hbl-P1 — Molina et al. (2015) - 9.9+0.7

JGE-35 Ortogneis gabroico  M>+D; Hbl-P1 — Holland y Blundy (1994) 521.2+21 -
milonitico

JGE-35 Ortogneis gabroico  M>+D; Hbl-P1 — Molina et al. (2015) - 6.3+0.9
milonitico

JGE-49 Paragneis M;+D, Hbl-P1 — Holland y Blundy (1994) 634.7+8.4 -
anfibolitico

JGE-49 Paragneis M;+D; Grt-Hbl-P1-Qtz — Khon y Spear (1990) - 9.8+0.2
anfibolitico

JGE-18 Esquisto Pelitico M;+D; Zr-en-Rt — Tomkins et al. (2007) 6153+4.3 -

JGE-18 Esquisto Pelitico M;+D; Ti-en-Ms — Wu y Chen, (2015) 695.9 + 27 -
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Figura 3.24. Modelo de trayectoria P-T que ilustra los eventos tectonicos del CMSJ documentados en
este trabajo. El diagrama incluye la curva de deshidratacion de la muscovita (Chen y Grapes 2007).
Geotermometros: (2) Hbl-P1 (Holland y Blundy 1994); (4) Zr-en-Rt (Tomkins et al. 2007) y (5) Ti-en-
Ms (Wu y Chen 2015). Geobarometros: (1) Hbl-P1 (Molina et al. 2015) y (3) Grt-Hbl-P1-Qtz (Khon y
Spear 1990). M;+D; se refiere a un evento tectonico convergente y M,+D, al evento milonitico del

CMSJ.

El evento tectonico mas joven analizado en este trabajo corresponde la fase milonitica
denominada M>+D,, la cual, de acuerdo con observaciones petrograficas, debid ocurrir en
condiciones transicionales entre esquisto verde y anfibolita, debido a la presencia de clorita y
epidota orientadas de acuerdo con la foliacion milonitica y al crecimiento de hornblenda en
los rabos y bordes de recristalizacion de pargasita durante la deformacion no coaxial. También
se observaron bordes de recristalizacion de plagioclasa con una composicion albitica, la cual,
junto con la hornblenda, se utilizaron para estimar las condiciones fisicas del evento,
utilizando el termémetro de Holland y Blundy (1994) y el barémetro de Molina et al. (2015)
(tabla 3.6). Los resultados indican 521.2 + 21 °C y 6.3 £ 0.9 kbar, condiciones que
efectivamente corresponden a una zona transicional entre las facies mencionadas (Fig. 3.24).

La trayectoria P-T documentada en el CMSJ implica un evento tectdonico convergente
y un metamorfismo en zonas de corteza inferior en facies de anfibolita con granate ~30 km

(M;+D,). El evento convergente fue posteriormente afectado por la deformacién milonitica en

condiciones corticales mas someras.

75



76

Il Petrologia



1V Geologia estructural

El complejo milonitico Sierra de Juarez es una suite metamorfica polideformada
dominada por dos conjuntos litoldgicos: ortogneises gabroicos (con lentes anortositicos y
hornblenditicos) y una secuencia metasedimentaria compuesta por paragneises cuarzo-
feldespaticos anfiboliticos, esquistos calci-silicatados y esquistos peliticos. Ademas esta
presente un conjunto de dique-estratos de composicion granitica emplazados principalmente
en la secuencia metasedimentaria.

Mediante relaciones de campo y observaciones petrograficas se han identificado tres
etapas de deformacion, las cuales poseen caracteristicas semi-ductiles, sin embargo, muestran
estilos de deformacion y relaciones estructurales que indican que cada uno de los dominios
estructurales esta relacionado con eventos tectonicos independientes.

La primera etapa tiene caracteristicas estructurales y espaciales inferidas debido a que
ha sido modificada en dos etapas tectonicas posteriores y también a la escasez de evidencias
directas. Esta etapa ha sido determinada a través de andlisis microscopico, cartografico y
algunos afloramientos, y estd vinculada al metamorfismo de anfibolita con granate (ver
capitulo 1] Petrologia); caracterizado como M;+D; que a su vez, esta dividido en dos pulsos:
M;+D;-1 y M;+D;-2. El primero de mayor grado metamoérfico que el segundo.

M; + D, fue modificado por el segundo evento de caracter ductil, que configura uno de
los temas principales del presente estudio. Se trata de una etapa de deformacion milonitica
que actiia en todos los litotipos del CMSJ, con un carécter de falla lateral estadisticamente N-
S, foliacion sub-vertical y cinematica dextral. Esta milonitizacion estd acompafiada de una
recristalizacion en facies de anfibolita-esquisto verde y se denomina M: + D..

Los horizontes miloniticos fueron afectados por un plegamiento con direcciéon de
acortamiento E-W (D;) dejando como resultado un esquema estructural bastante complejo
hasta el Cretacico medio que a su vez fue modificado por estructuras fragiles de tipo falla

lateral N-S (D,) y fallas normales asociadas a la Falla Oaxaca (Ds).
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La historia tectonica pre-cretacica media del CMSJ puede expresarse como sigue:

M;+D, (Foliacién + Pliegue) — M>+D; (Deformacion milonitica lateral) — D; (Plegamiento E-W)+ e eeeeennnnnnns (1)

Este capitulo describe e ilustra las fases de deformacion pre-cretacicas del CMSJ y que
ocurrieron antes de las etapas de deformacion fragiles descritas por Centeno-Garcia (1998);
Alaniz-Alvarez et al. (1994, 1996); Nieto-Samaniego et al. (1995); etc., relacionadas a un
fallamiento normal en condiciones corticales someras (Falla Oaxaca).

Las definiciones de los dominios estructurales planares (S), lineales (L) y de pliegues
(F) estan acompafiadas por un subindice que hace referencia a un litotipo particular: o,

ortogneises gabroicos; e, Formacion Etla; g, sill granitico.

4.1 M;+Dj (Foliacion + Pliegue)

Las evidencias que demuestran la existencia de esta etapa son las siguientes: (1) una
paragénesis que indica facies de anfibolita con granate (M;; en todos los litotipos excepto en
los sills graniticos) cuyo ensamble mineral se equilibré antes de que ocurriera M;+D.. Esto
permite inferir el desarrollo de al menos una fabrica planar esquistosa y gnéisica, dependiendo
del protolito. (2) Antiguas fabricas planares y probablemente lineales definidas por el
ordenamiento de anfiboles de manera perpendicular a la foliacion milonitica (ver capitulo 717
Petrologia; Figs. 3.2ay b). (3) Se han observado rocas con foliacion gnéisica que indican una
etapa tectonica previa no afectada por la milonitizacion. (4) Algunos fragmentos con foliacion
gnéisica presentan plegamiento que va de cerrado a apretado con cierta asimetria (Fig. 4.1).
Esto indica que M;+D; pudo haber estado sometida a un intenso plegamiento posterior a la
foliacion, pero probablemente como una segunda fase de deformacion dentro del mismo
evento tectonico. (5) Truncamiento de una fébrica planar con plegamiento por una nueva
fabrica planar perpendicular a la anterior y con caracteristicas miloniticas (Fig. 4.1¢). (6)
Conservacion de bloques foliados dentro de dominios miloniticos (Fig. 4.3). (6) El
plegamiento puede observarse por medio de aspectos cartograficos, mediante el cambio

sistemadtico de la actitud de la foliacion (ver mapa estructural).
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Figura 4.1. Evidencias estructurales en anfibolitas de composicion basica, relacionadas con la primera
etapa tectonica reconocida en el CMSJ (M, + D)). a) Pliegue de foliacién gnéisica con plano axial sub-
vertical, orientado N-S y con direccion de acortamiento E-W. El eje de la charnela se inclina
ligeramente hacia el norte. b) Pliegue apretado de un gneis bandeado. ¢) Gneis que muestra el
truncamiento de una foliacién plegada por una nueva foliacion con caracteristicas miloniticas,
indicando al menos dos etapas de deformacion; no es claro si el plegamiento So: esta relacionado a
M;+D; 0 a M>+D,, sin embargo, si es evidente la presencia de una fabrica planar gnéisica previa a la
milonitizacion y con una orientacion aproximadamente perpendicular. d) Pliegues apretados y abiertos
en un mismo evento de plegamiento, afectando anfibolitas gnéisicas.

Algunas caracteristicas que permiten distinguir la foliacion gnéisica de la foliacion
milonitica en los ortogneises gabroicos consisten en la continuidad horizontal rectilinea de los
dominios minerales (plagioclasa y anfibol) en rocas no afectadas por la deformacion no
coaxial (Fig. 4.1); mientras que la foliacion milonitica muestra dominios minerales
interrumpidos, elongados, asimétricos y aboudinados, texturas anastomosadas, estructuras S-

C y C’, formas sigmoidales, entre otras (Fig. 4.4).
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Tomando en cuenta que la Unidad Etla contiene una antigua paragénesis de anfibolita
de alta presion, se puede inferir que también estuvo presente durante esta primera etapa de
deformacion, aunque no se ha observado en campo alguna evidencia directa que lo demuestre,
excepto de manera microscopica en los esquistos peliticos, mediante la presencia de
pseudomorfos de cianita o estaurolita deformados y/o fragmentados por el proceso milonitico.

Considerando los aspectos metamorficos y estructurales mencionados puede
establecerse el siguiente modelo evolutivo para este primer evento tectonico (Fig. 4.2a):
(1) Metamorfismo en facies de anfibolita con granate acompanado por el desarrollo de la
primera fase de deformacién, compuesta por foliacion gnéisica en el litotipo gabroico (So;) y
esquistosa en los litotipos metasedimentarios (Se;). Debido a que la foliacion en los
metagabros esta configurada por anfiboles y plagioclasa, es probable que el ordenamiento de
los anfiboles definiera una lineacion mineral (Lo;), y de manera andloga, en los esquistos
peliticos de la Unidad Etla se definiera Le; con el ordenamiento de cristales de cianita o
estaurolita.

La segunda fase de deformacion consiste en el desarrollo de plegamiento F(o,e); de So;
y Se;, asumido en un ambiente tectonico compresivo y provocando una nueva configuracion
espacial de los elementos estructurales planares y una nueva lineacion asociada a los ejes de
charnela de los pliegues (So, Se». Lo, Le> Fig. 4.2b). Las evidencias que permiten inferir la
distribucién de los esfuerzos principales de esta fase consisten en la presencia de pliegues
ubicados en sectores no afectados por la milonitizacion (bloques rigidos), aunque su
disposicion espacial es poco confiable, y de una estructura de plegamiento de carécter
regional, observada cartograficamente mediante los cambios de direccidon que ocurren en las
foliaciones So,y Se,. Posee una direccion de acortamiento aproximadamente E-W, con un
estilo de plegamiento aparentemente no cilindrico, con ejes de charnela que transcurren N-S
y una vergencia de sus planos axiales hacia el este (Fig. 4.2b). Esta etapa tectonica dejo como
consecuencia una estructura plegada orientada norte-sur, con fabricas planares cuyo echado
varia de este a oeste con diferentes angulos de inclinacidon y con intercalaciones sub-verticales
de capas litologicas con reologias contrastantes (metasedimentos y ortogneises gabroicos; Fig.
4.2). Con esta disposicion estructural y litologica, el CMSJ fue afectado posteriormente por

M>+D:.
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Figura 4.2. Esquema estructural que ilustra el probable desarrollo de M;+D;.

4.2 M>+D:> (Deformacion milonitica)

Uno de los atributos mas sobresalientes del area de estudio es su caracter milonitico,
teniendo presencia en todas las unidades litoldgicas excepto en la cobertura sedimentaria
cretacica y cenozoica. Ademas, es de especial atractivo el hecho de que el cinturén milonitico
esté compuesto en su mayoria por tectonitas maficas, pero también en paragneises cuarzo-
feldespaticos y calci-silicatados, esquistos peliticos y en rocas graniticas, permitiendo
comparar los resultados texturales del proceso de deformacion ductil no coaxial en cada una

de las litologias. Este evento esta denominado en este estudio M>+D,

4.2.1 Caracteristicas mesoscépicas de las milonitas

El desarrollo de la milonitizacién no fue un proceso homogéneo, sino que tuvo lugar
a través de zonas de cizalla localizadas, dejando sin deformar cuerpos de roca tabulares (Fig.
4.3) o aboudinados, y cuyas dimensiones van de algunos metros hasta alcances regionales.
Estos bloques rigidos podrian rotar y desplazarse como consecuencia de la deformacion
milonitica, y por lo tanto su posicidon estructural no conserva un estado original, sin embargo

muestran una foliacion gnéisica o a veces una textura granoblastica (en el caso de las
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hornblenditas), estructuras asociadas a M;+D;. Los dominios de deformacion también
transcurren con grosores de unos centimetros hasta varios metros y hasta una escala no

identificable. Ademas, con distintos grados en la intensidad de la deformacion.

Figura 4.3. a) y a’) Zonas de cizalla localizadas que envuelven cuerpos tabulares de esquistos calci-
silicatados.

El grado de deformacién y los cambios en el estilo textural de las tectonitas del CMSJ
dependen del litotipo (o del protolito), o de manera mas directa de la mineralogia; por ejemplo,
las texturas ultramiloniticas se desarrollan casi de manera exclusiva en paragneises ricos en
cuarzo y en esquistos calci-silicatados compuestos por calcita, cuarzo y clorita, por otra parte,
las tectonitas maficas comprenden un bloque semi-rigido en el cinturén milonitico, con
texturas proto y mesomiloniticas principalmente.

Las tectonitas maficas (Fig. 4.4) comprenden la litologia mas abundante del CMSJ,
son esencialmente biminerales, integradas por Amp + Pl (~50-50 %). Las estructuras que
definen estas rocas son muy variadas: se observan dominios de plagioclasa estirados
dactilmente con cierta ondulacion, permitiendo el desarrollo de foliaciones anastomosadas
que, cuando se observa el plano adecuado puede apreciarse asimetria e interseccion de planos,
y por lo tanto la cinematica de la deformacion (planos S-C; Fig. 4.4c). Los dominios
estructurales anastomosados implican ademas, la presencia de aboudinamiento en los
agregados monominerales. Este litotipo muestra enjambres de boudines de agregados de
anfibol cuyos rabos de recristalizacion suelen ser delgados y en ocasiones hacen conexiéon con
otros boudines, desarrollando estructuras escalonadas asimétricas que indican la cinematica

de la deformacion milonitica (Figs. 4.4c y d). La presencia de estructuras tipo sigma es muy
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comun en los agregados de anfibol, aunque también se forman por plagioclasa en menor

cantidad (Fig. 4.4a).

Figura 4.4. a) Ortogneis gabroico milonitico. Sentido de deformacion dextral, indicado por sigmas en
plagioclasa. b) textura comun observada en las tectonitas maficas. Ancho de fotografia 12 cm. c)
Textura milonitica mafica que indica un sentido de cinematica dextral, indicado por planos S-C, sigmas
anfiboliticos principalmente y en menor cantidad en plagioclasa y estructuras escalonadas. Ancho de
fotografia 0.4 m. d) Milonita mafica con sentido de deformacion dextral. e) textura protomilonitica en
contacto tecténico con una textura ultramilonitica del litotipo gabroico.
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Figura 4.5 a) Muestra de mano de un paragneis anfibolitico ultramilonitico plegado. La muestra esta
intrusionada por un sill granitico con pliegues abiertos que comparten el mismo plano axial y sentido
de rotacion de los pliegues isoclinales del paragneis. El sentido de deformacion es dextral, indicado
por pliegues, sigmas y deltas en anfiboles. b) Fotografia que muestra un plano de deformacién
milonitica dextral en paragneises emplazados por sills graniticos. La deformacion milonitica indica
una estructura de falla lateral derecha orientada N-S. c¢) Plano milonitico de paragneis con sigmas y
pliegues que indican una falla lateral derecha orientada N-S. El plano de la imagen esta orientado
azimutalmente 0°/50° E. d) y e) Fotografias de pliegues isoclinales relacionados al proceso de
milonitizacién encontrados exclusivamente en paragneises y que indican una deformacion dextral
asociados a la falla lateral translitosférica del CMSJ.

La Unidad Etla contiene paragneises anfiboliticos que compiten con los ortogneises

basicos en cuanto a abundancia. Este litotipo estd compuesto esencialmente por Qtz + Pl +
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Hbl (30-30-40 %); el cuarzo es la componente que distingue este litotipo de los ortogneises
basicos y le aporta un menor grado de resistencia ante procesos de deformacion. La
importancia que tiene esta diferencia reologica es que el estilo textural que desarrollaron los
paragneises es esencialmente ultramilonitico, el cual aporta un criterio diagnostico para
reconocerlos en campo. Otra caracteristica casi exclusiva de los paragneises consiste en el
desarrollo de pliegues isoclinales en forma de z y s, dispuestos en los mismos planos en los
que se desarrolla la deformacion rotacional (planos perpendiculares a la foliacion y paralelos
a la lineacion mineral) y con el mismo sentido de rotacidon, indicando que tanto la
milonitizacion como el plegamiento isoclinal son procesos simultdneos o por lo menos estan
genéticamente relacionados (Fig. 4.5).

Por otra parte, los esquistos calci-silicatados (Fig. 4.6), que también pertenecen a la
Unidad Etla, presentan caracteristicas meso y ultramiloniticas, con texturas anastomosadas y
dominios monominerales aboudinados y sigmoidales. Debido a sus caracteristicas texturales
pueden ser confundidos con los ortogneises maficos, sin embargo, la presencia de calcita,
cuarzo y clorita permite identificarlos. Este litotipo es casi tan abundante como los paragneises

anfiboliticos (ver figura 4.11).

Figura 4.6. a) Fotografia de un esquisto calci-silicatado milonitico en campo. Descripcion en texto. b)
Corte de una muestra de mano que ilustra el aspecto milonitico de un esquisto calci-silicatado. Los
dominios oscuros estan integrados por clorita, y los claros pertenecen principalmente a calcita y en
menor proporcion cuarzo. El rutilo estd presente en un 1% de la mineralogia. Ancho de imagen 13 cm.

Los esquistos peliticos (Fig. 2.7, Capitulo /I Unidades litolégicas) son la unidad

menos abundante y €stos se identifican por su abundante cantidad de mica blanca. Poseen
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texturas anastomosadas y la presencia de pseudomorfos de cianita y listones de cuarzo
orientados de acuerdo con la direccidon de arrastre tectonico, definiendo la lineacion de

maximo estiramiento.

Figura 4.7. a) Fotografia que muestra el aspecto de una milonita de composicion granitica y su
lineacion mineral Lg; orientada aproximadamente N-S. La foliacion es sub-vertical orientada
azimutalmente 183°/68°. b) Sill leucogranitico emplazado en paragneises cuarzo-feldespaticos que
comparten aspectos espaciales de plegamiento, pero difieren en cuanto a intensidad. ¢) Horizonte
granitico intrusionado en los mismos planos de foliacion que M>+D,, con la misma cinematica
(dextral) pero con una textura protomilonitica, mientras que el encajonante muestra una textura
ultramilonitica, indicando un probable emplazamiento sintectonico-tardio de los sills. d) Fotografia
que muestra el emplazamiento sintectonico de un sill granitico en la unidad de paragneises Qz-Kfs.

La Unidad Etla es encajonante de enjambres de sills de composicion granitica con
grosores variables que van de 1-2 cm hasta 0.4 m, su intrusion se distribuye principalmente
en los sectores compuestos por paragneises anfiboliticos, aunque también se les puede ver en

contacto igneo con bloques de ortogneis gabroico.
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El emplazamiento de estos cuerpos igneos esta orientado conforme a los planos de
foliacion milonitica (Figs. 4.5a y b y 4.7b, ¢ y d), poseen una textura esencialmente
protomilonitica (Fig. 4.7a) y comparten la misma cinematica que la roca encajonante; también
se puede observar un plegamiento abierto, cuyos planos axiales son los mismos que
corresponden a los pliegues isoclinales del encajonante (Figs. 4.5a, b y 4.7b) y por lo tanto se
pueden asociar a la deformacién no coaxial, evidenciando un emplazamiento contemporaneo
a M>+D,. La localizaciéon de estos cuerpos igneos leucocraticos indica que su origen
magmatico podria provenir de la fusion parcial de la misma unidad metasedimentaria
encajonante, aunque probablemente en un sector mas profundo y el mecanismo de fusion
podria relacionarse con el calentamiento por cizalla. El calor por cizalla como una fuente de
energia que permita el desarrollo de fusion parcial se ha discutido en algunos trabajos, debido
a la constante presencia de cuerpos magmaticos en zonas de deformacion milonitica (p. ej.
Zhu y Shi, 1990; Paterson y Schmidt, 1999; Akciz et al., 2008). Incluso se han propuesto
modelos termo-reologicos que concluyen que en zonas de cizalla ductiles de caracter regional
el calor por cizalla es fundamental para provocar el origen de granitos y sus condiciones
metamorficas asociadas (Brown y Solar, 1998; Solar et al., 1998; Leloup et al., 1999; Nabelek
y Liu, 1999; Nabelek et al., 2001; Nabelek y Liu, 2004). Sin embargo, y considerando que
todas las variables involucradas en este fendmeno estén correctamente balanceadas (por
ejemplo la conductividad térmica litosférica, la tasa de deformacion, la reologia y la fertilidad
de las rocas de la corteza, produccion de calor por radioactividad, entre otras), la temperatura
minima requerida para producir material fundido supera los ~620 — 700 °C (Dependiendo de
la presion; Chen y Grapes, 2007), tomando en cuenta las reacciones de fusion mas bajas, en
este caso por deshidratacion de muscovita (aunque también pueden considerarse biotita y
hornblenda como fases hidratadas que puedan promover reacciones de fusion, pero se
requieren temperaturas mas altas). En este trabajo se han calculado condiciones de
deformacioén para M>+D; no mayores a 600°C en la roca encajonante (ver capitulo 7/7
Petrologia), de manera que, aparentemente no hubieron condiciones fisicas suficientes para
provocar reacciones de fusion in situ; pero se puede inferir una fuente mas profunda dentro
de la misma estructura translitosférica, en donde localmente se produzcan perturbaciones en

las geotermas y consecuentemente anatexis, y que el material fundido provenga
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principalmente de los esquistos peliticos de la Unidad Etla debido a su alto contenido de
muscovita. Estudios geoquimicos e isotopicos de ambos litotipos (esquistos peliticos y sills
graniticos) podrian ayudar a resolver el problema mediante su comparacion.

El desarrollo de leucogranitos como consecuencia del calentamiento por cizalla, el
transporte del material fundido a niveles superiores a través de los planos de foliacion
mediante diferenciales de presion causados por fuerzas boyantes y esfuerzos tectonicos, su
emplazamiento y por ultimo su enfriamiento, constituyen una secuencia de procesos que
requieren tiempo compartido o contemporaneo con los procesos de deformacion milonitica
de toda la estructura regional de deslizamiento a rumbo, ademas, el material fundido no tuvo
propiedades deformables hasta alcanzar un estado plastico en su etapa de enfriamiento y
después de haber formado una mineralogia y textura faneritica. Lo anterior implica que los
sills graniticos pueden considerarse como intrusiones sintectonicas tardias con respecto a
M>+D:, cuando los esfuerzos de deformacion estan terminando de actuar, esto explicaria por
qué su textura de deformacién es protomilonitica y no ultramilonitica y también por qué su

plegamiento es abierto y no isoclinal o apretado como la del encajonante (Figs. 4.5a, b y 4.7b).

4.2.2 Caracteristicas fisicas de la milonitizacion

Tomando en cuenta las tectonitas maficas como referencia y considerandolas como
rocas esencialmente biminerales (Pl + Hbl) se puede establecer las condiciones de la
deformacién milonitica mediante céalculos termobarométricos en conjunto con las
caracteristicas microestructurales de dichas fases constituyentes. En el caso de la plagioclasa
se le observa recristalizacion BLG y SRG, extincion ondulante, maclas curvadas, orientacion
de cristales elongados etc.; mientras que los anfiboles se observan elongados y orientados,
con extincidén ondulante en algunos cristales, desarrollo de kinking, recristalizacién dindmica,
estructuras nucleo-manto, estructuras garben, etc. (ver capitulo /Il Petrologia). Se puede
asumir que el régimen de deformacion en que se produjeron las milonitas del CMSJ fue ductil
en el feldespato y transicional o ductil en el anfibol (a menos que se comprueben dislocaciones
en la red cristalina del anfibol), sin tomar en cuenta otras fases menores como el rutilo o el
apatito que actiian de manera rigida. Esto quiere decir que la milonitizacion fue desarrollada

en la zona inferior de la zona de transicion fragil-ductil de acuerdo al modelo modificado de
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Sibson (1977) (Fig. 4.8) para rocas de composicion gabroica, indicando asi mismo, una

profundidad poco menor de ~23 km considerando un gradiente geotérmico promedio.

Figura 4.8. Modelo estructural de una zona de cizalla translitosférica que muestra sus divisiones de
acuerdo con la profundidad y el estilo de deformacion. Modificado de Sibson (1977) para ilustrar el
modelo con rocas de composicion basica. Se indica la posicion cortical en que posiblemente ocurrio
la milonitizacion de la zona actualmente expuesta del CMSJ.

En la posicion cortical mencionada (Fig. 4.8), las caracteristicas fisicas que pudieron
haber gobernado el sistema de deformacion son 6-7 kbar de presion y 460-690 °C, condiciones
que coinciden con los célculos termobarométricos realizados con Hbl-P1 (Holland y Blundy
1994), donde se obtuvieron valores de 521 + 21 °C y 6.3 + 0.9 kbar (ver capitulo 71/
Petrologia). Asi mismo, tales condiciones fisicas indican facies metamorficas que van de
esquisto verde hasta anfibolita de media presion; caracteristicas que pueden deducirse también
a partir de la mineralogia desarrollada con la deformacion milonitica observada en este trabajo
(Hbl + Ab + Ep + Chl) y también reportada por Alaniz et al. (1994, 1996). Sin embargo, dichas

caracteristicas termodinamicas asociadas a M,+D; corresponden al sector de roca actualmente
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expuesto, también debe tomarse en cuenta que la disposicion estructural del CMSJ es vertical
con caracteristicas de falla transcortical, es decir, su actividad tectonica consiste en un limite
de bloques continentales que transcurre a través de toda la corteza. Esto indica que las
condiciones termodinamicas debieron ser superiores en sectores mas profundos, siendo

consistente con la generacion de materiales magmaticos sintectonicos.

4.2.3 Geometria y cinematica de la milonitizacion

Debido a que M>+D: es una reactivacion de fabricas planares preexistentes vinculadas
a M+D; (Alaniz et al., 1994, 1996; Nieto et al., 1995 — Aunque dichos autores consideran a
D, como una foliaciéon milonitica homogénea con naturaleza de cabalgadura sin presencia de
plegamiento), el desarrollo de la foliacion milonitica tuvo que adaptarse a las caracteristicas
geométricas preexistentes, siendo condicionada por el rumbo y las diferentes inclinaciones de
la foliacion y el plegamiento de M, +D,.

De acuerdo con datos recabados en campo, el resultado geométrico de los planos
miloniticos es muy complejo, sin embargo, si es posible advertir una estructura milonitica
general predominante y una cinematica de deformacion que aporten un importante significado
tectonico regional.

La foliacién milonitica (So; y Se;) es una transformacion textural de So,y Se: (flancos
de pliegues con foliacion gnéisica y esquistosa respectivamente asociadas a M;+D;), pero la
disposicion espacial de los mismos aproximadamente se mantienen y configuran el sistema
estructural milonitico predominante, con un rumbo que varia al norte 340°-020° y al sur 160°-
200°, formando un patrén de plegamiento N-S, la inclinacion de la foliacion varia de 12°-72°
con una mayor densidad de datos entre 40°-60° (Fig. 4.11). Sin embargo, se han observado
por lo menos otros dos patrones de foliacion milonitica secundarias, el primero posee un
conjunto de rumbos que varian de 060°-115° E y al WSW 240°-270° con un echado de 20°-
55° (Fig. 4.11) y el segundo 295°-340° al NW y 115°-160° SE con un echado que varia de
20°-60° (Fig. 4.11). Estos dos grupos de foliacion conforman planos de falla normal e inversa
que a su vez configuran un complejo sistema de sectores miloniticos conectados oblicuamente
al sistema mayor orientado N-S (Fig. 4.11). El origen de estas estructuras secundarias podria

estar vinculado a un ambiente tectonico lateral con componente extensional, formando fallas
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de despegue con foliaciones sub-horizontales, o, a la readaptacion de estructuras previas, sin
embargo, también contribuyen a la cinematica regional de manera consistente.

Como se ha mostrado anteriormente, durante la etapa de deformacion lateral se
desarrolld material magmatico sintectonicamente. El resultado fueron dique-estratos granitos
que se incorporaron a la dindmica de deformacion durante una etapa tardia de M>+D.. Los sills
graniticos desarrollaron una foliacion protomilonitica Sg; que es paralela a So; y Ses, definida
por la orientacion de minerales cuarzo-feldespaticos y mica blanca.

Por su parte, la lineacion mineral milonitica (Lo; y Le;) se presenta paralela a la
lineacion relacionada con los ejes de charnela de F(o, ¢);, y esta constituida por elongacion de
minerales u ordenamiento de los mismos. En los ortogneises maficos, la lineacion estd
definida por listones de plagioclasa y cristales de anfibol elongados y/u orientados; los
paragneises anfiboliticos no poseen una lineacion tan evidente, pero si muestran listones de
cuarzo de viarios cm de longitud, y anfiboles y plagioclasa orientados; los esquistos calci-
silicatados contienen cristales elongados de clorita, calcita y cuarzo; los esquistos peliticos
muestran pseudomorfos de cianita (o estaurolita) orientados y listones de cuarzo; y, por
ultimo, los sills graniticos que por primera vez desarrollan una lineacién mineral Lg;, definida
de manera muy evidente por listones de cuarzo, rabos de recristalizacion y por cristales de
plagioclasa y feldespato-k elongados y orientados (Fig. 4.7a). Todas las lineaciones se
encuentran orientados conforme a la direccion de maximo estiramiento con rumbos que varian
de 330°-010° N y 160°-200° S y de manera sub-horizontal (inclinacion 0°-30°) (Fig. 4.11),
indicando que el estilo de falla fue lateral con una orientacion tendencialmente N-S. La
tendencia con respecto a la lineacion no varia incluso en los sistemas de foliacion oblicuos,
sugiriendo que mantienen una relacion genética porque en todos los casos comparten la misma
direccion de arrastre tectonico (N-S). Sin embargo, existe otro conjunto de lineacidon asociado
a las charnelas de los pliegues isoclinales miloniticos en los paragneises anfiboliticos (Ley),
este es perpendicular a Le; y poseen una inclinacion que varia de 30°-40° hacia el poniente y
hacia el oriente (Fig. 4.11).

La cinematica de la deformacion no coaxial fue interpretada a través de indicadores
cinematicos convencionales, principalmente micrométricos (Fig. 4.9), pero también a nivel de

afloramiento (Figs. 4.4, 4.5 y 4.7). El tipo de indicadores cinematicos depende de la
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mineralogia que compone al litotipo en cuestion. MicroscOpicamente, los ortogneises
gabroicos presentan estructuras sigma en cristales individuales de anfibol y plagioclasa (Fig.
4.9¢) pero también en boudines de agregados de anfibol y fabricas ASPO asi como mosaicos
de cristales elongados y orientados. Las componentes ultraméficas de la unidad gabroica
muestran principalmente sigmas en anfiboles y planos S-C” (Figs. 4.9d, h, e, i). Los
paragneises anfiboliticos presentan mayor riqueza en cuanto a tipo de indicadores, por
ejemplo estructuras sigmoidales en anfiboles (Fig. 3.14—capitulo III Petrologia), apatito y en
agregados de minerales (Fig. 4.9b); estructuras tipo delta en feldespato-k, plagioclasa y
apatito; libros rotados (Fig. 3.13b—capitulo //I Petrologia) y planos S-C y C’ (Fig. 4.9g). Los
esquistos calci-silicatados presentan estructuras sigmoidales en agregados de clorita y en
cristales individuales de rutilo. Es comtn observar rutilos de/ta (Fig. 4.9j). Por Gltimo, los sills
graniticos muestran sigmas en minerales feldespaticos, peces de mica y deslizamiento de
cristales fracturados (Fig. 4.9a).

Las muestras orientadas y colectadas en campo definen una cinematica identificada a
partir de los indicadores cinematicos descritos anteriormente, aunque no todas mostraron una
cinematica confiable, estadisticamente se ha podido establecer una cinematica dextral
homogénea para todo el CMSJ, considerando una falla transcortical lateral orientada N-S. La
misma cinematica puede corroborarse a nivel de afloramiento.

La figura 4.10 es un mapa geologico-estructural que muestra la distribucion de las
unidades litologicas, algunas estructuras mayores y la distribucion de las muestras que han
permitido definir con claridad la cinematica de M>+D,. Cada muestra estd representada por
una red estereografica que incluye el plano de su foliacion milonitica, la direccion e
inclinacion de la lineacion mineral y, en los casos de falla lateral la cinematica esta expresada
con vectores de cizalla y, en casos donde la dindmica es de falla normal o inversa, la direccién
de la lineacion mineral indica la direccion de arrastre del bloque de cima (consultar Rowland
et al., 2007). La mayoria de las muestras indican una cinematica dextral con planos de
foliacion sub-verticales; otras muestras como la JGE-45, JGE-46 o JGE-49, etc., aportan
evidencia de la presencia de canales miloniticos oblicuos, con dinamica de falla normal o

inversa pero acoplados al sistema de deformacion principal.
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Figura 4.9. Fotomicrografias que muestran diferentes indicadores cinematicos y su orientacion
espacial. a) cristal de plagioclasa fracturado y deslizandose en un sill granitico sintectonico indicando
una cinematica dextral. Imagen vista con analizador. b) agregado de minerales (plagioclasa,
feldespato-k, cuarzo, epidota, alanita y hornblenda) conformando una estructura sigmoidal dextral en
un paragneis anfibolitico. Imagen vista con luz paralela. c) Estructura sigma dextral en un cristal de
hornblenda y otro mas en un cristal de plagioclasa en la parte superior derecha de la imagen tomada
con luz paralela. d) Mosaico de numerosas estructuras sigma en hornblenda con rabos de
recristalizacion compuestos por clorita, indicando una cinematica dextral en un litotipo ultramafico.
Fotomicrografia tomada con analizador. e) Fotomicrografia tomada con luz paralela que muestra una
anfibol deformado ductilmente con cinematica dextral y conformando planos S-C” en un litotipo
ultramafico. f) Cristal de apatito dislocado y rotado en un ortogneis anortositico de los sectores
diferenciados del ortogneis gabroico, sin embargo su cinematica no es clara. Imagen vista con
analizador. g) Cristal de hornblenda deformado y conformando en conjunto con la matriz que le
contiene estructuras de planos S-C’. La cinemadtica es sinestral en un paragneis anfibolitico.
Fotomicrografia tomada con luz paralela. h) e i) Hornblendas pertenecientes a un ortogneis
ultrabésico, conformando estructuras sigma con una dindmica dextral. Imdgenes tomadas con luz
paralela. j) Cristal de rutilo envuelto por una matriz de clorita y conformando una estructura delta con
cinematica dextral en un esquisto calci-silicatado. Fotomicrografia tomada con luz paralela.
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Figura 4.10. Mapa geologico-estructural que ilustrala cinematica de M>+D..
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4.3 D; (Plegamiento E-W)

Esta fase de deformacion (Fig. 4.12) se presenta de manera escasa y exclusivamente
en la secuencia metasedimentaria y los sills graniticos, con diferentes estilos de acuerdo con
el litotipo. Su origen no estéa claro todavia. Consiste en el plegamiento en diferentes escalas
de las foliaciones miloniticas Se; y Sg;, y se designa como F (e, g)>. No se ha observado que
este evento afecte a los ortogneises gabroicos, debido probablemente a su caracter reoldgico.
En los esquistos peliticos y calci-silicatados, se observa un plegamiento milimétrico-
centimétrico, provocando una crenulacion y/o planos axiales con rumbos que varian de 0°-
10° N y de 164°-185° S e inclinados mas de 70°, mientras que sus ejes de charnela se orientan
N-S con un promedio de inclinacion de 32°. El estilo de este plegamiento no es cilindrico y
tiene una direccion de acortamiento aproximadamente E-W. El tipo de plegamiento en estos

litotipos se debe tinicamente al grosor de las capas de foliacion.

Figura 4.12. Esquema estructural tomado de la fotografia que se observa del lado izquierdo. El
esquema ilustra la disposicion espacial del plegamiento asociado a D;, en este caso, observado en el
paragneis anfibolitico intrusionado por un sill granitico en el centro. El plano axial muestra una
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direccion de inclinacion al NE y el eje de la charnela se orienta al norte con ~30° de inclinacion. El
plano de corte que se observa aproximadamente paralelo al plano axial contiene elementos
estructurales que indican la cinematica de M,+D:.

La escala de plegamiento incrementa en los paragneises anfiboliticos debido a la
presencia de los sills graniticos, que otorgan espesores de capa mayores (Fig. 4.13d),
alcanzando longitudes entre charnelas de hasta 3 m. La disposicion espacial del plegamiento
en este litotipo es consistente con los anteriores, mostrando planos axiales orientados
aproximadamente N-S aunque con una inclinacién distinta ya que se inclinan al NE menos de
40° en promedio, indicando una direccién de acortamiento sub-vertical. Los ejes de charnela

se orientan 30° N (Fig. 4.13).

Figura 4.13. Evidencias de D; a nivel de afloramiento en paragneises anfiboliticos. a) Charnela cuyo
eje esta orientado al norte e inclinado 30° y afecta a los paragneises con textura ultramilonitica. b)
Plegamiento de escala centimétrica afectando dique-estratos graniticos emplazados en la foliacion
milonitica de los paragneises. ¢) Plegamiento afectando paragneises + dique-estratos graniticos con un
plano axial orientado N-S e inclinado ~30° E. El martillo sefiala el norte. d) Paragneis + dique-estrato
granitico siendo afectados por Ds, que ocurre de manera postectonica con respecto a M>+D..
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Es evidente que este evento de deformacion es postectonico con respecto a Mr+D;
debido a las caracteristicas observadas directamente en campo (Fig. 4.13), lo que implica que
su desarrollo ocurrié en una edad posterior al emplazamiento de los sills graniticos; por otra
parte, no se ha identificado una paragénesis asociada a este evento, por lo cual se designa
como D; unicamente. Una consecuencia de D; es que dificulta la interpretacion de la
cinematica de M>+D, porque el plegamiento invierte la posicion de los planos que contienen
la cinematica de la deformacion no coaxial, sin embargo, si se retrodeforma la secuencia
pueden reestablecerse las orientaciones originales y la dextralidad de la cinematica continua

siendo consistente.

4.4 Etapas tectonicas fragiles: Dy y Ds

De acuerdo con observaciones de campo y cartograficas, el CMSJ registro una etapa
tectonica que involucra el desarrollo de fallas laterales orientadas N-S de caracter fragil (Fig.
4.14). Este evento puede considerarse como D..

D:s se refiere al ultimo evento de exhumacion en el que finalmente se queda expuesto
el CMSJ por medio de un sistema de basin and range, desarrollandose un sistema de fallas
normales, con dos estructuras mayores, una en cada extremo del cinturdn milonitico: la Falla
Oaxaca al poniente y la Falla Siempre Viva al oriente, las cuales permiten aflorar al ntcleo
metamorfico que constituye al CMSJ. El sistema de fallas normales también se registra al

interior del complejo milonitico, cortando a la foliacion milonitica y a D3 (Fig. 4.5b).

Figura 4.14. Fotografia que muestra la orientacion
de una falla lateral dextral fragil relacionada con Da4.
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V Geocronologia y geoquimica

5.1 Geocronologia

El CMSJ esta conformado por rocas metamorficas cuyos protolitos varian entre rocas
igneas y sedimentarias, siendo su origen todavia incierto. La Unidad Etla no habia sido
reportada anteriormente y la edad ignea de los ortogneises gabroicos fue asociada al Complejo
Oaxaqueiio (Proterozoico) en funcidon de observaciones de campo, modelos estructurales y
algunos analisis isotopicos (Alaniz-Alvarez et al., 1994, 1996); sin embargo, no existe una
edad absoluta en ningun litotipo mencionado. De aqui la necesidad de obtener informacion
geocronologica que permita aclarar la temporalidad en que ocurrieron los eventos geoldgicos
(igneos y sedimentarios) que dieron origen a los protolitos integrantes de las rocas del CMSJ,
lo cual permitiria entender mejor el marco tectonico que involucr6 el area de estudio. Con
dicho fin se realizaron cuatro fechamientos isotdpicos empleando el método U-Pb en zircones.
La metodologia se explica en el capitulo / Introduccion. Los litotipos analizados fueron los
siguientes: JGE-18 (esquisto pelitico), JGE-46 (paragneis anfibolitico), JGE-50 (ortogneis
anortositico) y JGE-30 (Sill granitico). Los dos primeros pertenecen a la Unidad Etla y el
ortogneis anortositico es parte de la secuencia de ortogneises maficos diferenciados.

Los fechamientos realizados definen un panorama geocronoldgico completo de los
litotipos del CMSJ en términos del origen de sus protolitos. Sin embargo, la edad de M;+D;
no queda esclarecida, aunque puede correlacionarse con otros eventos metamorficos
regionales. Por otra parte, la edad del sill granitico (JGE-30) representa también la edad del
evento de deformacién milonitico M>+D- debido a su naturaleza sintectonica. D; tampoco se
determind geocronologicamente, pero puede ser correlacionado con otras regiones

tectOnicamente similares.

5.1.1 Antecedentes

Los antecedentes geocronologicos cercanos al CMSJ son muy escasos y se muestran

en la tabla 5.1; los mas proximos al 4rea de estudio fueron obtenidos por Alaniz-Alvarez et al.
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(1994, 1996). Esos autores presentan una edad de 180 = 4 Ma obtenida con K-Ar en una
muscovita interpretada como sintecténica a M>+D; (D; en la nomenclatura de Alaniz-Alvarez
et al. 1994). Dos afios mas tarde reportan una edad de 165 + 20 Ma utilizando U-Pb en zircones
(intercepcion inferior de la curva de discordia) del Granito San Felipe, interpretado también
como sintectonico a M>+D,; del mismo litotipo se separaron dos fracciones de monacita,
obteniéndose una edad poco constrefiida de 163 +42/-13 Ma. En ese mismo trabajo, se incluye
la edad de las muscovitas contenidas en sills graniticos sintectonicos a M>+D:, la cual fue de
169.3 £ 1.7 Ma utilizando “°Ar/*Ar.

Al norte del area de estudio (cerca de Teotitlan del Camino y dentro del Terreno
Cuicateco), se han reportado edades de 140.6 = 1.5 Ma utilizando U-Pb en zircones de un
granito gnéisico leucosomatico, edad interpretada como edad de migmatizacion por
adelgazamiento cortical asociado a la apertura de la Cuenca Cuicateca (Angeles-Moreno,
2006); en el mismo trabajo se reportan edades de mica blanca y hornblenda de 132.18 + 0.6
Ma (mica blanca—*°Ar/*Ar), 144.9 + 1.5 Ma (hornblenda—**Ar/*°Ar), 131.9 + 1.8 Ma (mica
blanca—**Ar/*Ar) y 131.3 = 0.6 Ma (mica blanca—**Ar/*’Ar) que fueron interpretadas como

la etapa de enfriamiento del evento tectonotérmico reportado en dicho trabajo.

Tabla 5.1. Edades isotdpicas cercanas al area de estudio.

Autor Edad (Ma) Mineral Meétodo Evento

Alaniz-Alvarez et al., (1994) 180 + 4 Muscovita K-Ar Milonitizacion (M:+D:)-CMSJ
Alaniz-Alvarez et al., (1996) 165 +20 Zircon U-Pb Milonitizacion (M:+D:)-CMSJ
Alaniz-Alvarez et al., (1996) 163 +42/-13 Monacita U-Pb Milonitizacion (M:+D:)-CMSJ
Alaniz-Alvarez et al., (1996) 169.3 1.7 Muscovita “Ar/PAr  Milonitizacion (Mz+D;)-CMSJ
Angeles-Moreno, (2006) 140.6 + 1.5 Zircon U-Pb Migmatizacion Terreno Cuicateco
Angeles-Moreno, (2006) 132.1+0.6 Mica blanca YArA°Ar  Migmatizacion Terreno Cuicateco
Angeles-Moreno, (2006) 144915 Hornblenda YArA°Ar  Migmatizacién Terreno Cuicateco
Angeles-Moreno, (2006) 131.9+1.8 Mica blanca YArA°Ar  Migmatizacion Terreno Cuicateco
Angeles-Moreno, (2006) 131.3+0.6 Mica blanca YArA°Ar  Migmatizacion Terreno Cuicateco
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5.1.2 Ortogneis mafico

No obstante que los ortogneises gabroicos carecen de zircones, no es el mismo caso
para las componentes leucocraticas (anortositicas) de los mismos. Se separaron zircones de
tres muestras anortositicas etiquetadas como JGE-42 (n=15), JGE-50 (n=15) y JGE-24 (n=36)
(Figs. 5.1 y 5.2). Los cristales poseen tamafios que van de ~40-200 pm, poseen una forma
subhedral a anhedral y no muestran un crecimiento oscilatorio magmatico tipico, aunque en
muchos casos se observan estructuras nucleo-borde que podrian indicar dos etapas de
crecimiento (Fig. 5.1). Los analisis se graficaron en diagramas de concordia (Figs. 5.2a, b, ¢)
en los cuales se observan concordantes y configurando grupos aproximadamente
concéntricos, mientras que las relaciones 2°’Pb/**°Pb, cuyas edades oscilan entre 880-1140
Ma, se ilustran en diagramas de promedio ponderado (Figs. 5.2d, e, f). Las edades
determinadas para las tres muestras son 1022 + 29 Ma, 1017 + 44 Ma y 996 + 20 Ma
respectivamente, indicando que la suite de ortogneises maficos podria provenir del Complejo

Oaxaquefio como se ha considerado hasta ahora.

Figura 5.1. Fotomicrografias de catodoluminiscencia en zircones de las muestras JGE-42, JGE-50 y
JGE-24 respectivamente, obtenidas con microscopio electronico.
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Figura 5.2. a), b) y ¢) muestran los diagramas de concordia Wetherill para las muestras JGE-42, JGE-

50 y JGE-24 respectivamente; mientras que en el mismo orden, las figuras d), e) y f) ilustran las edades
27pb/2°%Pb en diagramas de promedio ponderado, las cuales indican edades de 1022 + 29 Ma, 1017 =

44 Ma y 996 £+ 20 Ma respectivamente.

5.1.3 Unidad Etla

La Unidad Etla es una secuencia de rocas metasedimentarias de grado medio que no
se habia reportado con anterioridad y podria correlacionarse con diversas unidades
sedimentarias y metasedimentarias regionalmente; por este motivo fue necesario

caracterizarla en términos de proveniencia y edad.

5.1.3.1 Paragneis anfibolitico

Se midieron 40 puntos de cristales detriticos de zircon de este litotipo, los cuales
muestran un rango de edades Precdmbrico-paleozoicas (939422 Ma). Algunos cristales
muestran nucleos heredados o bordes de sobrecrecimiento; sin embargo, todos tienen una

morfologia detritica y tamafos pequefios (100—-50 pm). Todos los puntos analizados fueron
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realizados en niicleos de cristales. Excepto por dos mediciones, todas las demas muestran una

relacion isotdpica Th/U > 0.2, sugiriendo un origen igneo (Anexo).

Figura 5.3. a) Diagrama de concordia Wetherill, se hace énfasis en el cluster de zircones entre 810—
913 Ma para resaltar la proveniencia neoproterozoica y en los zircones mas jovenes que definen la
edad maxima de depdsito (422431 Ma-Silurico). b) Grafica de probabilidad de edad relativa e
histograma que ilustran la abundancia de edades, el pico mas importante lo definen zircones entre 810—
913 Ma. Notese la ausencia de zircones grenvilleanos. Diagramas calculados y graficados con Isoplot.

La figura 5.3 muestra un diagrama de concordia Wetherill y uno de probabilidad de
edad relativa con histograma. En ellos se ilustra la distribucion y edad de los zircones. Las
relaciones isotopicas son generalmente concordantes. El grupo de edades mas numeroso esté
integrado por 17 zircones que oscilan entre 810-913 Ma con un pico de méxima probabilidad
en 850 Ma, indicando que gran parte del material sedimentario proviene de alguna fuente
neoproterozoica, probablemente del Arco Goias. El rango de edades advierte que la parte
grenvilleana (p. ej. Complejo Oaxaqueilo) o mas antigua no aportdé material sedimentario.
Otro grupo de proveniencia estd definido por 13 mediciones que integran un intervalo de 700—
798 Ma, con un pico de maxima probabilidad en 750 Ma que podria tener proveniencia del

Arco Goias y otro grupo mas pequefio compuesto por 7 unidades que define un rango de 599—
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694 Ma con un pico maximo muy tenue de 638 Ma que podria provenir de fuentes
gondwanicas y/o cinturones orogénicos como el Pan-Africano o Brasiliano.

Los zircones mas jovenes oscilan entre 422-—431 Ma (Silurico). Dicho rango esta
integrado unicamente por dos zircones, y, aunque no puede considerarse como un grupo de
confianza (se requieren al menos 3; Gehrels et al., 2006, 2008), se interpreta como la edad

maxima de deposito para esta unidad.

5.1.3.2 Esquisto pelitico

De este litotipo se separaron y midieron 110 cristales de zircon y se representaron en
los diagramas de concordia Wetherill y probabilidad de edad relativa con histograma de la
figura 5.4. En este caso se observa un rango mayor de edades con respecto al paragneis
(tomando en cuenta que se analizé un nimero de cristales mas grande), oscilando entre 338—
1172 Ma. Los zircones son detriticos con tamafios menores a 100 pm, algunos poseen nicleos
heredados o bordes de sobrecrecimiento con desgaste detritico. Las mediciones se realizaron
en los nucleos. La mayor parte de las relaciones isotdpicas en esta estadistica se mantienen

concordantes, con excepcion de algunos cuantos.

Figura 5.4. a) Diagrama de concordia Wetherill que ilustra la distribucion de las edades obtenidas con
zircones del esquisto pelitico (muestra JGE-18). La edad maxima de deposito puede considerarse de
338.9 £ 5 Ma (20). b) Grafica de probabilidad de edad relativa e histograma que muestra los picos
maximos de edades. Diagramas calculados y graficados con Isoplot.
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La distribucion de las edades en la curva de la concordia y también los que quedan
fuera, definen una distribucion bastante uniforme en el diagrama Wetherill, sin embargo, se
pueden identificar algunos grupos de proveniencia. El mayor se compone por 33 zircones que
conforman un rango de 412-460 Ma (Ordovicico tardio-Silirico—Devénico temprano) y
definen un pico con probabilidad maxima de 430 Ma. Muy cercano a este grupo se concentra
otro integrado por 13 andlisis que fluctuan entre 470—499 Ma con su pico en 475 Ma. Estos
zircones podrian tener un origen en rocas igneas bimodales asociadas a la separacion de
Avalonia (y otros terrenos perigondwanicos) de la margen norte de Gondwana (p. €j. Nance
y Linnemann, 2008).

La herencia mesoproterozoica es muy poco abundante comparada con Ila
neoproterozoica y paleozoica. Es evidente la presencia de un grupo integrado por 9 zircones
de entre 539-576 Ma, con un pico de maxima probabilidad en 565 Ma (Amazonia—Orogenia
Pan-africana) y otros grupos mas pequefios con picos en 690 Ma y otro en 720 Ma (Arco
Goias). A partir de 800 Ma, los zircones mas antiguos son mucho menos abundantes, el
analisis mas antiguo es de 1172 £ 50 Ma (20). Se puede observar que en este litotipo se
concentran mas analisis en un rango de 400—700 Ma, mientras que en el paragneis anfibolitico
se concentran mas edades que oscilan entre 700-900 Ma, indicando que en términos
generales, ambas litologias comparten algunas fuentes sedimentarias pero probablemente se
desarrollaron en diferentes momentos.

Las relaciones 2*8U/2%Pb mas jovenes las integran tres analisis, de 390 = 10 Ma (20),
361 £ 17 Ma (20) y 338.9 = 5 Ma (20); sin embargo, no se pueden clasificar en un mismo
grupo de proveniencia y inicamente se considera la edad mas joven (Misisipico) como aquella
que puede definir la edad maxima de depdsito, y por ser un unico dato debe considerarse
cuidadosamente o ignorarse.

Mas del 90 % de las edades isotopicas obtenidas de este litotipo tienen relaciones Th/U

< 0.2 (Anexo), sugiriendo que la fuente o fuentes pertenecieron a terrenos metamorficos.

5.1.4 Dique-estrato (sill) granitico

Con el fin de caracterizar la edad de cristalizacion magmatica de los sills, edad que

también representa un punto dentro de la etapa activa de la deformacién milonitica (M,+D),
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se separd un conjunto compuesto por 27 zircones de este litotipo. Los cristales de zircon tienen
una forma que varia de euhedral a subhedral y algunos contienen nicleos heredados con
sobrecrecimiento. Las mediciones se realizaron mayormente en los micleos, aunque también
en bordes suficientemente grandes. Los resultados se ilustran en la figura 5.5, diagrama de
concordia Wetherill y promedio ponderado. Todos los zircones medidos poseen relaciones
Th/U > 0.01, sugiriendo un origen magmatico (Anexo).

La distribucion de las edades en el diagrama de concordia se dispone en una curva de
discordia debido a pérdida de plomo asociada al evento magmatico que origind los sills. La
curva de discordia intercepta la parte superior de la concordia en 1037 + 53 Ma, mientras que
la intercepcion inferior supone una edad de 171 = 53 Ma. La edad de la intercepcion superior
indica que la fuente probable del magma granitico pertenece al Complejo Oaxaquefio y es
menos probable que provenga de los litotipos metasedimentarios caracterizados en este
trabajo (Unidad Etla, JGE-18 y JGE-46) debido a que ninguno de €stos contiene una gran

proporcion de zircones grenvillianos (Figs. 5.3 y 5.4).

Figura 5.5. a) Diagrama de concordia que muestra una curva de discordia, cuyas intercepciones
superior e inferior son respectivamente 1037 £ 53 Ma y 171 £ 53 Ma. b) Grafica de promedio
ponderado que ilustra la edad de un pequefio grupo de zircones que se interpreta como la edad de
cristalizacion del magma que origind los dique-estratos sintectonicos a M,+D;: 194 £ 3.8 Ma.
Diagramas calculados y graficados con Isoplot.
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Por otra parte, la intercepcion inferior esta cercana a una poblacion conformada por 10
cristales, 7 de ellos concordantes, los cuales fueron empleados para realizar un diagrama de
promedio ponderado que arroja una edad de 194.9 + 3.8 Ma (edad Sinemuriano del Jurasico

temprano). Esta edad se interpreta como la edad de cristalizacion del magma granitico.

5.2 Geoquimica

Con el fin de conocer la naturaleza del ambiente tectonico que origind el magmatismo
gabroico, se realizaron analisis quimicos de elementos mayores y traza en tres muestras del
CMSJ: JGE-55, ortogneis gabroico rico en rutilo; JGE-09, ortogneis gabroico con poco rutilo
y JGE-50, unidad ultramafica diferenciada (meta-hornblendita). La informacion de cada

muestra puede consultarse en la tabla 5.2.

5.2.1 Elementos mayores

Los analisis de elementos mayores se muestran en la tabla 5.2. El contenido de SiO»
de las muestras fluctua entre 43—52 %, el ALO3 entre 13—-17.4 % y MgO entre 6.7-11.2 %;

presentan un #Mg que va de 53.4-61.7, indicando en general magmas poco evolucionados.

Figura 5.7. Diagramas (a) TAS (Wilson, 1989) y (b) AFM empleados para graficar las muestras
metagabroicas analizadas; en ellos se observa que la muestra JGE-50 es un gabro con caracter
ultraméafico y alcalino, mientras que las muestras JGE-55 Y JGE-09 son gabros sub-alcalinos (toleitico
y calci-alcalino respectivamente).
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Tomando en cuenta que los protolitos de los ortogneises fueron rocas igneas intrusivas
(gabros), se utilizo el diagrama TAS (SiOz vs. Na;O + KoO Wt%) para rocas plutdnicas de
Wilson (1989). En él se observa que los tres ortogneises se ubican en el campo de gabro, de
los cuales, las muestras JGE-55 Y JGE-09 tienen una distincion de tipo sub-alcalino, mientras
que la meta-hornblendita, con caracter ultramafico, cae en el campo alcalino (Fig. 5.7a) y
contiene ~1 % de nefelina y <1 % de leucita, ambos minerales normativos (tabla 5.2). Las tres
muestras en general parecen fluctuar en la zona de transicion alcalino—no alcalino y la
dispersion de los puntos en la grafica parece mostrar una tendencia evolutiva (Fig. 5.7a).

Se utilizo el diagrama AFM para las muestras sub-alcalinas y el resultado indica que
la muestra JGE-55 es toleitica y la JGE-09 calci-alcalina, aunque muy cercanas entre si en la
zona de transicion (Fig. 5.7b). Ambas muestras tienen una cantidad de 8.6-10.2 % de

hiperstena y 10-11 % de olivino normativos respectivamente.

5.2.2 Elementos de tierras raras

Los elementos traza obtenidos de las muestras analizadas se pueden consultar en la
tabla 5.2. Los patrones de tierras raras normalizadas con el manto primitivo (Fig. 5.8a)
muestran una geometria bastante plana, sin enriquecimientos notables (La/Yb)n = 1-2.2,
(La/Sm)n=0.5-1.1 y (Tb/Yb)n=1.4—1.5. El diagrama de tierras raras en la figura 5.7a incluye
también un patron perteneciente a una firma N-MORB con fines comparativos (datos tomados
de Sun y McDonough, 1989), mostrando un paralelismo evidente con los ortogneises
gabroicos de este trabajo. Estdn presentes anomalias pequefias de Eu referentes a la
movilizacion de la plagioclasa; la muestra JGE-50 (ultramafica) presenta una anomalia
negativa (Eun/Eun® = 0.74), mientras que las muestras JGE-09 y JGE-55 muestran una
anomalia positiva (Eun/Eun®* = 1.32-1.40). La pérdida o ganancia de plagioclasa en las

muestras se asocia a la diferenciacion magmatica del cuerpo gabroico.

5.2.3 Diagrama multielemental

La figura 5.8b muestra un diagrama multielemental normalizado con respecto a N-

MORB, con los elementos ordenados de una manera parecida a como lo presentd Pearce y

110



V Geocronologia y geoquimica

Parkinson (1983), de modo que los elementos LIL (Large-lIon Lithophile; Sr—Rb) se ubican
en el lado izquierdo de la grafica, mientras que los HFSE (High Field-Strength Elements; Th-
Lu) en el derecho. Ademads, el grado de incompatibilidad incrementa hacia la zona de
transicion entre ambos grupos.

Es notable el enriquecimiento presente en los LILE con respecto a los HFSE, lo cual
puede deberse a tres causas considerando que los LILE son elementos muy moviles en
presencia de fluidos: (1) alteracion por meteorizacion, (2) metasomatismo, o (3) alteracion

por fluidos percolados durante la etapa de deformacion milonitica.
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Figura 5.8. Diagramas que muestran la distribucion de los elementos traza obtenidos de tres muestras
de ortogneises gabroicos. a) Diagrama de tierras raras normalizado con el manto primitivo (Sun y
McDonough, 1989). Notese el parecido con una firma N-MORB. b) Diagrama multielemental
normalizado con N-MORB (Sun y McDonough, 1989) que muestra enriquecimiento en los LILE y
una geometria plana en los HSFE. Algunas anomalias negativas en U, P, Zr y Hf.

111



V Geocronologia y geoquimica

Por otra parte, atendiendo a los HFSE, se observan anomalias negativas prominentes
en P, Zr y Hf y una anomalia negativa muy pequeia en U; probablemente debido a la
separacion a partir del fundido de minerales portadores de dichos elementos como el apatito,
el zircon o el rutilo, y precipitandose éstos en las componentes leucocraticas del cuerpo
gabroico diferenciado. Esto explicaria por qué la petrografia de las rocas leucocraticas
(ortogneises anortositicos) muestra una gran abundancia de apatito (Fig. 4.9f-capitulo 7V
Geologia Estructural), y por qué Unicamente en esta componente litologica se encontraron
zircones para ser empleados en geocronologia (ver seccion 5.1.2 de este capitulo).

Sin considerar las anomalias descritas anteriormente, el diagrama multielemental
muestra un ordenamiento de los elementos bastante horizontal, con un valor normalizado
aproximado de ~1, lo cual indica que el magma protolitico de los ortogneises gabroicos posee

una firma tipo N-MORB.
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Tabla 5.2. Elementos mayores, elementos traza, mineralogia normativa, #Mg y relaciones elementales

de los ortogneises gabroicos analizados.

JGE-09 JGE-50 JGE-55

wt%

SiO2
TiO2
AlLO3
Fe:03 T
MnO
MgO
CaO
NaO
K20
P20s
PxC
TOTAL
CIPW Norm
An

Di

Hyp

Ab

Or

Ol

Nph

Lct

Ap

Ilm
Mag
TOTAL
%An
%ADb
%O0r
#Mg

50.85
0.87
17.44
8.89
0.13
7.23
8.81
3.5
0.58
0.1
1.5
99.9

30.64
10.90
10.23
30.03
3.48

11.39

0.2317
1.6713
1.4499
100.05
47.75
46.81
5.43
61.71

43.38
2.02
13.04
15.17
0.19
11.24
11.22
1.35
0.6
0.03
1.66
99.9

28.20
23.14

9.70
3.60
27.90
1.02
3.00E-15
0.069
3.89
2.47
100.02
67.94
23.37
8.68
59.47

48.45
3.25
15.17
11.68
0.16
6.76
8.76
3.21
0.71
0.03
1.3
99.48

25.24
15.52
8.64
27.58
4.25
10.43

0.06
6.26
1.91
100.03
4431
48.24
7.44
53.39

ppm

La
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Gd
Tb
Dy
Ho
Er
Yb
Lu
Ba
Co
Cr

Th

Cs
Cu
Hf
Rb
Sc
Sr
Ta
Mo
Nb
Ni
Pb
Zr
Li
Be
Ti

Zn
Ga
Sn
Sb

Tl

Eu/

Eu*

(La/
Yb)n
(La/
Sm)n
(Tb/
Yb)n

JGE-09 JGE-50 JGE-55
4.42 3.80 242
11.13 13.42 6.75
1.62 2.49 1.02
8.61 14.54 6.08
2.53 4.84 2.02
1.16 1.23 1.02
5.28 2.41
0.46 0.87 0.41
2.90 5.51 2.68
0.58 1.08 0.54
1.54 2.95 1.46
1.39 2.59 1.33
0.19 0.36 0.19
165.16 134.86 193.28
36.48 52.89 45.57
141.73 107.21 94.76
0.08 0.0 0.02
15.86 30.67 14.70
0.19 0.20 0.17
0.04 0.03 0.01
0.28 0.08 0.58
21.71 25.53 41.38
0.28 0.98 0.39
6.00 6.00 7.58
23.45 76.18 30.12
800.46 141.51 646.13
0.13 0.14 0.22
0.17 0.08 0.32
1.70 2.94 241
67.64 48.90 53.16
1.88 2.10 2.51
9.76 22.12 8.83
7.20 11.01 9.95
0.54 0.69 0.38
0.67 1.70 2.05
170.91 574.13 308.45
61.13 90.63 75.55
16.12 16.68 16.98
0.36 1.03 0.36
0.34 0.41 1.70
0.20 0.36 0.33
0.03 0.09 0.04
73.30 42.69 59.02
2.26 1.05 1.30
1.12 0.50 0.77
1.52 1.54 1.41
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VI Discusion y modelo tectonico

De acuerdo con todos los datos analiticos y de campo expuestos en este trabajo
y con la informacion geoldgica regional disponible, se han documentado tres etapas

tectonicas que se discuten a continuacion:

6.1 Origen de los protolitos gabroicos del CMSJ

La unidad geocronolodgica y estratigraficamente inferior del complejo milonitico
Sierra de Juarez (CMSJ) consiste en una secuencia de ortogneises de composicion basica,
compuesta principalmente por rocas con protolito gabroico, con niveles diferenciados de rocas
anortositicas y ultramaficas. El protolito de esta unidad ha sido considerado como parte del
Complejo Oaxaqueiio (Ortega-Gutiérrez et al., 1990; Sedlock et al., 1993; Alaniz-Alvarez et
al., 1994, 1996) aunque nunca se habia obtenido una edad directa que pudiera comprobarlo.
Las edades 2°7Pb-2°Pb en zircon obtenidas de tres muestras anortositicas en este trabajo
resultaron 1022 + 29 Ma, 1017 + 44 Ma y 996 + 20 Ma, interpretadas como la etapa de
cristalizacion magmatica del protolito de los ortogneises maficos. Estas edades pueden
correlacionarse con la suite AMCG (anortosita, mangerita, charnokita y granito) y con la etapa
de metamorfismo granulitico (Orogenia Zapoteca o Grenville) del Complejo Oaxaquefio,
comprobando de esta manera la hipotesis original sobre el origen de estas rocas.

Por otra parte, se pueden considerar otras dos hipdtesis alternativas. Para ello, debe
tomarse en cuenta que las edades antes mencionadas corresponden exclusivamente a
componentes anortositicas, las cuales evidentemente pertenecen al Complejo Oaxaquefio pero
podrian ser independientes del resto de los ortogneises gabroicos a pesar de las relaciones de
contacto observadas en campo. Esto puede resultar mas evidente al analizar las caracteristicas
geoquimicas de los metagabros, los cuales poseen una firma N-MORB y son distintos de los
analisis realizados en el Complejo Oaxaquefio en rocas similares (p. ej. Keppie et al., 2003).
De manera que, si los metagabros se consideran ajenos a las anortositas, los protolitos

gabroicos de los ortogneises seguirian teniendo una edad de cristalizacion magmatica
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desconocida y podrian corresponder a: (1) fragmento de piso oceanico (fragmento de una
ofiolita) acrecionado al continente durante la Orogenia Grenville, o (2) rocas intrusivas mas
jovenes que las anortositas de origen tectonico desconocido. En el primer caso, los protolitos
gabroicos debieron haber manifestado el metamorfismo en facies de granulita de la Orogenia
Zapoteca, y la unica caracteristica que podria considerarse como evidencia de ello son los

nucleos de anfiboles compuestos por exsoluciones de fases titaniferas.

6.2 Origen y correlacion de la Unidad Etla y el metamorfismo M;+D,.

Las etapas geologicas que continuaron desde el Neoproterozoico tardio hasta el
Paleozoico temprano estan vinculadas con el rompimiento y deriva de Rodinia, razon por la
cual existen registros sedimentarios escasos de esa etapa (Li et al., 2008). La unidad litologica
que sobreyace a los ortogneises gabroicos del CMSJ consiste en una secuencia
metasedimentaria denominada en este trabajo como Unidad Etla. La cima estructural de esta
unidad se compone por esquistos peliticos de mica blanca con rutilo y pseudomorfos de
granate y cianita (o estaurolita), mientras que en la base aflora una intercalacion de esquistos
calci-silicatados de clorita y calcita, y paragneises psamiticos de hornblenda con granate
(secuencia flysch). Los analisis geocronologicos realizados en un paragneis psamitico y un
esquisto pelitico indican respectivamente edades maximas de deposito de 422-431 Ma
(Silarico tardio—Devonico; U-Pb en zircon) y 338.9 + 5 Ma (Misisipico Medio; U-Pb en
zircon).

Por otra parte, se estimaron condiciones metamorficas en las rocas del CMSJ en facies
de anfibolita de media-alta presion/temperatura con ~650°C y ~9.8 kbar [paragneis de
hornblenda — term6metro plagioclasa-anfibol (Holland y Blundy, 1994) y barémetro granate-
hornblenda-plagioclasa (Khon y Spear, 1990) — Unidad Etla] y ~730°C y ~10.6 kbar
[ortogneis gabroico—termobarémetro Ti-Al en hornblenda (Ernst y Liu, 1998) y barémetro
anfibol-plagioclasa (Molina et al., 2015)].

Tomando en cuenta la edad maxima de deposito y el grado metamorfico, la Unidad
Etla puede correlacionarse con otras unidades metasedimentarias o sedimentarias a nivel

regional en México (Fig. 6.1).
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(1) Con el Esquisto Granjeno (Ortega-Gutiérrez, 1978), ubicado cerca de Ciudad
Victoria (Tamaulipas); esta unidad litologica se compone por esquistos peliticos y
volcaniclasticos (entre otros) de bajo grado metamorfico (facies de esquisto verde en la zona
de la clorita), con lentes de serpentinita y metagabro y con evidencias de dos eventos de
deformacion: el primero con una edad pre-pensilvanica, asociado a un ambiente tectonico de
subduccién; y el segundo durante el Carbonifero medio—Pérmico temprano asociado a la
yuxtaposicion de esta unidad con la parte proterozoica representada por el Gneis Novillo (de
Cserna y Ortega-Gutiérrez, 1978; Dowe et al., 2005; Nance et al, 2007a), evento
correlacionable con la yuxtaposicion del Complejo Acatlan y el Complejo Oaxaqueiio al sur
de México durante la constitucion de Pangea (Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002; Elias-
Herrera et al., 2005; 2007). Esta unidad metasedimentaria posee edades maximas de deposito
del Silurico temprano (436 + 6 Ma y 450 = 7 Ma — U-Pb en zircones detriticos — Nance et al.,
2007a) y Silarico temprano-Devonico tardio (430-368 Ma — U-Pb en zircones detriticos;
Barboza-Gudifio et al., 2011). En la misma localidad se encuentran otras unidades de caracter
sedimentario con fauna de proveniencia gondwanica como las formaciones Caballeros y
Vicente Guerrero de edades Silarica y Misisipica Temprano, respectivamente (Stewart et al.,
1999), las cuales sobreyacen discordantemente al Gneis Novillo.

(2) Aquellas que conforman al Complejo Acatlan, por ejemplo, la Fm. Cosoltepec,
entre otras, interpretadas como parte de un prisma de acrecidon Ordovicico-Misisipico,
depositadas en la margen norte de Gondwana (océano Rheico) y con evidencias de
metamorfismo de bajo grado (Keppie et al., 2006b; Nance et al., 2009); las formaciones
Olinala, Tecomate y Patlanoaya del Carbonifero-Pérmico, con bajo o nulo grado metamorfico
y asociadas a un arco magmatico Permo-Tridsico, desarrollado como consecuencia de la
subduccion en la margen del paleo-Pacifico después del ensamble de Pangea; la Formacion
Permo-Tridsica Chazumba y el protolito sedimentario de la Migmatita Magdalena también se
desarrollaron en un ambiente tectonico convergente durante el Permo-Triasico (p. ej.
Talavera-Mendoza et al., 2005; Keppie et al., 2006, 2008; Nance et al., 2007b; 2009; Helbig
et al., 2012). La Fm. Cosoltepec y el esquisto Granjeno han sido previamente correlacionados
entre si considerando atributos litologicos y estratigraficos (Ortega-Gutiérrez, 1978; Ramirez-

Ramirez, 1992), tectonicos (Dowe et al., 2005) y geocronoldgicos (Nance et al., 2007b, 2009),
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configurando un cinturén tectonosedimentario continuo entre la parte del Esquisto Granjeno
y el Complejo Acatlan (Keppie y Ramos, 1999; Nance et al., 2009; Barboza-Gudifio et al.,
2011).

(3) En el terreno Zapoteco se encuentran unidades sin metamorfismo como la
Formacién Santiago y la Formacion Ixtaltepec, del Misisipico temprano y Pensilvanico
temprano-medio respectivamente (Pantoja-Alor y Robison, 1967; Pantoja-Alor, 1970; Flores
de Dios-Gonzéles et al., 1998), ambas desarrolladas en un en un ambiente marino somero
(Centeno-Garcia et al., 1997; Sdnchez-Zavala et al., 1999; Gillis et al., 2005). No se considera
a la Formacion Tifia por ser del Ordovicico Temprano (Tremadociano).

(4) En el Bloque Maya:

i) La Formacion Santa Rosa (Misisipico-Pensilvanico) compuesta por rocas
sedimentarias clésticas con algunos horizontes calcareos, la cual se ha correlacionado
previamente con el Grupo Santa Rosa en Guatemala central (Weber et al., 2008) y las
Montarias Maya en Belice (Martens et al., 2010).

ii) La Unidad Sepultura (Weber et al., 2002) compuesta por rocas metasedimentarias,
principalmente metapsamitas y metagrauvacas intercaladas con calci-silicatos y marmoles
(secuencia tipo flysch). Esta unidad posee una edad maxima de deposito tentativa del Pérmico
temprano (286 + 20 [20] — ~305 Ma; Weber et al., 2008). Contiene paragénesis que indican
condiciones metamorficas de alta temperatura/baja presion (755 + 25°C y ~5.8 kbar; Hiller et
al., 2004) y evidencias de procesos localizados de anatexis. Weber et al. (2008) indican que
existe una gran similitud entre esta unidad y unidades Carbonifero-Pérmico del Complejo
Acatlan tomando en cuenta la distribucion de los patrones de edades de zircones detriticos.

iii) La Unidad Custepec (Weber et al., 2007), compuesta por para-anfibolitas con o sin
granate y con horizontes de metapelitas, calci-silicatos y marmoles, posee una edad maxima
de deposito devonica (Weber et al., 2008) y un origen volcano-sedimentario (Estrada-
Carmona et al., 2009, 2012). Algunos céalculos termobarométricos en esta unidad revelan
condiciones metamorficas de ~800°C y 9 kbar (transicién anfibolita superior—Granulita;

Estrada-Carmona et al., 2007, 2009).
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iv) La Unidad Jocote (Weber et al., 2008) subyace a la Unidad Custepec, pero no puede
considerarse como elemento de correlacion porque se encuentra intrusionada por granitos de
edad Ordovicico temprano que definen la edad minima de depdsito.

Las tres unidades mencionadas configuran el basamento pre-batolitico del Complejo
Macizo de Chiapas (Jocote, Custepec y Sepultura; Weber et al., 2008; Estrada-Carmona et al.,
2012) y fueron deformadas y metamorfizadas hace ~260-248 Ma (Weber et al., 2007; 2008;
Estrada-Carmona et al., 2009; Gonzalez-Guzman et al., 2016) en condiciones transicionales
de anfibolita-granulita, debido a una etapa convergente en donde participaron el Bloque Maya
y la parte noreste de Oaxaquia durante el ensamble final del occidente de Pangea (Weber et
al., 2007; 2008).

(5) También pueden considerarse aquellas rocas metasedimentarias paleozoicas que
integran a la Complejo Metamoérfico Mazateco (Esquistos La Nopalera y Mazatlan de las
Flores) en el borde oeste del terreno Cuicateco (Angeles-Moreno, 2006; Angeles-Moreno et
al., 2012), debido principalmente a su estrecho vinculo geografico y considerando su edad
pre-Tithoniano. Edad atribuida por relaciones de campo, pero no cuenta con edades absolutas.

(6) Por ultimo, el Complejo Metamérfico Teziutlan, (Angeles-Moreno et al., 2003;
Ramos-Arias et al., en prensa) en el norte del estado de Puebla, compuesto por un ensamble
de rocas metasedimentarias y metaigneas del Paleozoico tardio (Misisipico-Pérmico)
desarrolladas en un ambiente volcano-sedimentario y con un metamorfismo bajo-medio
desarrollado durante el Pérmico tardio.

No se consideran otras formaciones volcano-sedimentarias del Paleozoico tardio como
la Formacion Tuzancoa (Rosales-Lagarde et al., 2005) o la Formacién Matzitzi (Centeno-

Garcia et al., 1997) debido a diferencias litologicas y ambientes de formacion.
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Figura 6.1. Mapa que muestra la distribucion de algunas rocas de origen sedimentario paleozoicas en
Meéxico.

De acuerdo con el registro sedimentario-metamorfico de las unidades paleozoicas
mencionadas anteriormente, las que presentan mas rasgos equivalentes con la Unidad Etla
(presencia de rocas peliticas; edades maximas de deposito y metamorfismo) corresponden a
las unidades Custepec y Sepultura del Complejo Macizo de Chiapas (CMC). Si esta
correlacion es correcta, la Unidad Etla y el basamento del CMC habrian compartido la misma
historia tectonosedimentaria pre-Mesozoica. Sin embargo, hay dos diferencias especificas que
pueden refutar la correlacion. Primero, que las fuentes de detritos pudieron ser las mismas o
similares, pero la distribucion de edades de zircones en las rocas metasedimentarias no es
exactamente igual y segundo, que el grado metamorfico no es el mismo, pues en las unidades
del Bloque Maya se equilibraron paragénesis de mayor temperatura y menor presion con
sillimanita, mientras que en el CMSJ aun no esta claro si hubo cianita o estaurolita, pero en
cualquiera de los casos con menor temperatura y mayor presion (M;+D;). Los argumentos
anteriores permiten suponer que el origen sedimentario de la Unidad Etla fue
aproximadamente in-situ en relacion a su posicion relativa actual (con respecto al Complejo
Oaxaquefio; Fig. 6.2a) y no en el basamento del Bloque Maya y que el fendmeno metamoérfico

registrado después también ocurrié en ambientes distintos.
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No se han observado estructuras que permitan suponer que entre la Unidad Etla y los
ortogneises gabroicos existid un contacto tectonico antes de que ocurriera el evento M;+D;,
por lo tanto se asume que tuvieron un contacto discordante sedimentario y, si el origen
sedimentario de la Unidad Etla ocurrié en su posicion actual (Fig. 6.2a).

Tomando en cuenta el escenario propuesto hasta ahora, la estratigrafia e historia del
CMSIJ podria definirse por un basamento presumiblemente asociado al Complejo Oaxaquefio,
y cubierto discordantemente por una unidad metasedimentaria del Paleozoico medio-tardio
(Unidad Etla); el metamorfismo M;+D; seria analogo al del CMC aunque, considerando las
condiciones metamorficas establecidas en el presente trabajo y las reconstrucciones
paleogeograficas, deberia estar asociado a un evento colisional continente-continente entre el
sector oriental de Oaxaquia y el borde occidental de Amazonia (Bloque Mérida; Martini y
Ortega-Gutiérrez, 2016) durante el Pérmico tardio como parte del ensamble occidental de

Pangea (Fig. 6.2b).
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Figura 6.2. Modelo tectonico que ilustra la consolidacion de Pangea Occidental, tomando en cuenta
las reconstrucciones de Centeno-Garcia y Keppie, 1999; Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez (2002);
Weber et al. (2008; 2012); Pindell y Kennan; (2009) y Martini y Ortega-Gutiérrez (2016). a) Indica
una etapa posiblemente Carbonifero-Pérmico en la que se depositd el protolito sedimentario de la
Unidad Etla entre Oaxaquia y Amazonia. b) Escenario tectonico en el que se consolidan los fragmentos
occidentales de Pangea, conformando la sutura Ouachita-Marathon al norte, la yuxtaposicion del
Bloque de Yucatan con el noreste de Oaxaquia, la yuxtaposicion oblicua entre el Complejo Acatlan y
el Complejo Oaxaquefio y la zona de sutura M;+D; del CMSJ. Noétese la posicion muy alejada entre el
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Arco Goias y el CMSJ durante esa época. Abreviaturas: Y = Bloque de Yucatan; F = Bloque de
Florida; Ac= Complejo Acatlan; Ch = Bloque Chortis.

6.3 Sobre la etapa milonitica del CMSJ (M>+D:)

La tercera y ultima etapa tectonica documentada en este trabajo consiste en la
sobreimposicion de una fabrica milonitica en facies de anfibolita de bajo grado, denominada
M>+D:;. Este atributo milonitico fue caracterizado por primera vez por Ortega-Gutiérrez et al.
(1990); Sedlock et al. (1993) y Alaniz-Alvarez et al. (1994; 1996); fue nombrado complejo
milonitico Sierra de Judrez e interpretado como el limite tectonico entre los terrenos Zapoteco
y Cuicateco.

El proceso milonitico (M,>+D.) se efectué de manera parcial sobre todas las litologias
pre-mesozoicas del CMSJ, dejando algunos relictos de bloques rigidos sin deformacion
milonitica que contienen estructuras relacionadas al metamorfismo del Pérmico tardio
(M;+Dy; Fig. 4.10). Las observaciones petrograficas y algunos célculos termobarométricos en
este trabajo indican condiciones de deformacion no-coaxial entre 560-590°C y 6.8—7.8 kbar
(ocupando termobardémetros de Holland y Blundy, 1994 y Molina et al., 2015 de anfibol-
plagioclasa en ortogneises gabroicos), indicando mas de 20 km de profundidad original para
el sector expuesto actualmente. La estructura milonitica consiste en un cinturén complejo que
se compone por rocas con texturas que van de ultramiloniticas hasta protomiloniticas. Aunado
a sus caracteristicas petrologico-estructurales, el evento de deformacion pudo haberse
desarrollado en posiciones corticales ain mas profundas, en donde las condiciones
termodindmicas permitieran el desarrollo de fusion parcial y magmatismo sintectonico (p. ej.
Nabelek et al., 2001; Nabelek y Liu, 2004); como resultado, ocurrieron emplazamientos de
dique-estratos de composicion granitica principalmente en los paragneises anfiboliticos. En
este trabajo se obtuvo una edad 194.9 + 3.8 Ma (Jurésico temprano, edad Sinemuriano; U-Pb
en zircon) para estos granitos, la cual no solo sefiala la edad de cristalizacion de los cuerpos
graniticos sino también la etapa de deformacion milonitica (M:+D.).

Al final del periodo Tridsico e inicios del Jurasico, la parte oriental de México quedo

involucrada en el proceso de rompimiento continental asociado a la ruptura del
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supercontinente Pangea (p. ej. Pindell, 1985; Pindell y Kennan, 2009; Cochrane et al., 2014;
Martini y Ortega-Gutiérrez, 2016). Este evento esta caracterizado por la separacion de
Amazonia de Oaxaquia y del Bloque de Yucatan del sur de Norteamérica y su rotacion
antihoraria para alcanzar su posicion actual (Fig. 1.8a y b). De acuerdo con diversos autores
(p. ¢j. Pindell, 1985; Pindell y Kennan, 2009; Dickinson y Lawton, 2001; Martini y Ortega-
Gutiérrez, 2016), la rotacion debidé haber ocurrido a través de un sistema de fallas laterales
derechas con una orientacion NNW-SSE, localizadas al oriente de México, y otro sistema de
fallas laterales de cinematica izquierda que permitieran acomodar la porcion sur de México y
evitar asi superposiciones de bloques en las reconstrucciones de Pangea. Sin embargo, existen
evidencias directas muy escasas de estas super-estructuras, por ejemplo, el sistema de fallas
Texcalapa-El Sabino (Campos-Madrigal et al., 2013), cuya cinematica dextral jurasica esta
inferida debido a que fue afectada por reactivaciones posteriores multiples; o la zona de cizalla
Rio Salado (Martiny et al., 2012), asociada a los desplazamientos WNW-ESE sinestrales en
el centro de México. La falla Tamaulipas-Golden Lane-Chiapas (Pindell, 1985; Pindell y
Kennan, 2009) o transformante de Tehuantepec (Dickinson y Lawton, 2001) es una estructura
inferida que representaria la estructura principal a través de la cual se desplazo el bloque de
Yucatéan; sin embargo, esta mega-estructura aun no ha sido observada directamente y solo
inferida por imagenes geofisicas. Otra estructura paralela a este sistema de fallas NNW-SSE
corresponde a la actual zona de estudio, el CMSJ. Sin embargo, Alaniz-Alvarez et al. (1994,
1996) observaron una cinematica ambigua en las rocas cizalladas de esta region. Con el fin
de arrojar luz en este tema, en este trabajo se realizé un muestreo amplio de milonitas en el
CMSJ para establecer la cinematica de la deformacién no-coaxial. El resultado indica una
estructura lateral compleja, pero con una clara cinematica dextral y una direccion de transporte
tectonico NNW-SSE (Figs. 4.9, 4.10 y 4.11 del Capitulo IV Geologia Estructural).
Ortega-Gutiérrez et al. (1990), Sedlock et al. (1993) y Alaniz-Alvarez et al. (1994,
1996) indican que antes de la deformacion milonitica M>+D,, ocurri6 un evento de
deformacion con caracter milonitico también, que yuxtapuso a través de una cabalgadura
unidades del terreno Zapoteco sobre rocas del terreno Cuicateco (Figs. 1.9 y 1.10 del Capitulo
I Introduccion). En el presente estudio no se observé ninguna estructura que pueda vincularse

con una gran falla inversa, sin embargo, si se establecio petrologicamente y estructuralmente
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el evento andlogo denominado aqui como M;+D;; las diferencias esenciales entre ambos
escenarios es que en M;+D; se documenta un metamorfismo de media-alta presion,

relacionado con la yuxtaposicion entre Oaxaquia y Amazonia, dejando entre ambos bloques

a las unidades de CMSJ, las cuales registraron el fendémeno.
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Figura 6.3. Escenario tectonico basado en los trabajos de Pindell (1985); Centeno-Garcia y Keppie
1999; Solari et al. 2004b; Angeles-Moreno (2006); Pindell y Kennan (2009); Cochrane et al. (2014);
Spikings et al. (2015); y Martini y Ortega-Gutiérrez (2016). a) Modelo que indica la etapa temprana
de separacion del Bloque de Yucatan de Norteamérica y de Sudamérica, y su migracion hacia el sur a
través del CMSJ hace 194.8 + 3.8 Ma. b) Etapa tectonica en la que la apertura de la cuenca cuicateca
actu6 disruptivamente, separando y alejando al CMC del CMSJ, dejando una configuracion geografica
muy cercana a la que conocemos actualmente. Abreviaturas: CMSJ = Complejo Milonitico Sierra

Juarez; CC = Cuenca Cuicateca; CG = Complejo Guichicovi; CMC = Complejo Macizo de Chiapas;
TGLC = Tamaulipas-Golden Lane-Chiapas.
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Una vez culminado este escenario convergente (M;+D;), existe un hiatus temporal
durante el Triasico, pero a principios del Jurasico, comenzarian a desarrollarse las estructuras
y cuencas sedimentarias asociadas al inicio del rompimiento de Pangea en el oriente de
Meéxico y la apertura del Golfo de México (p. ej. Martini et al., 2016; Martini y Ortega-
Gutiérrez, 2016). Este mismo escenario corresponde al funcionamiento de la deformacion
milonitica en el CMSJ, cuya edad estimada en este trabajo corresponde a la edad de los dique-
estratos (si/ls) graniticos de 194.9 + 3.8 Ma.

Las siguientes etapas en relacion a la apertura de Pangea consisten en desplazamientos
regionales de la parte del recién formado continente americano, en los cuales, Sudamérica
migroé hacia el sureste (Pindell, 1985; Pindell y Kennan, 2009; Cochrane et al., 2014; Spikings
et al., 2015; Fig. 6.4). Un registro posible en México relacionado con este escenario podria
localizarse en la cuenca Cuicateca, en la cual Angeles-Moreno (2006) documenta un ambiente
tectonico transtensional con una componente lateral derecha que comenzo6 hace ~145-130 Ma
(limite Jurasico-Cretacico) y que culmin6é con el deposito de rocas sedimentarias de afinidad
marina durante el Cretacico. Si esta hipotesis es correcta, se pueden puntualizar dos
consecuencias: (1) el desarrollo pull-apart de la cuenca Cuicateca debi6 romper y desplazar
extensionalmente un cinturon metamoérfico paleozoico continuo que pudo haber incluido al
basamento del CMC vy las rocas del CMSJ que hasta entonces habian estado muy cercanas
entre si debido al desplazamiento lateral del bloque de Yucatén, y si se pudiera vincular con
evidencias petrologicas y geocronologicas, el cinturdn paleozoico también incluiria al
Complejo Metamoérfico Teziutlan y el Complejo Metamérfico Mazateco (Angeles-Moreno,
2003, 2006 respectivamente; Fig. 6.2); y (2) que la falla Tamaulipas-Golden Lane-Chiapas
forma parte de un sistema de falla lateral derecha que incluye al CMSJ o, que ambas en

realidad fueron la misma estructura pero que también quedaron desplazadas.
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Siguiendo con el razonamiento expuesto en los temas anteriores, se presentan las

siguientes conclusiones:

(1) El complejo milonitico Sierra de Juarez (CMSJ) es una unidad metamorfica
polideformada integrada por un basamento compuesto por ortogneises gabroicos
y una secuencia metasedimentaria paleozoica que descansa discordantemente
sobre los litotipos basicos.

(2) Las edades 2°’Pb-2“Pb obtenidas en muestras anortositicas de la unidad de gneises
maficos del CMSJ fueron de 1022 + 29 Ma, 1017 + 44 Ma y 996 + 20 Ma,
indicando que su origen estd asociado a la suite AMCG (anortosita, mangerita,
charnokita y granito) y la Orogenia Zapoteca documentadas en el Complejo
Oaxaqueno.

(3) Durante el Devonico-Carbonifero, se depositd de manera discordante sobre los
protolitos de los ortogneises maficos una secuencia sedimentaria denominada
Unidad Etla, la cual, en la base consiste en rocas psamiticas intercaladas con calci-
silicatos, mientras que en la cima aflora una unidad pelitica.

(4) Las unidades pre-mesozoicas del CMSJ manifestaron un evento metamorfico
M;+D,, cuyas condiciones fisicas son 650-730°C y 9.8-10.6 Kbar (facies de
anfibolita con granate). Como consecuencia se desarrolld la secuencia de
ortogneises gabroicos con granate y rutilo, sobreyacida por la Unidad Etla
constituida por esquistos peliticos de mica blanca con rutilo y pseudomorfos de
granate y cianita; esquistos calci-silicatados de clorita, rutilo y calcita y
paragneises psamiticos de hornblenda con granate.

(5) Tanto los protolitos igneos y sedimentarios asi como el metamorfismo M;+D;
mantienen diferencias sutiles con otras unidades metamorficas en el sur de México,
lo cual permite inferir que el CMSJ tiene un origen in-situ. El metamorfismo se
relaciona con la yuxtaposicion de los bloques Oaxaquia y Amazonia durante el

ensamble occidental de Pangea en el Pérmico tardio.
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(6) El evento tectonico registrado en el CMSJ, aqui denominado como M>+D;
consistid en el desarrollo de un cinturén milonitico con orientacion NNW-SSE,
con una cinematica dextral y condiciones metamorficas retrogradas (considerando
a M;+D;) de 560-590°C y 6.8-7.8 Kbar. La edad #**U/?%Pb de la deformacién no
coaxial es de 194.9+3.8 Ma, obtenida a partir de dique-estratos graniticos
sintectonicos. Este evento tectonico ocurri® como consecuencia de un
desplazamiento lateral del Bloque de Yucatan con una rotacion antihoraria, lo que
permitid la apertura del Golfo de México. Todo ello dentro del contexto del
rompimiento de Pangea en el oriente de México.

(7) El desarrollo pull-apart de la cuenca Cuicateca durante el Jurdsico medio—
Cretacico inferior rompi6 y desplazd el cinturon metamorfico-milonitico

constituido por las rocas del CMSJ y el basamento del Bloque de Yucatan.
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Anexo.

Relaciones isotopicas y edades corregidas de zircones de las muestras analizadas.

Muestra Relaciones isotopicas Edades corregidas (Ma)
JOCr}E)-;r?eis oy MY 20 TPY 2 MPb 226 MPb/ 426 o WPy WP/ WPb/ Disc
" 206py, abs 25y abs 28U abs 22Th  abs 28y By 206pp %
anortositico
725 0.38 0.0782 0.0052 1.730 0.110 0.1610 0.0035 0.0528 0.0032 0.19 966.0 20.0 1019.0 36.0 1130.0 83 52
733 0.40 0.0756 0.0063 1.700 0.130 0.1644  0.0041 0.0505 0.0054 0.13 980.0 23.0 1013.0 47.0 1090.0 74 3.3
748 0.21 0.0751 0.0049 1.668 0.095 0.1622  0.0044 0.0537 0.0055 0.08 969.0 24.0 1001.0 35.0 1070.0 78 3.2
724 0.50 0.0756 0.0040 1.755 0.080 0.1696  0.0027 0.0528 0.0024 0.23 1010.0 15.0 1027.0 29.0 1068.0 120 1.7
721 035 0.0739 0.0046 1.677 0.095 0.1640 0.0032 0.0480 0.0033 0.28 979.0 17.0 1004.0 35.0 1048.0 130 2.5
720 0.51 0.0740 0.0055 1.711 0.110 0.1699  0.0046 0.0518 0.0038 0.16 1015.0 25.0 1021.0 42.0 1030.0 170 0.6
717 0.62 0.0739 0.0036 1.661 0.070 0.1630  0.0022 0.0486 0.0019 0.26 973.5 12.0 992.0 27.0 1026.0 76 19
719 0.18 0.0741 0.0040 1.670 0.083 0.1657 0.0043 0.0494 0.0041 0.40 988.0 24.0 998.0 33.0 1021.0 120 1.0
722 0.67 0.0725 0.0038 1.664 0.074 0.1647  0.0027 0.0495 0.0023 0.11 983.0 15.0 992.0 28.0 1012.0 100 0.9
728 0.65 0.0729 0.0039 1.680 0.078 0.1682  0.0026 0.0503 0.0022 0.06 1002.0 15.0 998.0 30.0 1005.0 63 -04
731 0.57  0.0737 0.0044 1.698 0.084 0.1685 0.0036 0.0499 0.0025 0.19 1009.0 20.0 1009.0 30.0 1003.0 96 0.0
732 0.35 0.0740 0.0056 1.670 0.110 0.1630  0.0040 0.0500 0.0048 0.07 973.0 22.0 999.0 46.0 990.0 98 2.6
734 0.64 0.0725 0.0039 1.685 0.075 0.1696 0.0028 0.0495 0.0020 0.13 1010.0 15.0 1007.0 28.0 979.0 62 -0.3
718 045 0.0712 0.0036 1.619 0.066 0.1640  0.0030 0.0470 0.0020 0.08 979.0 17.0 976.0 26.0 975.0 62 -0.3
730 0.56 0.0711 0.0034 1.620 0.069 0.1648 0.0023 0.0487 0.0020 0.27 983.4 13.0 976.0 27.0 957.0 62 -0.8
Muestra Relaciones isotopicas Edades corregidas (Ma)
g)(:i;nzeis u PO 420 TPY a6 MPh 42 NP 420 L P WP 2B/ Dis
s 206pt abs 235U abs 28U abs 22Th abs 28U 25U 206pp %
anortositico
708 0.38 0.0782 0.0052 1.7300 0.110 0.1610 0.0035 0.0528 0.0032 0.19 966.0 20.0 1019.0 36.0 1130.0 120 5.2
704 0.40 0.0756 0.0063 1.7000 0.130 0.1644 0.0041 0.0505 0.0054 0.13 980.0 23.0 1013.0 47.0 1090.0 160 3.3
703 0.21 0.0751 0.0049 1.6680 0.095 0.1622  0.0044 0.0537 0.0055 0.08 969.0 24.0 1001.0 35.0 1070.0 120 3.2
702 0.50 0.0756 0.0040 1.7550 0.080 0.1696 0.0027 0.0528 0.0024 0.23 1010.0 15.0 1027.0 29.0 1068.0 110 1.7
712 035 0.0739 0.0046 1.6770 0.095 0.1640 0.0032 0.0480 0.0033 0.28 979.0 17.0 1004.0 35.0 1048.0 120 2.5
716 0.51 0.0740 0.0055 1.7110  0.110 0.1699  0.0046 0.0518 0.0038 0.16 1015.0 25.0 1021.0 42.0 1030.0 140 0.6
Z13 0.62 0.0739 0.0036 1.6610 0.070 0.1630  0.0022 0.0486 0.0019 0.26 973.5 12.0 992.0 27.0 1026.0 98 1.9
706 0.18 0.0741 0.0040 1.6700 0.083 0.1657 0.0043 0.0494 0.0041 0.40 988.0 24.0 998.0 33.0 1021.0 110 1.0
Z11 0.67 0.0725 0.0038 1.6640 0.074 0.1647  0.0027 0.0495 0.0023 0.11 983.0 15.0 992.0 28.0 1012.0 110 0.9
709 0.65 0.0729 0.0039 1.6800 0.078 0.1682  0.0026 0.0503 0.0022 0.06 1002.0 15.0 998.0 30.0 1005.0 110 -0.4
705 0.57 0.0737 0.0044 1.6980 0.084 0.1685 0.0036 0.0499 0.0025 0.19 1009.0 20.0 1009.0 30.0 1003.0 120 0.0
Z14 035 0.0740 0.0056 1.6700 0.110 0.1630  0.0040 0.0500 0.0048 0.07 973.0 22.0 999.0 46.0 990.0 150 2.6
Z10 0.64 0.0725 0.0039 1.6850 0.075 0.1696 0.0028 0.0495 0.0020 0.13 1010.0 15.0 1007.0 28.0 979.0 110 -0.3
707 045 0.0712 0.0036 1.6190 0.066 0.1640 0.0030 0.0470 0.0020 0.08 979.0 17.0 976.0 26.0 975.0 100 -0.3
Z15 0.56 0.0711 0.0034 1.6200 0.069 0.1648  0.0023 0.0487 0.0020 0.27 983.4 13.0 976.0 27.0 957.0 100 -0.8
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VI Discusion y modelo tectdnico

Muestra Relaciones isotopicas Edades corregidas (Ma)
JOGE'24 . u VP %2 TPb 20 MPh 4o MPb/ xdg o MPb o WPb o WRb . Disc
rtogn c1s 206pp abs 25y abs 28U abs 22Th  abs 0 28y S 5 © 206py ° %
anortositico
751 0.41 0.0769 0.0047 1.6950 0.094 0.1606 0.0029 0.0540 0.0029 0.10 960.0 16.0 1007.0 35.0 1140.0 120 4.7
777 0.56  0.0752 0.0073 1.7100 0.150 0.1618  0.0061 0.0533 0.0044 -0.04 965.0 34.0 1013.0 55.0 1120.0 190 4.7
741 0.26 0.0748 0.0038 1.7400 0.074 0.1695 0.0029 0.0518 0.0035 0.02 1009.0 16.0 1021.0 27.0 1056.0 100 1.2
744 0.31 0.0748 0.0042 1.6980 0.078 0.1660  0.0031 0.0517 0.0027 -0.10 990.0 17.0 1005.0 30.0 1049.0 120 1.5
767 0.29 0.0735 0.0053 1.7000 0.110 0.1708  0.0031 0.0545 0.0039 0.03 1016.0 17.0 1005.0 41.0 1040.0 150 -1.1
764 0.61 0.0721 0.0054 1.7000 0.120 0.1671 0.0046 0.0482 0.0050 0.31 996.0 25.0 999.0 46.0 1040.0 160 0.3
765 0.27  0.0736 0.0040 1.6570 0.074 0.1636  0.0029 0.0530 0.0032 0.14 977.0 16.0 990.0 30.0 1039.0 110 1.3
750 0.50 0.0741 0.0045 1.7970 0.092 0.1736  0.0034 0.0512 0.0028 0.12 1032.0 19.0 1040.0 34.0 1030.0 130 0.8
737 045 0.0733 0.0042 1.7360 0.080 0.1692  0.0033 0.0525 0.0027 0.10 1008.0 18.0 1020.0 32.0 1030.0 120 1.2
776 0.57 0.0739 0.0054 1.7300 0.110 0.1679  0.0044 0.0515 0.0037 0.15 1004.0 24.0 1015.0 44,0 1020.0 150 1.1
749 0.69 0.0737 0.0052 1.6760 0.099 0.1666 0.0033 0.0519 0.0029 -0.16 993.0 18.0 993.0 38.0 1020.0 130 0.0
757 0.47 0.0730 0.0049 1.6150 0.096 0.1615 0.0033 0.0504 0.0030 0.15 965.0 18.0 982.0 35.0 1020.0 140 1.7
742 0.27 0.0724 0.0040 1.6750 0.076 0.1654  0.0029 0.0489 0.0030 0.00 989.0 15.0 996.0 29.0 1015.0 100 0.7
774 0.25 0.0736 0.0044 1.6350 0.094 0.1601 0.0030 0.0553 0.0038 0.20 957.0 17.0 984.0 34.0 1010.0 120 2.7
766 032  0.0726 0.0038 1.6660 0.076 0.1650 0.0027 0.0544 0.0028 0.07 984.0 15.0 996.0 29.0 1005.0 110 1.2
775 0.51 0.0748 0.0054 1.6840 0.100 0.1670  0.0044 0.0527 0.0035 0.14 995.0 24.0 996.0 40.0 1000.0 150 0.1
743 0.22  0.0724 0.0034 1.6430 0.069 0.1656 0.0030 0.0473 0.0025 0.16 988.0 17.0 985.0 27.0 997.0 91 -0.3
762 032  0.0731 0.0044 1.6260 0.087 0.1618  0.0030 0.0502 0.0024 0.11 966.0 17.0 975.0 34.0 9950 120 09
746 0.52  0.0724 0.0045 1.6510 0.079 0.1644 0.0033 0.0506 0.0026 -0.23 981.0 18.0 999.0 32.0 993.0 120 1.8
761 0.29 0.0734 0.0044 1.6260 0.086 0.1612  0.0028 0.0510 0.0028 0.04 963.0 16.0 976.0 34.0 990.0 130 1.3
772 032 0.0723 0.0041 1.6860 0.089 0.1696 0.0030 0.0486 0.0029 0.33 1010.0 17.0 1004.0 34.0 984.0 120 -0.6
747 0.12 0.0724 0.0037 1.7480 0.086 0.1742  0.0027 0.0591 0.0038 0.24 1035.0 15.0 1024.0 31.0 981.0 100 -I1.1
740 0.20 0.0714 0.0040 1.6570 0.084 0.1683 0.0028 0.0506 0.0032 0.30 1003.0 16.0 988.0 32.0 980.0 110 -1.5
739 0.24 0.0728 0.0052 1.6760 0.110 0.1657 0.0032 0.0586 0.0053 0.13 988.0 18.0 991.0 42.0 980.0 150 0.3
758 047 0.0724 0.0044 1.6660 0.081 0.1662 0.0032 0.0473 0.0026 -0.14 991.0 18.0 996.0 31.0 979.0 120 0.5
736 033 0.0714 0.0041 1.6340 0.080 0.1641 0.0032 0.0527 0.0028 0.08 979.0 18.0 980.0 31.0 975.0 120 0.1
745 0.41 0.0711 0.0040 1.6350 0.085 0.1652 0.0034 0.0460 0.0025 0.20 985.0 19.0 988.0 32.0 970.0 130 03
756 049 0.0714 0.0048 1.6360 0.092 0.1652 0.0036 0.0503 0.0030 -0.26 985.0 20.0 988.0 36.0 970.0 140 03
759 0.28  0.0709 0.0044 1.6290 0.086 0.1640 0.0036 0.0492 0.0027 -0.02 978.0 20.0 981.0 34.0 970.0 130 03
754 0.52  0.0709 0.0039 1.6170 0.076 0.1652  0.0030 0.0487 0.0026 -0.12 986.0 16.0 974.0 30.0 955.0 110 -1.2
738 0.33  0.0706 0.0037 1.6040 0.074 0.1646  0.0031 0.0421 0.0024 0.39 982.0 17.0 973.0 31.0 953.0 110 -0.9
760 0.41 0.0710 0.0036 1.6170 0.070 0.1645 0.0027 0.0500 0.0023 0.19 982.0 15.0 974.0 27.0 949.0 100 -0.8
752 0.19 0.0706 0.0060 1.6400 0.130 0.1679  0.0052 0.0649 0.0072 0.12 1000.0 29.0 992.0 53.0 930.0 200 -0.8
769 0.22  0.0699 0.0045 1.4500 0.081 0.1505 0.0028 0.0496 0.0030 0.12 904.0 15.0 912.0 34.0 920.0 120 09
768 0.24  0.0701 0.0035 1.4880 0.062 0.1540 0.0024 0.0475 0.0024 0.11 923.0 13.0 924.0 25.0 9150 100 0.1
770 0.59 0.0704 0.0059 1.5870 0.110 0.1630  0.0037 0.0472 0.0026 -0.06 973.0 20.0 966.0 44.0 900.0 180 -0.7
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VI Discusion y modelo tectdnico

Muestra Relaciones isotopicas Edades corregidas (Ma)
JGE-30 207py/ +2¢ 207pp/  +26  2Pb/  +2¢ 208ph/ 420 206ply/ 207pp/ 207pp/
Sill granitico TO/U 26py,  abs 25U Abs  2¥U  abs  2Th  abs Rho sy 320 msyy 420 epp,  £20
Z1 036 0.054 0.0021 0.232 0.0099 0.03111 0.0005 0.01051 0.0005 0.46 197.5 2.8 211.8 8.1 380 48
Z3 2 0.16 0.0603 0.0031 0.262 0.017 0.03264 0.0008 0.0163 0.0013 0.18 207.1 49 239 13 593 62
Z5 1 0.46  0.0658 0.0026 1.128 0.047 0.1247  0.0019 0.037 0.0015 0.14 758 11 766 21 777 49
76 1 0.3 0.0569 0.0026 0.344 0.028 0.0433 0.0025 0.0237 0.0011 -0.19 273 15 302 20 495 61
Z7 1 0.23  0.0513 0.0029 0.215 0.014 0.03057 0.0006 0.01308 0.0008 -0.35 194.1 4 198 11 291 68
Z8 1 0.48  0.0693 0.0025 1.213 0.049 0.1272  0.0015 0.0426 0.0016 0.2 771.7 8.6 806 21 904 51
79 1 228 0.0735 0.0026 1.413 0.057 0.1431 0.0019 0.0448 0.0015 0.28 862 11 897 23 1005 37
Z10 2 1.27 0.0739 0.0041 1.208 0.066 0.1225 0.0025 0.0434 0.0017 0.05 745 14 806 29 985 49
Z11 2 1.15  0.072 0.0046 1.298 0.087 0.1312 0.003 0.0429 0.002 -0.02 794 17 839 38 960 87
712 2 14 0.0685 0.0028 1.133 0.047 0.1198 0.002 0.0371 0.0013 0.12 729 12 770 22 865 53
714 2 146 0.0747 0.0051 1.212 0.061 0.1181 0.0052 0.0404 0.0017 0.04 719 29 804 29 1047 88
716 2 2.3 0.0747 0.0028 1.574 0.062 0.153 0.0021 0.046 0.0016 0.16 917 12 962 24 1080 37
Z17 2 0.13  0.0529 0.0036 0.23 0.023 0.0319 0.0012 0.0155 0.0029 0.42 202.3 7.5 210 17 375 82
Z18 2 0.19 0.0692 0.0023 1.097 0.04 0.1163 0.0014 0.0388 0.0016 0.49 709.4 8.3 753 19 899 42
719 2 0.25 0.0535 0.002 0.263 0.01 0.0355 0.0005 0.01239 0.0006 0.16 2249 2.8 2373 8.3 364 63
720 2 0.19 0.0764 0.0057 1.116 0.099 0.1064 0.0016 0.0493 0.0054 0.17 651.5 9.1 761 41 1110 110
723 2 0.52  0.0531 0.0057 0.26 0.05 0.0357  0.0029 0.0124 0.0052 -0.09 226 18 234 35 390 110
725 2 0.6 0.0544 0.0026 0.22 0.012 0.03014 0.0006 0.01046 0.0006 -0.05 191.4 35 201.6 9.9 422 56
726 2 049  0.0691 0.0034 1.04 0.056 0.1081 0.0028 0.0365 0.0018 0.01 662 16 727 27 926 63
727 2 0.51 0.0506 0.0025 0.211 0.011  0.02988 0.0008 0.00934 0.0005 0.29 189.8 5 193.9 8.9 314 50
728 2 2.21 0.0739 0.0031 1.072 0.048 0.1053 0.0016 0.0342 0.0012 0.48 645.1 9.1 742 23 1026 54
729 2 2.84 0.0775 0.0037 1.357 0.066 0.1241 0.0019 0.0377 0.0013 0.12 754 11 867 30 1137 44
730 2 0.38  0.066 0.0034 0.273 0.02 0.02998 0.001 0.019 0.0024 0.86 190.4 6 244 16 810 110
Z31 2 1.64 0.0705 0.0029 1.235 0.052 0.1263 0.0017 0.0379 0.0013 0.22 766.4 9.9 815 23 950 37
732 2 0.27  0.0739 0.0034 1.273 0.063 0.1252  0.0032 0.0444 0.009 0.35 760 18 837 27 1028 57
733 2 0.57 0.0675 0.0038 0.525 0.028 0.05701 0.0009 0.034 0.014 0.43 3574 52 428 18 855 72
734 2 036 0.0522 0.002 0.2229 0.0096 0.03157 0.0008 0.01012 0.0005 0.51 200.4 5 204.2 8 276 48
Muestra Relaciones isotopicas Edades corregidas (Ma)
ff:i"‘iis oy UPH 20 TPb s P 426 MPb 42 R VAL L T
gn, . 206Pb abs 235U abs 238U abs 232Th abs 238U 235U 206Pb
anfibolitico
Z1 094 0.0647 0.0033 1.216 0.059 0.1355 0.0028 0.0421 0.002 -0.04 821 15 812 26 755 75
72 0.5 0.0709 0.0032 1.335 0.06 0.1354  0.0018 0.0443 0.0018 -0.05 818 10 863 26 976 70
73 246 0.0674 0.0035 1.331 0.069 0.1417  0.0028 0.0463 0.0018 0.1 854 16 859 31 863 56
74 0.68 00662 00047  1.127 0071 0.1218 0003  0.0362 0.0019  -0.22 741 18 761 34 837 78
75 0.76  0.0663 0.0033 0.978 0.046 0.106 0.002 0.033 0.0013 -0.15 649 12 692 24 836 52
76 0.44  0.0697 0.0037 1.333 0.074 0.1412  0.0036 0.0504 0.004 0.32 851 20 857 32 901 71
77 043 0.0684 0.0044 1.395 0.073 0.1454  0.0029 0.0501 0.0025 -0.14 875 16 885 29 898 89
78 0.29 0.0648 0.0029 1.018 0.047 0.1147 0.0018 0.0356 0.0017 -0.04 700 10 711 22 795 61
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79 036  0.063 0.0023 0.888 0.039 0.1023 0.0016 0.036 0.0015 -0.12 627.7 9.2 645 21 696 42
Z10 039  0.0695 0.0024 1.371 0.05 0.1445 0.0014 0.0469 0.0017 0.23 870.2 8.1 878 21 917 39
Z11 0.79  0.0644 0.0028 1.092 0.054 0.1225 0.0023 0.039 0.0017 0.46 745 13 750 27 737 51
Z12 0.78 0.0743 0.0051 1.221 0.072 0.1219  0.0039 0.0402 0.0022 0.35 741 23 809 35 1052 86
713 0.48 0.0676 0.0024 1.306 0.05 0.1399  0.0017 0.0418 0.0016 0.31 844.2 9.5 849 24 858 44
714 0.68 0.0675 0.0035 1.277 0.082 0.1375 0.0037 0.0443 0.002 0.67 830 21 836 35 863 72
Z15 0.69 0.0665 0.0039 1.171 0.062 0.1279  0.0023 0.0418 0.0019 0.18 776 13 784 30 828 73
716 0.8 0.0678 0.0032 1.288 0.062 0.1375 0.0022 0.0433 0.002 0.29 830 13 842 27 902 52
717 098 0.0574 0.0027 0.534 0.026 0.0677  0.0012 0.02065 0.0008 0.12 4222 7.4 434 17 451 61
718 0.08 0.0706 0.0045 1.47 0.1 0.1571 0.006 0.0517 0.008 0.5 939 33 918 39 914 82
719 0.8 0.0706 0.0024 1.369 0.055 0.141 0.0025 0.0465 0.0016 0.76 850 14 875 23 940 42
720 0.16 0.0708 0.0025 1.424 0.058 0.1478  0.0028 0.0457 0.002 0.56 889 16 898 24 940 46
Z21 1.12  0.0683 0.0031 1.346 0.06 0.1434  0.0027 0.0457 0.0017 0.17 863 15 865 27 909 55
722 0.24  0.0552 0.0039 0.532 0.034  0.0691 0.0015 0.0218 0.0014 -0.1 431 8.9 433 23 479 70
723 0.16 0.0662 0.0027 1.033 0.042 0.1137 0.0018 0.033 0.0015 0.19 694 11 720 21 826 55
724 0.75 0.0651 0.0044 1.085 0.062 0.1193 0.0028 0.036 0.0019 -0.35 726 16 760 31 857 67
725 0.38  0.0672 0.0034 1.239 0.066 0.1339 0.003 0.0397 0.002 0.42 810 17 823 30 847 57
726 0.61 0.066 0.0023 1.095 0.041 0.1215 0.0014 0.0385 0.0013 -0.21 738.9 8.1 753 19 798 45
727 0.48  0.0659 0.0029 0.928 0.04 0.1025 0.0016 0.0304 0.0013 0.22 629 9.1 665 21 809 52
728 0.3 0.0641 0.0034 0.849 0.044 0.0971 0.0019 0.0313 0.0015 -0.06 599 11 626 23 745 70
729 0.52  0.0608 0.0036 0.72 0.046 0.0867 0.0021 0.0257 0.0016 0.04 536 13 549 25 618 78
730 0.64 0.0632 0.0034 1.094 0.076  0.1193 0.0058 0.0374 0.0029 0.29 726 33 747 36 765 60
731 1.11 0.0645 0.004 1.071 0.065 0.12 0.0021 0.0363 0.0017 0.02 730 12 735 32 783 69
732 1.06 0.0725 0.0026 1.514 0.056 0.1518 0.0019 0.0461 0.0017 0.18 911 11 936 22 999 37
733 0.4 0.0627 0.0035 0.872 0.047 0.1014  0.0019 0.0321 0.0015 -0.07 622 11 641 25 735 61
734 0.77 0.0673 0.0036 1.135 0.066 0.1242  0.0033 0.0389 0.0018 0.16 755 19 768 29 865 72
735 0.05 0.0671 0.0028 1.151 0.049 0.1246  0.0024 0.0474 0.003 0.31 757 14 777 24 830 47
736 1.71 0.0718 0.0054 1.289 0.094 0.1319 0.0036 0.0393 0.0019 0.02 798 21 842 39 952 68
737 0.84 0.0708 0.0033 1.472 0.071 0.1523 0.0037 0.0457 0.0021 0.57 913 21 916 29 956 53
738 047  0.0691 0.0023 1.144 0.044 0.121 0.0022 0.0373 0.0014 0.1 736 12 778 21 908 43
739 1.65 0.0674 0.0027 1.286 0.057 0.1384 0.0024 0.0475 0.0018 0.62 835 13 847 27 866 40
740 1.76  0.0692 0.0028 1.359 0.057 0.1439  0.0022 0.0446 0.0016 0.42 866 12 870 25 914 45
Muestra Relaciones isotopicas Edades corregidas (Ma)

JGE-18 Wph/ 26 YPb/ +26 Pb/ 26 UPb/ 26 206ph/ 207/ 207pp/
Esquisto pelitico Th/U 206php  abs 235U abs P8U abs 22Th  abs Rho 28U 20 sy 20 aepp,  *20
Z1 0.06 0.0587 0.0034 0.654 0.039 0.0811 0.0014 0.0275 0.0026 -0 502.8 8.1 508 23 590 68
72 0.06 0.0582 0.0043 0.586 0.049 0.0734 0.0014 0.0275 0.0055 0.38 456.6 8.3 472 29 470 100
73 0.07 0.0674 0.0034 1.363 0.092 0.1453 0.0049 0.0464 0.0039 0.2 874 27 875 36 874 64
74 0.14 0.0657 0.0035 0.845 0.068 0.0931 0.003 0.0377 0.0039 0.15 576 18 620 34 820 81
75 0.12  0.0661 0.0026 0.812 0.043 0.0897 0.003 0.0305 0.0021 0.51 553 17 602 24 782 52
76 0.2 0.0588 0.0027 0.575 0.028 0.0711 0.0012 0.0241 0.0016 0.26 442.6 7.2 460 18 595 58
77 0.09 0.0646 0.0035 0.772 0.04 0.0872  0.002 0.0313 0.0028 -0.07 539 12 585 24 696 72
78 0.06 0.0586 0.0028 0.726 0.086 0.0888 0.0071 0.0226 0.0038 -0.03 548 41 554 44 584 57
79 0.06 0.056 0.0028 0.544 0.027 0.07045 0.0009 0.0236 0.0021 -0.06 438.8 54 440 18 477 56
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Z10 0.06  0.0557  0.0028 0.535 0.028 0.0691 0.0011  0.024 0.0025 0.14 430.8 6.7 436 18 481 52
Z11 0.07 0.0678  0.003 1.16 0.11 0.1264  0.0069  0.0521  0.0039 -0.09 767 38 781 44 841 57
712 0.06  0.067 0.0031 0.796  0.042 0.0833  0.002 0.0379  0.0038 0.43 516 12 593 23 866 73
713 0.08 0.0592  0.0026 0.633  0.028 0.0763  0.0011  0.0244  0.0017 -0.01 474.1 6.7 498 17 624 57
714 0.08 0.0607  0.0027 0.643  0.032 0.0771 0.0015 0.0291  0.0018 0.28 478.8 9 503 19 634 59
Z15 0.13  0.0647  0.0032 0.738  0.038 0.0824 0.0017 0.0263  0.0022 0.3 510 10 559 22 748 57
716 0.3 0.0572  0.0046 0.599  0.05 0.0768  0.0021  0.0246  0.0023 -0 477 12 482 30 581 96
717 0.06  0.067 0.0033 0949  0.051 0.1006 0.0016  0.0442  0.0032 0.03 618.1 8.9 675 26 863 68
718 0.07 0.0677  0.0033 0.999  0.07 0.1067  0.0029  0.0453  0.0038 0.16 653 17 702 33 893 83
719 0.04 0.0559  0.0028 0.531 0.03 0.06869 0.001 0.0348  0.0033 0.32 4283 59 432 19 449 61
720 0.1 0.0757  0.0038 1.07 0.13 0.1072  0.0078  0.0635  0.0035 0.53 657 44 737 55 1053 78
721 0.05 0.0638  0.0032 0.658  0.037 0.076 0.0017  0.0325  0.0029 0.13 472 10 516 22 739 48
722 0.02  0.0609  0.0042 0.594  0.039 0.071 0.0014  0.0413  0.0087 0.02 4422 8.5 471 24 615 88
723 0.02 0.0577  0.0029 0.545  0.03 0.0701  0.0016  0.0327  0.0041 0.16 436.4 9.6 446 20 515 60
724 0.03  0.0792  0.0029 1.803  0.074 0.1672  0.0027  0.0921  0.0096 0.42 996 15 1045 28 1154 53
725 0.01  0.0632  0.0025 0.845 0.033 0.0976  0.0015 0.0427  0.0053 0.23 600.2 8.8 622 18 728 53
726 0.03  0.0693  0.0027 1.067  0.047 0.1126  0.0018  0.0423  0.0038 0.38 688 10 736 23 889 53
727 0.06  0.0604  0.0035 0.594  0.034 0.0716 0.0012  0.0404  0.0044 -0.1 445.6 7.1 476 20 621 69
728 0.06 0.0711  0.0028 1.452  0.057 0.1478  0.002 0.0466  0.0029 0.18 888 12 910 24 957 42
729 0.03  0.0665  0.0028 1232 0.062 0.1329 0.0026  0.0502  0.0038 0.17 804 15 814 27 864 56
730 0.06  0.0653  0.0046 0.831 0.063  0.0927 0.0024 0.0192  0.0084 0.32 571 14 622 33 818 83
731 0.12  0.0574  0.0025 0.585 0.028 0.074 0.0013  0.0235  0.0013 0.31 460.4 7.7 467 18 535 51
732 0.04 0.0674  0.0036 0.539  0.044 0.0576  0.0029  0.0707  0.0037 -0.06 361 17 442 26 855 50
733 0.01  0.0649  0.0032 0.624  0.031 0.0698 0.0011  0.106 0.019 -0.06 434.8 6.7 491 20 791 64
734 0.06 0.0595  0.0026 0.65 0.031 0.0805 0.0012 0.03 0.0024 0.33 499.3 7.1 511 19 586 54
735 0.02  0.0566  0.0028 0.534  0.025 0.0691 0.0013  0.0238  0.0036 0.08 430.6 7.8 436 16 470 58
736 023 0.0763  0.0028 2.16 0.11 0.1995  0.0089  0.0554  0.003 0.58 1172 50 1165 44 1126 43
737 0.05 0.0559  0.0022 0.505  0.022 0.06605 0.001 0.0265  0.0023 0.51 4123 5.8 415 15 419 49
738 0.04 0.0559  0.0028 0.538  0.027 0.0699 0.0011 0.0313  0.003 0.28 4353 6.8 440 17 441 76
739 0.06  0.0689  0.0025 1.129  0.053 0.1189 0.0026  0.034 0.0024 0.37 724 15 770 24 885 48
740 0.04  0.059 0.0025 0.633  0.032 0.0793 0.0019 0.0273  0.002 0.1 492 11 497 19 546 57
741 0.05 0.0599 0.0033 0.609  0.034 0.073 0.0014  0.0273  0.0025 0.24 454.2 8.1 482 21 609 60
742 0.07 0.0811  0.0034 1.347  0.062 0.1195 0.0024  0.091 0.01 0.12 727 14 870 27 1222 41
743 0.05 0.0579  0.0028 0.575  0.029 0.0731 0.0011 0.0248  0.0024 -0.21 454.5 6.6 463 19 532 71
744 0.01  0.0566  0.0032 0.601 0.034 0.076 0.0012  0.0358  0.0064 -0.21 472.2 72 476 21 500 78
745 0.06 0.0684  0.0029 1.121 0.05 0.1196  0.002 0.0415  0.0024 -0.03 728 12 762 24 860 42
746 0.08 0.0694  0.0045 0.735 0.049 0.0762 0.0012 0.0504 0.0086 0.05 473.4 7.3 563 26 918 96
748 0.16 0.057 0.0024 0.631 0.029 0.0803 0.0015 0.026 0.0015 0.43 498 9 496 18 484 56
749 0.01  0.0649  0.003 0982  0.055 0.1133  0.0037 0.0512  0.0062 0.26 692 22 699 29 745 65
Z50 036 0.0728  0.0039 1.812  0.097 0.1788 0.0035  0.057 0.0028 -0.03 1060 19 1047 34 1014 49
Z51 0.01  0.0557 0.0031 0.525  0.029 0.0677 0.0012  0.0353  0.008 0.01 4233 7.6 427 19 492 76
752 0.03  0.0719  0.0026 1.109  0.042 0.1125 0.0016  0.0435  0.0032 0.42 687 9.3 757 21 955 40
Z53 0.06 0.0575  0.0033 0.585 0.035 0.0735 0.0012 0.0286  0.0031 0.09 456.9 7.5 466 22 533 61
754 0.08 0.0657  0.0037 1.051 0.068 0.1161 0.0044 0.0343  0.0034 0.1 708 25 726 34 781 67
Z55 0.49  0.089 0.0046 1.304 0.077 0.1059 0.0018 0.0458  0.0027 0.17 649 11 847 31 1421 78
756 0.05 0.0655  0.0026 0.999  0.052 0.1103 0.0026  0.0392  0.0028 0.68 674 15 702 25 798 52
757 0.01 0.0763  0.0046 0.801 0.054 0.0778  0.0015  0.403 0.079 0.34 482.7 9.1 595 28 1126 85
758 0.05 0.0656  0.003 0975 0.054 0.1078 0.0036  0.0519  0.0036 0.61 660 21 689 28 789 39
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760 0.1 0.0527  0.0021 0.392  0.016 0.05398 0.0007 0.01685 0.0009 0.17 338.9 4.5 336 12 280 63
761 0.04 0.0721  0.0028 1.442  0.059 0.1457 0.0019 0.0456  0.0036 0.31 877 11 906 24 1012 43
762 0.07  0.063 0.0034 0.695 0.042 0.0786  0.0023  0.0298  0.0024 0.12 488 14 534 24 699 60
763 0.04 0.0716  0.0028 1.085  0.081 0.112 0.0049  0.0605  0.0065 0.76 684 28 745 35 949 57
764 0.03  0.0619  0.0025 0.779  0.033 0.0899 0.0018 0.0313  0.0029 0.49 555 11 584 20 682 63
765 022 0.0732  0.0026 1.572 0.06 0.1549  0.002 0.0413  0.0017 -0.09 928 11 961 24 1027 45
766 0.02 0.0564  0.0048 0486  0.035 0.0627 0.0017 0.0388  0.0081 0.02 392 10 419 24 666 74
767 0.05 0.0604  0.0039 0.753  0.057 0.0929 0.0024  0.035 0.0053 0.11 575 15 567 32 646 67
768 0.05 0.0588  0.0036 0.58 0.036 0.0717 0.0014  0.0271  0.0038 0.1 446.2 8.6 462 23 513 83
769 0.04  0.071 0.0026 1.565  0.066 0.1607  0.003 0.0503  0.0041 0.54 960 17 958 26 958 42
770 0.08 0.0718  0.0029 1.021 0.057 0.1034  0.0031  0.0421  0.0047 0.67 634 18 713 30 1012 68
771 0.07  0.061 0.0022 0.715  0.028 0.0845 0.0011 0.0259 0.0014 0.41 522.8 6.6 548 17 644 36
772 0.01  0.0611  0.003 0.582  0.029 0.0691 0.001 0.093 0.014 -0.1 430.6 6.3 465 19 668 56
773 0.09 0.0573  0.0029 0.544  0.028 0.0692  0.001 0.025 0.0021 0.07 431.3 6.2 440 18 516 70
774 0.12  0.0603  0.0037 0.648  0.037 0.0756 0.0015 0.0374  0.0023 0.24 470 8.8 503 22 711 74
775 0.02  0.0696  0.0028 1.076  0.053 0.1124  0.0026  0.0594  0.005 0.18 687 15 744 25 916 44
771 021  0.0713  0.0044 1.186  0.067 0.1188 0.0024  0.0343  0.0025 -0.01 723 14 798 31 1015 83
778 0.1 0.0578  0.0035 0.527  0.034 0.0683 0.0013  0.0241  0.0027 0.57 425.7 8.1 439 22 521 70
779 0.02  0.0636  0.0023 0.798  0.033 0.0922 0.0014 0.0361  0.003 0.36 568.3 8.4 598 18 726 56
780 0.03  0.0639  0.0026 0.691 0.041 0.0797 0.0033  0.0276  0.0022 0.24 494 19 539 23 731 42
781 0.05 0.0701  0.0027 1.281 0.053  0.1332  0.0029 0.0422  0.0029 0.18 806 17 840 23 941 49
782 0.05 0.0569  0.0023 0.552  0.026 0.0704 0.0011 0.0271  0.0013 0.07 438.7 6.5 446 17 526 48
783 0.05 0.0578  0.003 0.545  0.026 0.0697 0.0013  0.0276  0.003 -0.25 4343 79 441 17 524 65
784 0.12  0.0669  0.0025 1.112  0.044 0.1203  0.0018 0.0395  0.0021 0.15 732 10 762 20 852 46
Z85 0.01  0.0659  0.0024 0945  0.04 0.1045  0.0021  0.0513  0.005 0.37 641 12 675 21 802 46
786 0.51  0.058 0.0036 0.566  0.037 0.0713 0.0014  0.0229  0.0013 0.03 444.1 8.2 461 24 541 87
787 0.17  0.0591  0.0025 0.593  0.031 0.0722 0.0014  0.023 0.0014 0.39 449.5 8.6 471 19 557 52
788 0.1 0.0762  0.0032 1.828  0.09 0.1766  0.0046  0.0592  0.0038 -0.09 1048 26 1054 35 1065 54
789 0.03  0.0742  0.0065 0.756  0.07 0.074 0.0035  0.173 0.032 0.28 460 21 562 43 1080 110
790 0.68 0.0662  0.0023 0.989  0.04 0.108 0.0021  0.0304  0.0013 0.26 661 12 698 21 796 35
791 0.18 0.0689  0.0028 1.167  0.049 0.1253  0.0018 0.0399  0.003 0.32 761 10 784 22 889 43
792 035 0.0556  0.0028 0.528  0.026 0.0683  0.0012  0.02018 0.001 0.07 426 7.1 429 17 438 62
793 0.04 0.0762  0.0033 0.97 0.041 0.0916  0.0018  0.141 0.013 0.03 565 11 686 22 1076 71
794 0.02  0.0547 0.0032 0.552  0.028 0.0705 0.0014  0.0307 0.0072 -0.04 438.8 8.6 445 18 465 74
795 0.02 0.0571  0.0029 0.567  0.031 0.0715 0.0015  0.046 0.0066 0.31 445.1 9.1 454 20 540 69
796 0.04 0.0646  0.0035 0.94 0.14 0.1049  0.0087  0.0434  0.0033 -0.14 643 49 675 57 733 81
797 0.01 0.0629  0.0034 0.854  0.051 0.0987 0.0027  0.091 0.019 0.46 607 16 627 27 685 71
798 0.11 0.0852  0.0045 2.05 0.11 0.1774  0.0031  0.076 0.015 0.26 1053 17 1130 34 1301 79
799 034 0.0617  0.0029 0.868  0.04 0.1003  0.0022  0.0355 0.0018 0.29 616 13 633 21 724 70
7100 0.02 0.0569  0.0034 0.561 0.031 0.0721 0.0017 0.0312  0.0049 -0.3 448 10 454 20 505 71
7103 0.02 0.0694  0.0028 1.175  0.049 0.1231  0.0019  0.0419  0.0053 0.26 748 11 788 24 900 50
7104 0.03  0.0653  0.0028 0926  0.04 0.1027  0.002 0.034 0.0035 0.31 630 12 664 21 823 54
7105 0.01 0.0613  0.0038 0.755 0.044 0.0911 0.0018 0.0383  0.0087 0.15 562 11 568 25 679 80
7106 0.03  0.057 0.0027 0.542  0.025 0.0694 0.0011 0.0299  0.005 0.06 432.4 6.6 439 16 435 73
7107 022 0.0726  0.0026 1.219  0.054 0.1202 0.0026  0.0427  0.002 -0.22 732 15 808 25 1053 57
7108 0.03  0.071 0.0025 1.137  0.05 0.1167  0.0027  0.0648  0.0051 0.52 711 16 770 23 957 42
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