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RESUMEN 

El terreno Guerrero, localizado en el poniente de México, porción más meridional de la región cordillerana de 
Norteamérica, fue originalmente definido como un terreno compuesto enorme sin basamento pre-Jurásico 
Superior. Posteriormente este terreno ha sido tradicionalmente interpretado como un complejo de arco volcánico 
intraoceánico del Jurásico Superior-Cretácico Inferior que se acrecionó a la placa de Norteamérica durante el 
Cretácico Tardío. La evolución tectónica de esta parte del cinturón cordillerano, como se documenta en este 
trabajo, es, sin embargo, más compleja de lo que hasta ahora se ha considerado. Este trabajo de tesis está 
relacionado con estudios geológicos detallados en la región de Tejupilco, porción suroccidental del estado de 
México, región clave para un entendimiento pleno del terreno Guerrero meridional. 

Los elementos litotectónicos principales de la geología precenozoica de la región de Tejupilco son: (1) una 
corteza siálica premesozoica no expuesta, evidenciada por xenolitos de rocas metamórficas de alto grado; (2) el 
esquisto Tejupilco, que corresponde a una secuencia de arco volcánico submarino evolucionado del Triásico­
Jurásico Inferior fuertemente deformada y metamorfizada y; (3) el grupo Arcelia-Palmar Chico, una secuencia 
volcanosedimentaria cretácica de cuenca trasarco deformada y ligeramente metamorfizada. La corteza siálica 

. premesozoica en el subsuelo de la región, probablemente proterozoica, está manifestada por xenolitos de 
paragneises y ortogneises con silJimanita encontrados en el extremo norte del campo volcánico de la Sierra de La 
Goleta. Los datos geoquímicos de elementos traza y de isotópos Sm-Nd y Rb-Sr (ENd(O) = - 6.1 a - 7.3; TOM = 1.2 a 
1.6 Ga; 87Sr/86Sr(0) = 0.7178 a 0.7237) de los xenolitos de Pepechuca son similares a los reportados en xenolitos de 
paragneises granulíticos en el norte y centro de México, y en el basamento proterozoico mexicano expuesto. Los 
xenolitos de Pepechuca, por lo tanto, representan claramente un substrato antiguo muy evolucionado debajo de las 
secuencias de arco volcánico en la región de Tejupilco. Estudios geofisicos y otros datos isotópicos 
independientes también sugieren una corteza proterozoica en el subsuelo de no solamente la región, sino también 
de otras partes del surponiente de México. 

El esquisto Tejupilco es una secuencia volcanosedimentaria marina (> 2,000 m de espesor expuesto) 
polideformada y polimetamorfizada cuya litología es: filita, cuarzofilita, esquisto de mica y cuarcitas con 
intercalaciones importantes de rocas metavolcaniclásticas, metavolcánicas máficas e intermedias (esquistos 
verdes), y metarriolíticas. Los metasedimentos presentan dos foliaciones y tres fases de plegamiento (FTl, Fu, Y 
Fn ). Las rocas metavolcánicas intercaladas presentan al menos dos foliaciones, y se caracterizan por asociaciones 
metamórficas típicas de la facies de esquisto verde. FTlIMTl y FulMu en el esquisto Tejupilco se interpretan 
como pulsos tectonotérmicos de un evento orogénico precretácico. En el área de Tejupilo, el metagranito Tizapa 
es una unidad clave. El metagranito es un plutón sinorogénico con una deformación milonítica, con un sentido de 
cizalla de cima hacia el oriente, la cual es congruente con la deformación dúctil y el metamorfismo (FulMu) del 
esquisto Tejupilco. Dada la naturaleza sinorogénica del metagranito Tizapa, su emplazamiento fecha la 
deformación y el metamorfismo regional precretácico y posfecha los protolitos del esquisto Tejupilco. Debido a 
que se obtuvo una edad U-Pb (zircón) de 186.5 ± 7.4 Ma para el metagranito Tizapa, el evento orogénico 
precretácico en la región, aquí llamado orogenia Náhuatl, es de edad toarciana, mientras que los protolitos del 
esquisto Tejupilco deben ser unidades pre-Toarciano. Una edad poco definida del Triásico-Jurásico Temprano 
para estos protolitos es considerada, como lo sugieren edades modelo Pb-Pb de las menas de sulfuros masivos 
singenéticos de Tizapa. Por otro lado, el metagranito Tizapa es un granito calcialcalino peraluminoso con 
características geoquimicas de arco volcánico, y con 87Sr/86Srti) = 0.7078, ENd (i) = - 3.5 and TOM = 1.3 Ga, 
consistente con sus datos U-Pb (zircón) que sugieren (edades de intersección superior) componentes proterozóicos 
heredados en el plutón, y con la existencia de una corteza continental antigua debajo de la región de Tejupilco. 
Las rocas metavolcánicas del ETJ, de acuerdo a la geoquímica de elementos traza, también tienen afinidad de arco 
volcánico calcialcalino evolucionado. 

El grupo Arcelia-Palmar Chico es una secuencia volcanosedimentaria con un espesor incompleto de ca. 2500 m, 
con una deformación heterogénea y un metamorfismo de muy bajo grado no penetrante, que sobreyace 
estructuralmente al esquisto Tejupilco. La secuencia consiste en caliza arcillosa, pizarra negra, filita, arenisca de 
grano grueso a fino, caliza micrítica y silícea, lavas basálticas almohadilladas y masivas y hialoclastitas 
intercaladas, así como algunos bancos de caliza masiva fosilífera. La arenisca de grano grueso de la parte inferior 
de la secuencia contiene fragmentos de rocas metamórficas de bajo grado del esquisto Tejupilco, lo que indica 
una naturaleza parautoctona para el grupo Arcelia-Palmar Chico. Diques máficos, y cuerpos ígneos máficos y 
ultramáficos ricos en homblenda se presentan en la secuencia volcanosedimentaria aparentemente como las facies 
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cogenéticas intrusivas del volcanismo submarino. Lentes de serpentinita como cuñas tectónicas también ocurren 
en algunos lugares. Aunque datos paleontológicos e isotópicos de K-Ar y 4OArP9 Ar para unidades ígneas indican 
que la edad del grupo Arcelia-Palmar Chico puede variar desde el Titoniano hasta el Cenomaniano, una edad 
Cretácico Temprano se considera como la más probable. Debido a que el grupo Arcelia-Palmar Chico está 
deformado heterogeneamente, aún preserva rasgos petrográficos de metamorfismo estático de piso oceánico con 
asociaciones metamórficas de facies de prehnita-pumpellyita. La geoquímica de elementos traza de las rocas 
volcánicas submarinas del grupo Arcelia-Palmar Chico indican principalmente afinidades de basalto toleítico 
intraplaca y/o MORB enriquecido, y de acuerdo a las relaciones estratigráficas, se interpretan como volcanismo 
de cuenca trasarco con poca o nula interacción con una probable corteza continental atenuada por tectonica 
distensiva. 

La deformación heterogéna del grupo Arcelia-Palmar Chico básicamente está caracterizada por la deformación 
intensa de su parte inferior incompetente (dominatemente sedimentaria) y la deformación tenue y no penetrante de 
su parte superior competente (esencialmente volcánica). Una gran cantidad de fallas inversas con vergencia hacia 
el oriente y a todas las escalas está presente en toda la secuencia. La parte inferior sedimentaria presenta dos fases 
de plegamiento: pliegues isoclinales y apretados con vergencia hacia el NE (F Al), Y pliegues cerrados y abiertos 
con vergencia hacia el W (F A2)' Estos rasgos estructurales pueden estar relacionados a una deformación 
progresiva importante del Cretácico Superior (orogenia Laramide). Se propone un modelo de inversión tectónica 
para la deformación progresiva del Cretácico Superior en la región. En este modelo se asume que fallamiento 
lístrico extensional relacionado con una cuenca tras arco del Cretácico Inferior (cuenca de Arcelia) fue reactivado 
como fallamiento compresional, con un plegamiento mayor de basamento (thick-skinned tectonics) por 
propagación de falla ocurrido en la última fase del evento orogénico del Cretácico Tardío. En este escenario, el 
contacto entre el grupo Arcelia-Palmar Chico y el esquisto Tejupilco subyacente, originalmente discordante, fue 
reactivado como una cabalgadura laramídica importante durante la deformación del grupo Arcelia-Palmar Chico. 

Se propone un modelo de evolución tectónica del Triásico al Cretácico para la región surponiente de México. En 
un contexto regional es importante considerar que el segmento mexicano de Pangea occidental fue un margen 
continental activo, como lo sugiere el cinturón plutónico calcialcalino pérmico-triásico en el oriente y el 
suroriente del México actual. Debido a que el esquisto Tejupilco no es congruente con la prolongación autóctona 
más occidental de este margen continental activo, se interpreta que el esquisto Tejupilco es un arco intraoceánico 
evolucionado del Triásico-Jurásico Inferior con raíces de corteza siálica antigua (xenolitos de Pepechuca) y con 
subducción hacia el poniente. El complejo Arteaga, contemporáneo con el esquisto Tejupilco y localizado al 
poniente de este, puede ser la correspondiente cuenca trasarco desarrollada parcialmente sobre el basamento 
siálico del arco y sobre litosfera oceánica. Este arco (terreno Guerrero real), como consecuencia del cierre de una 
cuenca oceánica, colisionó con la margen occidental de Pangea en el Toarciano (180-190 Ma) (orogenia Náhuatl) 
causando deformación dúctil, metamorfismo regional en facies de esquisto verde, y magmatismo (metagranito 
Tizapa y otros plutones) en el surponiente de México. Durante el Jurásico Tardío-Cretácico Temprano, por un 
cambio de polaridad de subducción poscolisión, se formó un arco continental submarino relacionado a una 
subducción hacia el oriente. Este arco (terreno Guerrero tradicional) se desarrolló esencialmente bajo condiciones 
submarinas someras sobre un basamento heterogéneo conformado por ensambles acrecionados de arco volcánico 
pre-Jurásico Superior y rocas siálicas antiguas. Simultáneamente, se formó una cuenca trasarco (grupo Arcelia­
Palmar Chico) sobre una corteza adelgazada. La evolución de está cuenca posiblemente estuvo controlada por un 
retroceso de la placa en subducción (slab rollback). Los ensambles de arco volcánico y cuenca trasarco del 
Jurásico Superior-Cretácico Inferior del surponiente de México (terreno Guerrero tradicional) son, por lo tanto, 
secuencias poscolisionales parautóctonas, productos de un sistema de arco continental submarino-cuenca tras arco 
con subducción al poniente y polaridad al oriente, que fueron plegadas y cabalgadas durante la orogenia 
laramídica del Cretácico Superior. 
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ABSTRACT 

Loeated in the southernmost part of the Cordilleran region of North Ameriea, in westem Mexieo, the Guerrero 
terrane was originally defmed as a large composite terrane without pre-upper Jurassie basement. Subsequently, it 
has currently been interpreted as an Upper Jurassic-Lower Cretaeeous intra-oeeanic volcanie arc eomplex 
accreted in Late Cretaeeous time onto the continental margin of the North America plateo The teetonic evolution 
of this part of the Cordilleran belt is, however, more intricate that previously thought, as documented in this work. 
The present thesis is related to detailed studies carried out in a key area of the southem Guerrero terrane, the 
Tejupilco region. This portion of southwestem Mexieo is loeated ca. 100 km SW from Mexico City. 

Main lithotectonic elements of the pre-Cenozoic geology of the Tejupilco region are: (1) an unexposed pre­
Mesozoic sialic crost evidenced by high-grade metamorphic xenoliths; (2) a penetrative strongly deformed and 
metamorphosed Triassic-Lower Jurassie evolved submarine arc sequence, Tejupilco schist and; (3) a deformed 
and slightly metamorphosed Cretaceous back-are basin sequence, Areelia-Palmar Chico group. The pre-Mesozoic 
sialic crost at the subsurface of the region, probably Proterozoic in age, is suggested by xenoliths of sillimanite­
bearing para- and orthogneisses found in an Oligocene rhyodacitic volcanic roeks in the Pepechuea peak at the 
northem part of the La Goleta ignimbritic volcanic field. Trace-elements geochemistry and isotopic Sm-Nd and 
Rb-Sr data (eNd(O) = - 6.1 to - 7.3; TOM = 1.2 to 1.6 Ga; 87Sr/86Sr{O) = 0.7178 to 0.7237) ofthe Pepechuea xenoliths 
are similar to those from granulitic paragneisses xenoliths in northem and central Mexico and exposed Mexiean 
Proterozoic basement, and they clearly indicate a strongly evolved substratum beneath Mesozoic arc sequences in 
the Tejupi\co region. Geophysical studies and other independent isotopie data also support an unexposed 
Proterozoic crost not only in this region, but also in other parts of southwestem Mexico. 

The Tejupilco schist is a polydeformed and polymetamorphosed marine volcanosedimantary sequenee (> 2,000 m 
of exposed structural thickness) whose lithology is: phyllite, quartz-phyllite, mica schist, and quartzite with 
interlayered metavolcaniclastic rocks, mafic and intermediate metavolcanics (green schists), and metarhyolitic 
rocks. The metasediments usually show two penetrative foliations, but in well-preserved rocks at least three 
phases of folding (FTh Fn, and Fn) were recognized. In the interlayered metavoleanic roeks, at least two 
foliations are also present, and they are clearly charaeterized by metamorphic biotite-bearing greensehist facies 
mineral assemblages. FnlMn and FnlMn in the Tejupilco schist are interpreted as tectonothermic pulses of a 
pre-Cretaceous orogenic event. A key unit in the Tejupilco area is the Tizapa metagranite. The Tizapa metagranite 
is a synorogenic milonitized pluton with top to the east sense of shear that is in agreement with the ductile 
deformation and metamorphism (FnlMn ) of the Tejupilco sehist. Beeause of the synorogenic nature of the 
Tizapa metagranite, its emplacement dates the pre-Cretaceous regional deformation and metamorphism and 
postdates the protoliths ofthe Tejupilco schist. Based on an U-Pb zircón age of 186.5 ± 7.4 Ma obtained for the 
Tizapa metagranite, the pre-Cretaceous orogenie event in the region, here termed Náhuatl orogeny, is then 
Toarcian, and the Tejupilco schist protoliths must be pre-Toarcian units. A poorly defined Triassie-Early Jurassic 
age is considered for these protoliths, as suggested by Pb-Pb model ages of the Tizapa volcanogenie concordant 
ore deposito On the other hand, the Tizapa metagranite is a ealc-aIkaline peraluminous granite with volcanic arc 
affinity, with 87Sr/86Sr(i) = 0.7078, eNd (i) = - 3.5 and TOM = 1.3 Ga, consistent with its isotopie U-Pb zircón data 
suggesting inherited Proterozoie (upper intereept ages) components in the pluton, and with the existence of an old 
continental crost beneath Tejupilco region. Trace-element geoehemistry of the Tejupilco schist volcanogenie 
assemblage also indicates an evolved calc-aIkaline arc affinity for the sequenee. 

The Arcelia-Palmar Chico group is a volcanosedimentary sequenee no less than 2,500m thick, with a 
heterogeneous deformation and a non-penetrative very low-grade metamorphism and structurally overlying the 
Tejupilco schist. The sequence consists of argillaeeous limestone, black shale, phyllite, coarse- to fine-grained 
sandstone, micritic and siliceous limestone, interlayered submarine massive and pillowed basaltic lavas and 
hyaloclastites, and sorne patches of fossiliferous massive limestone. The coarse-grained sandstone of the lower 
part of the sequence eontains fragments of low-grade metamorphic rocks of the Tejupilco schist, suggesting a 
parautoehthonous nature for the Areelia-Palmar Chico group. Probably cogenetic intrusive facies of the 
submarine volcanism consisting of basaltic dikes and homblende-rieh mafie and ultramafic igneous bodies are 
present in the volcanosedimentary sequence. Serpentinite lenses as teetonie wedges also oeeur in sorne plaees. 
Although paleontologic material and K-Ar and 40 ArP9 Ar isotopic data for igneous units indicate that the age of 
the Arcelia-Palmar Chico group may vary from Thitonian to Cenomanian, an Early Cretaceous age for the 
Areelia-Palmar Chieo group is mainly considered. As the Arcelia-Palmar Chico group is heterogeneously 
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defonned, the submarine volcanic rocks still preserve petrographic features of static ocean-floor metamorphism 
with prehnite-pumpeIlyite facies metamorphic assemblages. Trace-element geochemistry of fresh submarine 
volcanics of the Arcelia-Palmar Chico group mostIy indicate intraplate tholeiitic basalt and/or E-type MORB 
affinities, and according to their stratigraphic relationships, theyare interpreted as back-arc basin volcanism with 
little or not interaction with a continental crost probably attenuated by extensional tectonics. 

The strongly defonned incompetent lower part (dominantly sedimentary) and mildly defonned competent upper 
part (essentiaIly volcanic) basicaIly characterize the heterogeneous defonnation of the Arcelia-Palmar Chico 
group. A lot of imbricate E-vergence thrust faults at different scales are present in aIl the sequence. The structural 
geometry in the sedimentary lower part is defined by two phases of folding: NE-vergence tight to isoclinal folds 
(F Al), and W -vergence close to open folds (F Al)' These structural features may be related to a main Upper 
Cretaceous progressive defonnación (Laramide orogeny) that, by changes in the stress field, rate of strain, and 
heterogeneous rheologic behaviour of involved lithology, yielded superposed folding with different geometries. A 
model of inversion tectonics is proposed for the Upper Cretaceous progressive defonnación in the region. In this 
model it is assumed that extensional listric faulting related to a Early Cretaceous back-arc basin (Arcelia basin) 
was reactivated as thrust fauIting, and a fault-propagation major fold of basement (thick-skinned tectonics) 
occurred in the late phase of the Upper Cretaceous orogenic event. In this scenario,the contact between the 
Arcelia-Palmar Chico group and the underlying Tejupilco schist, fonnerly unconformable, was reworked as an 
important Laramide thrust fault during the defonnation ofthe Arcelia-Palmar Chico group. 

A tectonic evolution model from Triassic to Cretaceous times for southwestern Mexico is proposed. In a regional 
context, it is important t6 consider that the Mexican segment of western Pangea was an active continental margin, 
as suggested by the Pennian-Triassic calc-alkaline plutonic belt in the present eastern and southeastern Mexico. 
Since the Tejupilco schist is not in agreement with the autochthonous westernmost prolongation of this active 
continental margin, an offshore east-facing Triassic-Lower Jurassic evolved arc with old sialic roots (Pepechuca 
xenoliths) is inferred for the Tejupilco schist. The coeval Arteaga complex in the west may be the corresponding 
back-arc basin developed partiaIly on the old sialic basement ofthe arc and on oceanic lithosphere. This evolved 
arc (real Guerrero terrane), by closing of an oceanic basin, collided onto western margin of Pangea during 
Toarcian time (180-190 Ma) (NáhuatI orogeny), causing regional ductile defonnation, greenschist facies 
metamorphism, and magmatism (Tizapa metagranite and other plutons) in southwestern Mexico. During Late 
Jurassic-Early Cretaceous times, following a post-collisional change in the subduction polarity, a west-facing 
sub marine continental arc is fonned. This new arc (current Guerrero terrane) was essentially developed under 
shallow marine conditions on a heterogeneous basement composed by accreted pre-Upper Jurassic arc-related 
assemblages and old sialic rocks. Simultaneously, a back-arc basin floored by attenuated continental crust was 
fonned (Arcelia-Palmar Chico group). A possible process of slab rollback dr~ve the evolution of the basin. The 
Upper Jurassic- Early Cretaceous arc and baek-are assemblages in southwestern Mexico (current Guerrero 
terrane) are then eonsidered to be post-collisional parautochthonous sequences, products of a west-facing 
sub marine continental arc-back are basin system, that was folded and fauIted in the Upper Cretaceous Laramide 
orogeny. 
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l. INTRODUCCIÓN 

Las rocas metavolcanosedimentarias precenozoicas que afloran en la cuenca del río Balsas, y 

parte de la vertiente del Pacífico, en los estados de México, Guerrero y Michoacán (Figura 1), 

fueron agrupadas como complejo Tierra Caliente a reserva de un mejor conocimiento de sus 

relaciones geocronológicas, estratigráficas y estructurales (Ortega-Gutiérrez, 1981). Tomando 

en consideración una aloctonía inferida para el "ensamble eugeosinclinal del Triásico 

Superior" en el norte, centro y sur de México (de Csema, 1970), el complejo Tierra Caliente 

fue interpretado como una yuxtaposición de dos terrenos, uno perteneciendo a un contexto de 

trinchera oceánica y el otro a un ambiente de arco de islas-mar marginal (Ortega-Gutiérrez, 

1981). Las mismas rocas, con base en diferencias estratigráficas, estilos estructurales, y de 

metamorfismo, fueron subsecuentemente descritas como parte del terreno Guerrero (Campa y 

Coney, 1983). El terreno Guerrero fue originalmente definido como un terreno 

tectonoestratigráfico del Jurásico Superior-Cretácico Inferior compuesto por los subterrenos 

Teloloapan-Ixtapan, Huetamo y Zihuatanejo (Campa y Coney, 1983). Si bien la cabalgadura 

de Tel010apan (Campa et al., 1976) que aparentemente sobrepone rocas volcanosedimentarias 

sobre calizas cretácicas de la plataforma Morelos-Guerrero fue considerada el margen oriental 

del terreno Guerrero (Campa y Coney, 1983), la relación entre los subterrenos no fue 

establecida. Subdivisiones adicionales para el terreno Guerrero meridional, o Náhuatl de 

Sedlock et al. (1993), han sido propuestas con base en datos geoquímicos, isotópicos, y algo de 

información paleontológica (Talavera-Mendoza et al., 1993; Centeno-García et al., 1993a). 

Las sequencias vocanosedimentarias mesozoicas fueron reagrupadas en subterreno Teloloapan 

del Hauteriviano (?)-Aptiano, subterreno Arcelia-Pamar Chico del Albiano-Cenomaniano, y el 

subterreno Zihuatanejo-Huetamo del Ladiniano al Albiano, con relaciones tectónicas 

observadas e inferidas entre ellos (Talavera-Mendoza et al., 1993; Centeno-García et al., 

1993a). Estos subterrenos fueron interpretados como un sistema de multiarcos acrecionados a 

la placa Norteamericana. Así, el subterreno Teloloapan, la porción más oriental del terreno 

Guerrero, fue considerado como un arco de islas intraoceánico evolucionado y cabalgado sobre 

la plataforma Morelos-Guerrero (Talavera-Mendoza, 1993; Talavera-Mendoza et al., 1995; 

Talavera-Mendoza y Guerrero-Suastegui, 2000); el subterreno Arcelia-Palmar Chico como un 

arco de islas intraoceánico primitivo (Ortiz-Hemández et al., 1991; Talavera-Mendoza, 1993) 
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Figura 1. Mapa geológico simplificado del sur de México (modificado de Ortega-Gutiérrez el al., 1992) mostrando la localización de la 
región de Tejupilco y los limites entre los terrenos Guerrero (TG), Mixteco (TM), Zapoteco (TZ), y Chatino (TCH) (Campa y Coney, 
1983; Sedlock el a/., 1993). Debido a que ellfmite entre los TG meridional (terreno Náhuatl, de Sedlock et al., 1993) y TM propuesto 
por Campa y Coney (1983) (1) ha sido controversial, el considerado por Sedlock el al. (1993) (2), excluyendo a la plataforma calcárea 
Morelos-Guerrero (PMG) del TM, también se senala. Las localidades que se muestran son mencionadas en el texto y corresponden 
a: PV, Puerto Vallarta; Cu, Cuale; Co, Colima; VS, Valle de Santiago; Ar, Arteaga; IZ, Ixtapan-Zihuatanejo; LO, Las Ollas; P, Petatlán; 
PO, Placeres del Oro; Pp, Pepechuca; H, Huetamo; A, Arcelia; TI, Teloloapan; Ix, Ixcuinatoyac; TC, Tierra Colorada; Ac, Acapulco; 
Zp, Zempoala; SN, Sierra Nevada; Cha, Chalcatzingo; Chi, Chautla; 01, Olinalá; PN, Puente Negro; At, Acatlán; Hu, Huajuapan; Tx, 
Tlaxiaco, PE, Puerto Escondido. En el mapa indice se muestran las rocas volcánicas oligocénicas y mioceno-cuaternarias de la 
Sierra Madre Occidental (SMOCC) y la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM), respectivamente. 
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o una cuenca oceánica trasarco (Talavera-Mendoza et al., 1993; Centeno-García et al., 1993a). 

El subterreno Zihuatanejo-Huetamo se interpretó como un ensamble de arco de islas 

(secuencia Zihuatanejo) desarrollado sobre una corteza oceánica previamente deformada 

(complejo Arteaga, Centeno-García et al., 1993b), con un complejo de subducción (complejo 

Las Ollas) (Talavera-Mendoza et al., 1993; Centeno-García et al., 1993a), y una cuenca 

trasarco (secuencia Huetamo) desarrollada sobre la prolongación más oriental del complejo 

Arteaga ( complejo Placeres). 

El terreno Guerrero ha sido, por lo tanto, considerado la mayor acreción tectónica de arcos 

volcánicos intraoceánicos mesozoicos, carentes de basamento siálico pre-Jurásico, a la margen 

continental de México (e.g. Ortiz et al., 1991; Campa y Coney, 1993; Lapierre et al., 1992; 

Tardy et al., 1991; 1992; 1994; Talavera-Mendoza et al., 1995; Talavera-Mendoza y Guerrero­

Suastegui, 2000). Uno de los principales argumentos para esta interpretación es la virtual 

ausencia de rocas metamórficas de grado medio y alto en el terreno Guerrero, contrastando 

notablemente con los terrenos adjacentes Mixteco y Zapoteco, en los que rocas paleozoicas y 

precámbricas de este tipo afloran ampliamente. Sin embargo, datos geológicos, petrológicos, 

geoquímicos, y geocronológicos publicados parcialmente (E lías-Herrera y Sánchez-Zavala, 

1990; Elías-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 1997; Elías-Herrera et al., 1998; 2000), Y 

documentados con detalle en el presente trabajo, demuestran la existencia de un basamento 

metamórfico pre-Jurásico Tardío, y una corteza siálica antigua debajo de las unidades 

metavolcanosedimentarias del terreno Guerrero en la región de Tejupilco. La presencia de 

rocas metamórficas del Triásico-Jurásico Inferior, y de corteza continental antigua debajo de 

ensambles litotectónicos de la región que comúnmente se han considerado como adiciones 

oceánicas del Jurásico Superior-Cretácico al continente, son elementos innovadores y 

fundamentales en la estructura cortical del sur de México, y modifican radicalmente las 

reconstrucciones paleogeográficas y tectónicas de esta parte de la región cordillerana de 

Norteamérica. La geología de la región de Tejupilco (Figura 1) es por lo tanto clave para un 

. entendimiento más profundo de la acreción de terrenos mesozoicos al macizo cristalino del sur 

de México. 
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El presente trabajo, por lo anterior, está enfocado principalmente a la geología de la región de 

Tejupilco debido a que: (1) el basamento pre-Jurásico Tardío del terreno Guerrero más 

cercano al terreno Mixteco está ampliamente expuesto; (2) la relación estratigráfica-estructural 

entre las rocas pre-Jurásico Superior y cretácicas puede ser descifrada con más detalle a lo 

largo de una estructura anticlinal mayor; (3) niveles estructurales inferiores del terreno 

Guerrero están expuestos en la región debido a esta estructura; (4) corteza siálica antigua 

debajo de las secuencias volcanosedimentarias mesozoicas de la región fue muestreada por 

rocas volcánicas mediante xenolitos; (5) rocas pre-Jurásico Superior con abundantes 

componentes de corteza continental contrastan notablemente con las rocas cretácicas 

sobreyacentes de afinidad oceánica, lo que permite un análisis más objetivo de la evolución 

mesozoica de la región y del sur de México; (6) un mejor conocimiento de la evolución 

geológica de la región es fundamental para la evaluación de su potencial minero, ya que en 

ésta ocurren sulfuros masivos polimetálicos mesozoicos y yacimientos vetiformes 

hidrotermales del Paleogeno; (7) la red de vías de comunicación es buena, con acceso 

prácticamente a cualquier área de la región. 

Para los propósitos de este trabajo, lo que aquí se considera como región de Tejupilco, es una 

superficie de ca. 12,000 km2 que comprende la porción suroccidental del estado de México y 

partes aledañas de los estados de Guerrero y Michoacán, desde las inmediaciones de Taxco 

hasta las áreas aledañas a Zitácuaro (Figuras 1 y 2). El trabajo de campo consistió en 

innumerables reconocimientos con menor o mayor detalle por toda la región y partes aledañas; 

cartografia geológica a detalle en áreas de Zacazonapan, Tejupilco y Sultepec (Figura 2); 

levantamiento e interpretación de secciones estructurales; colección de varios cientos de 

muestras de roca para petrografia, muchas de ellas orientadas para micro tectónica, y varias 

decenas de muestras para geoquímica, análisis isotópico, y geocronología. Los análisis 

químicos, así como los datos geocronólogicos e isotópicos, fueron obtenidos en su mayor 

parte como servicio comercial, por lo que la discusión e interpretación en cada caso es 

responsabilidad exclusiva del autor. Otra faceta importante del trabajo de campo son los 

diversos reconocimientos geológicos que se hicieron por todo el terreno Guerrero meridional y 

partes aledañas de los terrenos adyacentes con el objeto de tener una visión más amplia del 

contexto geológico regional, el cual se discute a continuación. 
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D. CONTEXTO GEOLÓGICO REGIONAL 

La región de Tejupilco se localiza en el extremo sur de la región cordillerana de Norteamérica, 

en el margen continental activo del sur de México (Figura 1). Este margen, en comparación 

con otros límites de placas convergentes, es anormal; se caracteriza por una pendiente interna 

de trinchera angosta, truncamiento de rocas mesozoicas y cenozoicas por erosión tectónica o 

remoción lateral, y por levantamientos diferenciales del borde continental e intensa erosión 

supracortical (e.g. de Cserna, 1961; 1967; Karig et al., 1978; Morán-Zenteno et al., 1996). Las 

rocas precenozoicas de basamento expuestas en esta parte de México consisten principalmente 

en complejos metamórficos paleozoicos y secuencias volcanosedimentarias y sedimentarias 

mesozoicas con trenes estructurales que comunmente son truncados por la línea de costa actual 

con ángulos mayores a 45°, y que han sido agrupadas en los terrenos Guerrero, Mixteco y 

Chatino (Sedlock et al. 1993). 

D.1 Terreno Guerrero 

El terreno Guerrero 1 comunmente se conoce como un terreno compuesto y enorme constituí do 

por secuencias volcanosedimentarias de arcos de islas del Jurásico Superior-Cretácico Inferior, 

depositadas sobre litosfera oceánica, y posteriormente acrecionados durante el Cretácico 

Tardío. En estas secuencias, sin embargo, se han reconocido discordancias importantes que 

ponen en evidencia unidades de basamento pre-Jurásico Superior, elementos fundamentales en 

la evolución del terreno Guerrero, los cuales implican una historia tectónica más compleja de 

lo que hasta ahora se ha considerado, y que para los propósitos de este trabajo se enfatizan 

aquí. 

11.1.1 Complejo Arteaga 

Aparte del esquisto Tejupilco, un elemento central del presente trabajo documentado con 

detalle más adelante, el complejo Arteaga (Centeno-García et al., 1993b; Centeno-García, 

1. Se sigue prefirendo este nombre, en lugar de terreno Náhuatl (Sedlock el al., 1993), por ser el más aceptado en 
la literatura correspondiente. 
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1994; Centeno-García et al., 2003) es otra de las unidades pre-Jurásico Superior. Este 

complejo se encuentra 250 km al poniente de la región de Tejupilco, en el área de Arteaga­

Tumbiscatío, estado de Michoacán, y consiste en una secuencia fuertemente deformada y 

ligeramente metamorfizada de lutitas negras, areniscas cuarcíticas, algo de pedernal, 

grauvacas, lavas basálticas almohadilladas, y bloques erráticos de caliza y pedernal. La 

secuencia está intrusionada por cuerpos dioríticos y graníticos, y está cubierta 

discordantemente por rocas volcanosedimentarias del Jurásico Superior (?)-Cretácico de arco 

volcánico (Centeno-García et al., 1993b; Centeno-García, 1994; Centeno-GarCÍa et al., 2003). 

La edad del complejo está pobremente definida como Triásico Medio-Triásico Tardío con base 

en radiolarios del Ladiniano-Camiano en pedernales (Campa et al., 1982), aunque su edad 

puede variar desde el Pérmico Tardío hasta el Jurásico Temprano según información reciente 

sobre edades de zircones detríticos (Centeno-García et al., 2003). Los metasedimentos del 

complejo (Formación Varales), de acuerdo a datos isotópicos Sm-Nd y elementos traza, se 

caracterizan por contener detritos proterozoicos reciclados, mientras que las lavas basálticas 

tienen afinidad de basalto de dorsal mesocéanica (MORB, por sus siglas en inglés), y ambas 

litologías, sedimentos y lavas, fueron interpretadas originalmente como parte de una secuencia 

oceánica acrecionada (Centeno-García et al., 1993a; Centeno-García, 1994). Sin embargo, el 

origen y la deformación del complejo Arteaga siguen siendo problemas sin resolver (Centeno­

García et al., 2003). La prolongación hacia el oriente del complejo Arteaga se encuentra 

aparentemente en Placeres del Oro y otras áreas pequeñas al sur de Huetamo, en donde afloran 

metabasaltos con metasedimentos intercalados y filitas con bloques de cuarcita (formación Río 

Placeres, Pantoja-Alor, 1990; o complejo Placeres, Centeno-García, 1994). La parte superior 

de esta secuencia metamórfica no aflora; sin embargo, la abundancia de fragmentos de 

cuarcitas y rocas metamórficas de bajo grado en conglomerados de las rocas del Jurásico 

Superior (?)-Cretácico no metamorfizadas de San Lucas-Huetamo (Pantoja-Alor, 1959; 1990; 

Johnson et al., 1991; Guerrero-Suástegui, 1997) sugieren una discordancia erosional. 

II.I.2 Otras unidades de basamento pre-Jurásico Superior 

Otras unidades probables de basamento pre-Jurásico Superior se encuentran en la porción más 

suroccidental y meridional del terreno Guerrero, en las áreas de Puerto Vallarta-Cuale, Jalisco, 
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e Ixtapa-Zihuatanejo, Camalotitos-Petatlán e Ixcuinatoyac-El Ocotito, Guerrero. En el distrito 

minero de Cuale, localizado en el macizo granítico del bloque Jalisco, se encuentra una 

secuencia fuertemente defonnada y metamorfizada de areniscas, lutitas y tobas riodacíticas 

cubierta discordantemente por otra secuencia no defonnada ni metamorfizada constituí da por 

lutitas, limolitas y tobas riolíticas (Macías-Romo y Solis-Pichardo, 1985; Schaaf et al., 2003). 

A la secuencia inferior metamorfizada, por correlación con rocas del complejo Arteaga, se le 

infirió una edad del Triásico Tardío-Jurásico Temprano, mientras que a la secuencia superior 

no metamorfizada, se le asignó originalmente una edad del Jurásico Tardío-Cretácico 

Temprano con base en algunos microfósiles (Macías-Romo y Solis-Pichardo, 1985). A esta 

última secuencia, que es la que encajona a los depósitos de sulfuros masivos de la región, se le 

ha reasignado recientemente una edad del Jurásico Medio-Jurásico Tardío con base en dos 

edades U-Pb (zircón) de 162.4 ± 0.7 Ma y 155.9 ± 1.6 Ma para rocas riolíticas del paquete 

vo1canosedimentario (Mortensen et al., 2003; Schaaf et al., 2003). 

Ambas secuencias están intrusionadas por rocas graníticas del Cretácico. Un grupo de estas 

rocas plutónicas (parte oriental del batolito de Puerto Vallarta) se caracteriza por finnas 

isotópicas Sm-Nd con afinidad de corteza continental evolucionada [valores negativos de SNd 

(100 Ma) hasta de - 7.2 Y TDM desde 0.5 hasta 1.6 Ga] (Schaaf, 1990; Schaafy Martínez-Serrano, 

1997; Schaaf et al., 2003), sugiriendo que componentes de corteza proterozoica fueron 

involucrados en el magmatismo del bloque Jalisco. La secuencia vo1canosedimentaria inferior 

metamorfizada, como parte de la roca encajonante prebatolítica, también presenta relaciones 

isotópicas Sm-Nd evolucionadas (muestra de esquisto verde con SNd (100 Ma) = - 10.1 Y TDM = 

1.6 Ga; Schaafy Martínez-Serrano, 1997), lo que indica reciclamiento de corteza antigua. 

En el área de Ixtapa-Zihuatanejo, el complejo Las Ollas (Vidal-Serratos, 1991a; Talavera­

Mendoza, 2000a) es un ensamble tipo melange fuertemente defonnado y metamorfizado, con 

rocas gabróicas milonitizadas, fragmentos y bloques de tamaños diversos de rocas máficas y 

ultramáficas serpentinizadas sin continuidad estratigráfica aparente, en una matriz esquistosa 

de serpentinita, y en rocas siliciclásticas flyschoides. Las rocas gabróicas presentan 

mesopliegues apretados e isoclinales con vergencia hacia el este; la matriz esquistosa se 

caracteriza por pliegues más complejos y zonas de cizalla, y las rocaas sedimentarias tienen un 



13 

crucero plisado (crenulation c/eavage) bien desarrollado. Superficies tipo S-C con una 

cinemática hacia el poniente en zonas de cizalla del complejo han sido reportadas (Talavera­

Mendoza, 2000a). Aunque un metamorfismo térmico y metasomatismo tardío están afectando 

al ensamble, el metamorfismo regional en los bloques de rocas máficas y ultramáficas es 

comparable a la facies de esquisto verde. No obstante, la asociación mineral glaucófano + 

lawsonita reconocida en bloques de rocas máficas sugiere que al menos la facies de esquisto 

azul fue alcanzada localmente (Talavera-Mendoza, 2000a). El complejo Las Ollas ha sido 

interpretado como remanentes de una zona de subducción con polaridad hacia el oriente 

relacionado con el arco volcánico Zihuatanejo (secuencia volcanosedimentaria de Zihuatanejo) 

del Cretácico Inferior (Vidal-Serratos, 1991a; Talavera-Mendoza, 2000a). El melange de Las 

Ollas fuertemente deformado y metamorfizado puede, sin embargo, ser de edad precretácica 

debido a que, según observaciones propias, parece estar cubierto discordantemente por la 

secuencia suavemente plegada y no metamorfizada de Zihuatanejo. 

La edad cretácica para el complejo Las Ollas fue inferida con base en edades K-Ar y 4°Ar/39 Ar 

(homblenda) de 96 ± 2 Ma y 112 ± 3 Ma (Delgado-Argote, 1986; Delgado-Argote et al., 1992) 

para diques dioríticos intrusionando a otros cuerpos ultramáficos de la región costera de 

Zihuatanejo, los cuales son interpretados como parte del complejo Las Ollas (Talavera­

Mendoza, 2000a). Una edad cretácica para todos los cuerpos uItamáficos de esta región es 

cuestionable. En el área de Camalotitos-Petatlán, pequeños cuerpos ultramáficos 

serpentinizados en una secuenCla volcanogénica con deformación dúctil penetrante y un 

metamorfismo en facies de esquisto verde fueron interpretados como parte del basamento local 

de la secuencia de Zihuatanejo (Delgado-Argote et al., 1992). Por otro lado, los complejos 

ultramáfico-dioríticos del Tamarindo y Loma Baya poco deformados, que incluyen los cuerpos 

ultamáficos más grandes de la región, fueron considerados elementos plutónicos del arco 

cretácico (Delgado-Argote et al., 1992). Además, la secuencia de arco volcánico de 

Zihuatanejo en su parte inferior contiene conglomerados polimícticos (conglomerado 

Posquelite) con fragmentos de metagranito, esquisto de mica, cuarcita, metarenisca, y gneis 

cuarzofeldespático (Vidal-Serratos, 1991a; 1991b; Talavera-Mendoza, 1993). Clastos de 

metacuarzoarenita y metagranito del conglomerado Posquelite dieron valores negativos CNd (i) 

de - 4.2 Y - 2.7, Y edades modelo Sm-Nd de 1.1 y 1.2 Ga, respectivamente (datos de Peter 
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Schaaf publicados en Centeno-García et al., 2003), lo que sugiere un basamento metamórfico 

con material cortical antiguo reciclado en la región. Una relación discordante entre el ensamble 

tipo melange de Las Ollas y la secuencia Zihuatanejo es por lo tanto factible. El complejo Las 

Ollas, que no implica necesariamente todos los cuerpos ultramáficos de la región, puede 

alternativamente interpretarse como parte del basamento de la región y representar un 

complejo de subducción precretácico. 

En el área de Camalotitos-Petatlán, el basamento precretácico aparente está representado por 

una secuencia metavolcanosedimentaria prealbiana (de Cserna et al., 1978; Delgado-Argote, 

1986; Delgado-Argote et al., 1992), aunque su edad no ha sido claramente establecida. Por 

ejemplo, de Cserna et al. (1978) reportó una isócrona Rb-Sr (4 puntos) de roca total de 311 ± 

30 Ma con una relación inicial 87Sr/86Sr de 0.7037 para estas rocas. Delgado-Argote et al. 

(1986), con base en datos Rb-Sr de una roca basáltica interestratificada de la secuencia y esta 

relación inicial, o asumiendo una relación inicial de rocas similares (0.7046), obtuvo edades de 

228.3 Ma ó 198.2 Ma, respectivamente. Así, las rocas metavolcanosedimentarias precretácicas 

de Camalotitos-Petatlán pueden tener una edad del Triasico Tardío-Jurásico Tern:prano, y su 

correlación con el complejo Arteaga parece ser válida (e.g. Delgado-Argote et al., 1992). 

En el área de Ixcuinatoyac-El Ocotito, al norte de Acapulco, las unidades con posibles edades 

precretácicas corresponden a las Formaciones Ixcuinatoyac y Chapolapa (de Cserna, 1965; 

K.lesse, 1968). La primera está compuesta por filitas/pizarras, cuarcitas, conglomerados con 

clastos de cuarcitas y rocas graníticas, así como metasedimentos tobáceos, con una edad 

inferida del Paleozoico tardío (Klesse, 1968). La segunda consiste principalmente en rocas 

volcánicas y volcaniclásticas calcialcalinas de composición andesítica a riolítica, y con una 

edad tentativa del Triásico Tardío-Jurásico Temprano (de Cserna, 1965; Klesse, 1968). 

Alternativamente, las rocas de ambas unidades fueron interpretadas posteriormente como una 

secuencia volcanosedimentaria del Jurásico Superior (?)-Cretácico Inferior de cuenca trasarco 

(Sabanero-Sosa, 1990). 

Las Formaciones Ixcuinatoyac y Chapolapa están fuertemente plegadas con desarrollo de 

foliación y con un metamorfismo regional de facies de esquisto verde (Klesse, 1968), aspectos 
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que se han podido corroborar en varios reconocimientos que se han hecho a la región; sin 

embargo, el contacto entre ambas unidades, descrito originalmente por Klesse como 

discordante, no fue observado. La relación estratigráfica entre la Fonnación Chapolapa y las 

calizas albiano-cenomanianas de la Fonnación Morelos sobreyaciente está obliterada por 

fallamiento lístrico relacionado con la exhumación paleógena del margen continental, por lo 

que no se puede discernir si es transicional (Sabanero-Sosa, 1990), o discordante (de Cserna, 

1965; Klesse, 1968). Sin embargo, la defonnación y el metamorfismo regional penetrante de 

bajo grado que manifiestan las Fonnaciones Ixcuinatoyac y Chapolapa sugieren una edad 

precretácica para ambas unidades. Aunque recientemente se obtuvo una edad de intersección 

inferior U-Pb (zircón) de 125 ± 3 Ma para una roca metavolcánica de la Fonnación Chapolapa 

(datos no publicados de Teodoro Hernández). 

ll.2 Terreno Mixteco 

El terreno Mixteco está esencialmente caracterizado por un basamento metamórfico paleozoico 

denominado Complejo Acatlán (Ortega-Gutiérrez, 1981; Yañez et al., 1991). Este es un 

basamento polidefonnado y metamorfizado constituido principalmente de metasedimentos, 

migmatitas, metagranitoides, y fragmentos de ofiolita ec1ogitizada, en el que se han 

interpretado al menos dos eventos orogénicos mayores (e.g. Ortega-Gutiérrez et al., 1999; 

Sánchez-Zavala et al., 2000). El primer evento, posiblemente relacionado con una colisión 

entre Laurencia y Gondwana y el cierre de Iapetus, involucró metamorfismo de alta presión y 

magmatismo sintectónico del Ordovícico Tardío-Silúrico Temprano (Ortega-Gutiérrez et al., 

1999). El segundo corresponde a una posible interacción oblicua entre Laurencia y Gondwana 

con el cierre de una cuenca trasarco con magmatismo sintectónico y metamorfismo de bajo 

grado durante el Devónico Medio (Sánchez-Zavala et al., 2000). 

El Complejo Acatlán está cubierto discordantemente por rocas sedimentarias marinas de aguas 

someras cuya edad varía desde el Devónico Tardío hasta el Pénnico (Corona-Esquivel, 1981; 

Villaseñor-Martínez et al., 1987; Vachard et al., 2000) (no representadas en la Figura 1 por 

razones de escala), por rocas volcánicas del Triásico (?) y capas marinas y continentales del 

Jurásico Medio (Erben, 1956; Corona-Esquivel, 1981; Morán-Zenteno et al., 1993), por calizas 
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cretácicas, y por unidades sedimentarias y volcánicas cenOZOicas. La cubierta no 

metamorfizada paleozoica y mesozoica del terreno Mixteco está deformada, con anticlinales y 

sinclinales amplios con orientación norte-sur, y con discordancias no pronunciadas, lo que 

indica que esta aparentemente fue poco afectada por eventos orogénicos del Paleozoico tardío 

o del Mesozoico. Aunque es indudable que el basamento cristalino jugo un papel importante 

en el estilo de deformación de la cubierta al comportarse como un bloque cortical rígido. Las 

rocas paleozoicas de la cobertura del terreno Mixteco posiblemente fueron parte de una 

margen convergente con poca o nula deformación compresiva, una vez que Pangea fue 

consolidada. Así lo sugiere el cinturón de rocas plutónicas calcialcalinas pérmico-triásicas no 

deformadas que se extienden desde el noreste hasta el sureste de México, y que ha sido 

interpretado (Torres et al., 1999) como un arco magmático ligado a una zona de subducción 

hacia el oriente en el borde occidental de Pangea. 

La evolución del terreno Mixteco durante el Mesozoico (Caballero-Miranda et al., 1990; 

Morán-Zenteno et al., 1993) estuvo caracterizada por: 1) cambios de un régimen de 

levantamientos tectónicos a tectónica extensional con subsidencias durante el Triásico-Jurásico 

Temprano, 2) breves transgresiones marinas de origen Pacífico con sedimentación somera, 

alternando con depósitos fluviales durante el Jurásico Medio (Conglomerado Cualac, Grupo 

Tecocoyunca y Formación Tecomazuchil) y Jurásico Tardío-Cretácico Temprano, 3) actividad 

volcánica subaérea en algunos lugares, durante el Hauteriviano-Barremiano, 4) desarrollo 

amplio de una plataforma calcárea durante el Albiano-Turoniano, y 5) un levantamiento 

general con plegamiento después del Turoniano. Por otro lado, estudios paleomagnéticos 

(Morán-Zenteno et al., 1988; Ortega-Guerrero y Urrutia-Fucugauchi, 1993; B6hnel, 1999) 

sobre unidades jurásicas y cretácicas del terreno Mixteco, sugieren una desplazamiento de este 

durante el Jurásico Tardío desde una posición más septentrional con relación a hasta su 

posición actual que se ha mantenido desde el Albiano. 

El borde oriental del terreno Mixteco está claramente definido por la zona de falla de Caltepec, 

cuya actividad tectónica principal estuvo relacionada con la yuxtaposición de este terreno y el 

Zapoteco durante el Pérmico Temprano (E lías-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002) durante la 

consolidación de Pangea centro-occidental. Por otro lado, el límite occidental con el terreno 
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Guerrero ha sido polémico. Para algunos autores (Campa y Coney, 1983; Talavera-Mendoza et 

al, 1995; Talavera-Mendoza y Guerrero-Suastegui, 2000) la plataforma calcárea Morelos­

Guerrero, como parte del terreno Mixteco, está cabalgada por rocas volcanosedimentarias del 

terreno Guerrero en la región de Taxco-Teloloapan (Figura 1). Asimismo, rocas del Complejo 

Acatlán están cabalgando a capas rojas y calizas albianas de la plataforma Morelos-Guerrero a 

lo largo de la falla de Papalutla (de Csema et al., 1980), a la cual Sedlock et al. (1993) 

consideraron como el probable límite occidental del terreno Mixteco (Figura 1). Para otros 

autores (Lang et al., 1996, Cabral-Cano et al., 2000) las rocas jurásico-cretácicas del norte del 

estado de Guerrero presentan compatibilidad estratigráfica y estructural, por lo que no existe 

límite entre los terrenos Mixteco y Guerrero. 

En la región de Taxco-Teloloapan, las cabalgaduras de Teloloapan y Pachivia, uno de los 

límites propuestos entre los terrenos Guerrero y Mixteco (límite 1, Figura 1) (Campa y Coney, 

1983; Talavera-Mendoza et al., 1995; Talavera-Mendoza y Guerrero-Suástegui, 2000), 

parecen corresponder más bien a estructuras someras del Cretácico Tardío y no a fallas 

corticales. Las cabalgaduras involucran a rocas flyschoides del Cretácico Superior. La 

presencia de rocas metavolcanosedimentarias en el área de Taxco-Taxco El Viejo, 20-25 km al 

oriente de esta zona de fallas, indica continuidad de volcanismo de arco a través de este 

supuesto límite de terrenos. A diferencia de otros límites de terrenos en el sur de México 

corroborados como estructuras corticales mayores por medio de perfiles magnetotelúricos, el 

límite entre los terrenos Guerrero y Mixteco propuesto por Campa y Coney (1983) no fue 

detectado con estos perfiles (Jording et al., 2000). 

El otro límite propuesto, la falla de Papalutla (límite 2, Figura 1), pone en contacto filitas y 

cuarcitas del Complejo Acatlán sobre calizas y capas rojas albianas en el área de Papalutla­

Zicapa (de Csema et al., 1980). En su prolongación 50 km al nororiente, en el área de Chiautla, 

Morelos, rocas del Complejo Acatlán cabalgan discretamente (zona de falla de varios metros 

de anchura) a calizas cretácicas fuertemente plegadas y foliadas y a rocas conglomeráticas 

cretácicas (?). La falla de Papalutla parece no ser tan evidente hacia el sur (e.g. Salinas-Prieto, 

1984; Campa et al., 1998), sin embargo, en el área de Colotlipa, al sureste de Chilpancingo y 

noreste de Tierra Colorada, rocas metasedimentarias del Complejo Acatlán cabalgan a calizas 
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cretácicas, lo que evidencia la continuidad de la estructura. La falla de Papalutla al marcar un 

cambio abrupto en la estratigrafía de la región y delimitar claramente las rocas de basamento 

del Complejo Acatlán, puede ser una frontera geológica entre bloques corticales, aunque su 

expresión superficial puede manifestar retrabajos tectónicos posteriores (e.g. Cerca et al., 

2001). 

11.3 Terreno Chatino 

El terreno Chatin02 (Xolapa de Campa y Coney, 1983) está básicamente conformado por el 

Complejo Xolapa (de Csema, 1965; Ortega.Gutiérrez, 1981), el cual consiste en migmatitas, 

ortogneises (granitoides deformados), paragneises, anfibolitas y esquistos, con abundancia de 

granitos, pegmatitas y diques máficos no deformados (Ortega-Gutiérrez, 1981). La edad de los 

protolitos sedimentarios es incierta, aunque parte de estos parecen ser más antiguos que los 

granitoides deformados jurásicos y cretácicos (Guerrero-García, 1975; Morán-Zenteno, 1992) 

que intrusionan a los paragneises. Edades U-Pb (zircón) (Herrmann et al., 1994) de 

migmatitas, ortogneises y plutones deformados indican un metamorfismo de grado medio/alto 

y migmatización durante el Paleoceno y magmatismo hasta el Oligoceno, con componentes 

(nucleos de zircón) grenvillianos reciclados. Dado que componentes de corteza proterozoica en 

el Complejo Xolapa son también sugeridos por firmas isotópicas Sm-Nd (Morán-Zenteno, 

1992), este se ha interpretado como un arco jurásico-cretácico desarrollado sobre o cerca de un 

margen continental formado probablemente por los complejos Oaxaqueño y Acatlán (Morán­

Zenteno, 1992; Herrmann et al., 1994), y/o una posible rehomogeneización paleocénica de 

estos basamentos cristalinos por metamorfismo de grado medio/alto y migmatización 

(Herrmann et al., 1994). La exhumación cenozoica del Complejo Xolapa, que representa 

porciones de corteza media, se ha relacionado con la migración hacia el oriente de la unión 

triple (trinchera-trinchera-tranformante) entre las placas de Norteamérica, Farallón y Caribe, 

ligada al desplazamiento del bloque Chortis (Morán-Zenteno et al., 1996). 

2 En este caso, el nombre de terreno Chatino (Sedlock et al., 1993) se considera más adecuado que el de terreno 
Xolapa (Campa y Coney, 1983) por la confusión que puede generarse con el Complejo Xolapa unidad formal 
previamente establecida, que es precisamente el basamento de este terreno. 
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El límite norte del terreno Chatino es definido por la falla Chacalapa-Juchatengo en la región 

de Puerto Escondido-Puerto Angel (Ortega-Gutérrez el al., 1990; Tolson, 1998), y por la zona 

de cizalla de Tierra Colorada (Ratschbacher el al., 1991; Morán-Zenteno, 1992; Riller el al., 

1992) en el área del mismo nombre. El límite está caracterizado por rocas miloníticas y 

cataclásticas que juxtaponen migmatitas, gneises y granitos del Complejo Xolapa con 

diferentes litologías de los terrenos Mixteco y Zapoteco. Esta zona milonítica, de acuerdo a 

perfiles magnetotelúricos (Jording el al., 2000), se inclina hacia el norte y corta gran parte de 

la corteza. La deformación milonítica tiene una cinemática sinestral-transtensional 

(Ratschbacher et al., 1991; Morán-Zenteno, 1992; Riller et al., 1992; Tolson, 1998), y es de 

edad Paleoceno-Eoceno (pre-34 Ma) (Riller el al., 1992; Herrmann el al., 1994) en el área de 

Tierra Colorada, y oligocénica tardía (post-29 Ma y pre-24 Ma) (Tolson, 1998) en la región de 

Puerto Escondido-Puerto Ángel. La milonitización ha sido relacionada al desplazamiento 

suroriental del bloque Chortís y al levantamiento con fallamiento lístrico transtensional 

(superficies de despegue) a lo largo del margen continental del sur de México (Riller el al., 

1992; Herrmann et al., 1994; Tolson, 1998). En el área de Tierra Colorada, el fallamiento 

lístrico afecto esencialmente a las rocas metavolcánicas de la Formación Chapolapa que fueron 

milonitizadas. La prolongación de este límite norte aparente del terreno Chatino al poniente de 

Tierra Colorada y su relación con el terreno Guerrero es incierta. 

En el área de Ixcuinatoyac-El Ocotito, el granito Coacoyulillo (edad K-Ar en biotita de 49 ± 4 

ó 52 ± 4 Ma, Grajales-Nishimura y López-Infanzón, 1983) intrusiona a las rocas 

volcanosedimentarias precretácicas de las Formaciones Ixcuinatoyac y Chapolapa (?). 

Observaciones del autor permiten mencionar que cerca del granito, un metamorfismo de baja 

presión con asociaciones tales como biotita + cordierita, o granate + estaurolita (mencionadas 

por Klesse, 1968), se sobrepone a la deformación (plegamiento NNW con vergencia hacia el 

oriente) y al metamorfismo regional de bajo grado de la Formación Ixcuinatoyac. Diferentes 

grados de asimilación de la roca encajonante también son observados. El granito Coacoyulillo 

presenta una deformación dúctil heterogénea (foliación moderadamente inclinada hacia el 

WNW y una lineación mineral buzando suavemente hacia el NNE) que se refleja en una 

estructura gnéisica, la cual puede corresponder a la última deformación cristaloplástica 

precenozoica en el área. Las edades K-Ar eocénicas (biotita, Grajales-Nishimura y López-
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Infanzón 1983) del granito posiblemente están más relacionadas con el levantamiento 

tectónico de la región que con su deformación dúctil. El plutón deformado de Coacoyulillo, 

considerado parte del Complejo Xolapa por K.lesse (1968), es probablemente la manifestación 

más septentrional del arco magmático jurásico-cretácico afectando a rocas metamórficas de 

bajo grado previamente deformadas, las cuales representan posiblemente niveles corticales 

más someros que los que representan las rocas metasedimentarias (paragneises y esquistos) de 

las áreas más cercanas a la costa. 

11. 4 Estructura cortical del sur de México 

A pesar de que el conocimiento sobre el terreno Guerrero se ha venido incrementado, y aparte 

de que muchos de sus aspectos estratigráfico-estructurales siguen siendo polémicos, la 

naturaleza y edad de la corteza inferior debajo de este se desconoce. En la región de Colima­

Guadalajara, estudios gravimétricos (Urrutia-Fucugauchi y Molina-Garza, 1992) indican que el 

espesor cortical en el margen continental Pacífico es de 25-30 km Y aumenta hacia el interior 

con valores máximos de 40-46 km en las provincias volcánicas de la Faja Volcánica 

Transmexicana y Sierra Madre Occidental (Figura 3). En la región de Arteaga, Michoacán, de 

acuerdo a datos gravimétricos y magnetométricos, la corteza se engrosa hacia el norte y 

noreste en un orden de 28-32 km, con un espesor promedio estimado de 15 km para el 

complejo Arteaga, basamento pre-Jurásico Superior de la región, y una corteza inferior 

subyacente de 13-17 km (García-Pérez y Urrutia-Fucugauchi, 1997). En la porción oriental del 

terreno Guerrero, que comprende desde la parte norte de Guerrero, porción occidental del 

estado de México, y región limítrofe de los estados de Michoacán, Guanajuato y Querétaro, el 

espesor de corteza continental varía hacia el norte desde 35 hasta 50 km (García-Pérez, 1995; 

Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruíz, 1996). En la región de Tejupilco y áreas colindantes de los 

estados de México, Guerrero y Michoacán, objeto de estudio del presente trabajo, se reconoció 

una zona con rumbo norte-noroeste (ca. 100° 20' W) con un gradiente gravimétrico anormal 

(García-Pérez, 1995), que a escala regional (Figura 3) corresponde a un cambio importante en 

el espesor de la corteza y/o a una discontinuidad cortical mayor (Urrutia-Fucugauchi y Flores­

Ruíz, 1996). 
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Figura 3. Representación esquemática de la estructura cortical debajo de la región centro-sur de 
México obtenida a partir de anomalías gravimétricas de Bouguer (Urrutia-Fucugauchi y Flores­
Ruiz, 1996). Para referencia y discusión se señala la región de Tejupilco (Tj) y áreas aledañas de 
los estados de México, Guerrero y Michocán. 

En general, los datos gravimétricos de la porción suroccidental de México indican espesores de 

corteza de ca. 25 km en la región litoral de los estados de Michoacán, Colima y Jalisco, con 

engrosamiento hacia norte y noreste hasta espesores de 45-50 km en la porción de la Faja 

Volcánica Trasmexicana (20-21 0 N) en los estados de Jalisco, Guanajuato, Querétaro y México 

(Figura 3). Esto sugiere una corteza antigua debajo del terreno Guerrero. Aunque esta corteza 

inferior probablemente es heterogénea y diversa en su naturaleza, puede estar constituida por 

rocas granulíticas proterozoicas o bien por litosfera oceánica relativamente antigua engrosada 

por procesos tectónicos y magmáticos posteriores (e.g. Urrutia-Fucugauchi y Molina-Garza, 

1992; Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruíz, 1996). La existencia de una corteza proterozoica al 

menos en algunas partes del subsuelo del terreno Guerrero es fortalecida por datos isotópicos 

Sm-Nd en rocas graníticas del batolito de Puerto Vallarta (Schaaf, 1990; Schaaf y Martínez­

Serrano, 1997; Schaaf et al., 2003) y en metasedimentos de Cuale, Jalisco, y Arteaga, 

Michoacán y Zihuatenejo, Guerrero (Schaaf y Martínez-Serrano, 1997; Centeno-García et al., 

1993a; Centeno-García, 1994; Centeno-García et al., 2003); por la presencia de xenolitos 

granulíticos (Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes, 1999; Aguirre-Díaz et al., 2002) y de 

gneises graníticos (Pantoja-Alor, 1994) en el campo volcánico de Michoacán-Guanajuato; de 

gneises en rocas volcánicas del Nevado de Toluca (Martínez-Serrano et al., en prensa); por 

datos geoquímicos e isotópicos de Re-Os en rocas de este mismo campo volcánico (Chesley et 

al., 2002); y por xenolitos y datos isotópicos y geoquímicas discutidos con detalle en el 

presente trabajo. 
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En la parte norte de la platafonna Morelos-Guerrero y del terreno Mixteco se han estimado 

gravimétricamente espesores corticales de 40-45 km (Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruíz, 

1996). En la porción media y sur de la platafonna Morelos-Guerrero, que comprende un sector 

de la cuenca del río Balsas, el espesor de corteza inferido con base en datos gravimétricos es 

del orden de 30-35 km, Y en el terreno Chatino, sector aledaño a Acapulco, es de ca. 20 km 

(Campos-Enríquez y Sánchez-Zamora, 2000). El espesor cortical grueso tanto en la platafonna 

Morelos-Guerrero como en el terreno Mixteco, sugiere una corteza inferior antigua, cuya 

existencia es también sustentada por evidencias de xenolitos. Xenolitos de rocas granulíticas y 

anfibolíticas en rocas dacíticas, en Chalcatzingo, 25 km al sureste de Cuautla (Ortega­

Gutiérrez el al., 2000), pueden representar un basamento cristalino antiguo debajo de toda la 

secuencia marina de la región. En el terreno Mixteco, xenolitos de rocas granulíticas en Puente 

Negro, 15 km al poniente de Acatlán (Ortega-Gutiérrez, 1987), indican una corteza 

proterozoica debajo del Complejo Acatlán. Xenolitos de probable basamento granulítico 

también se han encontrado debajo de la Faja Volcánica Transmexicana en lavas del volcán · 

Iztaccíhuatl en la Sierra Nevada (Nixon, 1989), y en rocas volcánicas de la Fonnación 

Chichinautzin en el área de Zempoala, estado de México (Martín del Pozzo, 1990). 
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111. GEOLOGÍA DE LA REGIÓN DE TEJUPILCO 

En este trabajo, la geología de la región de Tejupilco (Figura 2) está enfocada esencialmente a 

cuatro unidades precenozoicas fundamentales en la estructura cortical y evolución tectónica 

del terreno Guerrero: basamento siálico premesozoico no expuesto, esquisto Tejupilco, 

metagranito Tizapa y grupo Arcelia-Palmar Chico. La unidad de basamento premesozoico no 

aflora, pero su existencia en el subsuelo es evidenciada por xenolitos. El esquisto Tejupilco y 

el grupo Arcelia-Palmar Chico corresponden a secuencias marinas volcanosedimentarias 

mesozoicas expuestas ampliamente, aunque en buena parte de la región están cubiertas 

discordantemente por rocas sedimentarias y volcánicas continentales cenozoicas. El 

metagranito Tizapa es una unidad plutónica local, pero clave en el entendimiento de la 

evolución tectónica de la región. La descripción y discusión de cada una de las unidades se 

hace con nombres informales y de acuerdo a su posición tectonoestratigráfica. En cada caso se 

abordan aspectos litológicos, petrológicos, estratigráficos, geocronológicos, metamórficos, 

geoquímicos, isotópicos, y de interpretación litotectónica. Para documentar las relaciones de 

campo de las unidades litoestratigráficas se hizo una cartografia geológica detallada en áreas 

importantes (Figura 2). La geología a escalas diferentes de estas áreas se muestra ~n las figuras 

lOA, lOB, llA, llB, llC, 12, 13, l4A, l4B, con interpretación de diferentes secciones 

estructurales. En las secciones estructurales de las figuras llB y llC, el autor reinterpretó 

información del subsuelo (hasta ca. 500 m de profundidad) de sondeos de exploración minera 

de JICA~MAJ (1991). La geología estructural de la región de Tejupilco se discute en 

capítulo aparte. 

111.1 Basamento siálico premesozoico; evidencia de xenolitos 

IH.I.l Xenolitos de paragneises y ortogneises graníticos 

Aunque gran parte de la petrología y geoquímica de estos xenolitos ya ha sido abordada en 

trabajos previos (E lías-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 1997; Elías-Herrera et al., 1998), aquí se 

analizan y discuten de una manera más integrada a la geología de la región. Los xenolitos de 

gneises se encuentran en las rocas subvolcánicas de la Sierra de La Goleta, al sur de Tejupilco. 
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La Sierra de La Goleta es un campo volcánico del Oligoceno que consiste en al menos 200 

km3 de depósitos piroelásticos riolíticos y riodacíticos, los cuales están cubriendo 

discordantemente a las secuencias mesozoicas marinas del terreno Guerrero, y a rocas elásticas 

continentales de la Formación Balsas de1.Maastrichtiano-Eoceno (de Cserna, 1982). Las rocas 

piroelásticas de La Goleta están petrogenéticamente relacionadas a cuerpos subvolcánicos 

félsicos tales como el Picacho de Pepechuca, en el cual están contenidos los xenolitos. Este 

picacho es un cuello volcánico riodacítico del Oligoceno localizado en el borde norte de la 

Sierra de La Goleta, 15 km al SE de Tejupilco (Figuras 2 y 4A), Y se correlaciona con el Cerro 

El Peñón, otro cuello volcánico silícico con una edad K-Ar (matriz) de 31 ± 2 Ma (Elías­

Herrera et al., 2000), localizado en el area Temascaltepec-Zacazonapan, 30 km al norte (Figura 

2). El volcanismo silícico del Oligoceno temprano en la región ha sido corroborado con edades 

4OArP9 Ar (sanidino) de 34.9 Ma para ignimbritas del área de Zacazonapan (Blatter et al., 

2001), y de 32.9 ± 0.1 Ma y 33.3 ± 0.1 Ma (adularia) para la mineralización hidrotermal de la 

Guitarra, área de Temascaltepec, aparentemente relacionada a roca intrusivas hipabisales 

(Camprubi et al., 2003). El cuello volcánico de Pepechuca tiene un contacto intrusivo con filita 

y esquisto sericítico de la parte superior del esquisto Tejupilco, unidad cuyo rango de edad 

puede variar desde del Triásico al Jurásico Temprano y, como se discute posteriormente, 

representa el nivel estructural expuesto. inferior del terreno Guerrero en la región. Debido al 

emplazamiento rápido y somero del cuerpo subvolcánico no se desarrolló una aureola 

significativa de metamorfismo de contacto. 

Los xenolitos de paragneises y ortogneises graníticos en el cuello volcánico riodacítico de 

Pepechuca (Figura 4B, C y D) se encuentran conjuntamente con otro tipo de xenolitos tales 

como fragmentos de rocas graníticas deformadas y no deformadas, pizarra, filita, cuarcita, 

marga, marmol de epi dota, y fragmentos de metavolcánicos. Aunque la población de los 

xenolitos es diversa, no se han observado xenolitos granulíticos máficos o ultramáficos. En 

varias muestras de la riodacita sólo se encontraron xenocristales de ortopiroxena. El 

metamorfismo de grado bajo (parte baja de la facies de esquisto verde) del esquisto Tejupilco 

en la vecindad del cuello volcánico, y la ausencia de aureola de contacto, indican que muchos 

de los xenolitos fueron incorporados en los niveles superiores de la intrusión, la mayoría de 



Figura 4. (A), Acacho de Pepechuca en el borde norte de la Sierra de La Goleta. (B), Xenolito de gneis bandeado con una banda 
cuarzofeldespática (Otz + Fld) Y otra rica en biotita y silirranita (Bt + Sil + Spl). (e), Otro tipo de xenolito gneísico con pequet'\as 
bandas discontinuas de biotita y cuarzofeldespáticas. (O), xenolitos de gnéis granítico en muestra de rrano (muestra PEP3) 
presentando una estructura gnéisica bien desarrollada y contactos bien definidos con la roca riodacítica que los contiene. (E), 
fotornicrografia (muestra A:P2) rrostrando sillirranita fibrosa (Sil) estrechamente relacionada a cordierita (Crd) con su clásica 
alteración pin~ica (Pin); la cordierita contiene inclusiones de espinela (Sp/), opacos (Op) y biotita (St) . (F), fotorricrografia 
(muestra PEP3) rrostrando la asociación sillirranita prisrrática (Sil) + corindón (Cm) + espinela (Spl) + plagioclasa (PI) + granos 
subhedrales de biotite (St) con ex soluciones de óxidos ferrotitaniferos. (G), otro detalle (muestra PEP3) de la ocurrencia de 
corindón (Cm) en un sector rico en plagioclasa (PI) con granos de espinela (Sp/), opacos (Op) y algunos cristales prisrráticos de 
apatite (Ap) . En los dos últirros casos, los sectores irregulares gris oscuro (Bt), los cuales corresponden a un rraterial (¿vario?) 
rrarrón no identificado, puede ser fusión incongruente de biotita. Es irrportante hacer notar que el cuarzo (Qtz), el cual es uno de 
los corrponentes !Tés abundante en los xenolitos, en ningún caso está presente en contacto directo con espinela o corindón corno 
se muestra en (F) y (G) . La asociación Otz + Spl tiene significado geoterrrorrétrico (Vielzeuf, 1983; Bohlen et al., 1986), rrientras 
que la asociación Otz + Cm es probablemente una asociación metaestable bajo cualquier condición de P. T en la corteza (Shulters 
y Bohlen, 1989). 
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ellos correspondiendo a la secuencia volcanosedimentaria ahí expuesta, mientras que los 

xenolitos gnéisicos fueron extraídos de niveles más profundos de la corteza. 

111.1.2 Petrología 

Los xenolitos de paragneises y ortogneises graníticos son en general irregulares y varian de 1 a 

20 cm en su dimensión máxima (Figura 4B, C y D). Los xenolitos tienen una estructura 

gnéisica bien desarrollada con alternancia de sectores cuarzofeldespáticos (2-10 mm de 

espesor) y micáceos (1-3 mm de espesor). En algunos casos se observa una estructura de 

augengneis con pórfidoblastos de feldespato. El contacto entre los xenolitos y la riodacita que 

los contiene es tajante, lo que indica escasa o nula interacción de estos con el magma félsico. 

La mineralogía de los ortogneises, de acuerdo a dos muestras representativas de este tipo de 

xenolitos, es: cuarzo, feldespato potásico (ortoclasa, pertita en algunos fenocristales), 

plagioclasa (antipertita en fenocristales), biotita, sillimanita, cordierita, opacos, apatita, 

espinela, zircón, corindón (?), rutilo y topacio (Tabla 1). La presencia de corindón no ha sido 

corroborada con microscópio electrónico de barrido. En los paragneises la fracción 

cuarzo feldespática es menos abundante, y los sectores o bandas ricas en biotita + sillimanita ± 

cordierita son relativamente más abundantes, lo que les da una estructura más bandeada a 

escalas milimétrica y centimétrica (Figura 4B). En los ortogneises, por la abundancia de 

fracción cuarzofeldespática, la estructura gnéisica con bandas micáceas discontinuas (Figura 

4C y D) es más burda. 

En general, el arreglo mineral en los xenolitos conforma texturas granoblásticas, grano­

lepidoblásticas o nematoblásticas complejas. Bandas cuarzofeldespáticas con textura 

granoblástica poligonal (uniones triples con ángulos dihedros de 120°) están complejamente 

intercaladas en bandas con textura heterogranular. En los agregados granoblásticos poligonales 

las inclusiones esféricas de cuarzo, apatita y biotita son abundantes. La biotita también se 

presenta entre los granos poligonales de cuarzo. Otros tipos de inclusiones tales como rutilo 

acicular, minerales opacos en diminutas granos conformando estelas paralelas perpendiculares 

a la foliación gnéisica (¿remanentes de una estructura sedimentaria, o un evento metamórfico 

previo?), y raras inclusiones dactilares están presentes en el cuarzo poligonal. Las bandas 
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cuarzofeldespáticas heterogranulares están compuestas por un agregado complejo de grano 

fino de ortoclasa, plagioclasa y cuarzo, con texturas granofiricas, mirmequíticas y con 

migración de bordes granulares por recristalización. Algunos granos de plagioclasa están 

ligeramente curvados. En estas bandas la asociación biotita + sillimanita + cordierita + 

espinela ± corindón (?) está presente. La biotita, que es rica en titanio con abundantes 

exsoluciones de óxidos ferrotitaníferos, conforma sectores lepidoblásticos en arreglos paralelos 

que definen la foliación gnéisica. En otros sectores de los xenolitos la biotita finamente 

granulada define claramente una foliación tectónica. Varios cristales de mica están curvados, 

algunos de ellos con forma de pez (micafish) indicando zonas microscópicas de cizalla cristal­

plástica. También se observan algunos listones (ribbons) de cuarzo y/o feldespato potásico. 

La sillimanita (fibrolítica) se presente en agregados fibrosos radiales y paralelos en sectores 

nematoblásticos lenticulares y discontinuos estrechamente relacionada (¿reemplazando?) a la 

cordierita (Figura 4E), ortoclasa y plagioclasa. La sillimanita prismática se encuentra en 

bandas discontinuas paralelas a la foliación asociada a plagioc1asa, cordierita, espinela y 

corindón (?) (Figura 4F). La sillimanita, al igual que la biotita, está ligeramente curvada 

siguiendo la foliación en algunos agregados fibrosos. La cordierita conjuntamente con la 

ortoclasa conforman un agregado xenoblástico complejo, en donde la alteración pinítica de la 

cordierita es siempre notoria (Figura 4E). La espinela es verde oscuro (probablemente 

hercinítica) como cristales euhedrales (5-70 J.1m) incluidos principalmente en cordierita; 

también se presenta alrededor de cristales opacos (probablemente magnetita). El corindón (?) 

se presenta en pequeños granos hipidiomórficos (10-150 J.1m) (Figura 4F Y G), asociado a 

plagioclasa, cordierita, sillimanita prismática y espinela en bandas delgadas y discontinuas. La 

asociación cordierita y espinela pudiese sugerir pseudomorfos de safirino como resultado de 

decompresión, lo que implicaría la presencia de la raíz de un orógeno profundo como 

basamento antiguo del terreno Guerrero. No hay, sin embargo, evidencias firmes sobre la 

presencia de safirino. 
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I1Ll.2.1 Interpretación textural 

Los contrastes texturales y la relación entre las bandas cuarzo feldespáticas granoblásticas 

poligonales y heterogranulares sugieren una historia tectonotérmica compleja para los 

xenolitos. Los agregados granoblásticos poligonales pueden corresponder a recristalización 

granulítica con un alto grado de estabilidad cristalina. Las bandas cuarzofeldespáticas 

heterogranulares, con sectores entreverados, son aparentemente post-agregados granoblásticos 

poligonales, y parecen corresponder a un leucosoma formado por fusión parcial tardía. La 

sillimanita prismática, espinela, corindón (7) y cordierita en las bandas heterogranulares 

pueden ser componentes restíticos de anatéxis. Sin embargo, las texturas diagnósticas de la 

cristalización extensiva de un migma, tales como cuarzo xenomórfico o en oikocristales 

conteniendo feldespato potásico, plagioclasa (con zoneamiento idiomórfico), cordierita y 

sillimanita en cristales idiomórficos o hipidiomórficos (McLellan, 1983; Ashworth y 

McLellan, 1985; Pattison y Harte, 1988; Vemon y Collins, 1988; Grant y Frost, 1990; Vemon 

et al., 1990), no se observan en los xenolitos. Los agregados granoblásticos por lo tanto se 

interpretan como formados esencialmente por procesos de recristalización en estado sólido. 

Aunque los intercrecimientos granofiricos y mirmequíticos (Ashworth y McLellan, 1985), 

migración de bordes cristalinos con cuarzo y feldespato potásico intersticiales en sectores 

localizados, zoneamiento oscilatorio en algunos granos de plagioclasa, apatita acicular, y una 

gran cantidad de inclusiones fluidas dactilares sugieren fusión parcial. En algunos sectores del 

bandeamiento gnéisico un material (¿vítreo?) marrón, no identificado, asociado a sillimanita, 

espinela, corindón (?) y opacos puede también indicar una fusión incongruente de la biotita 

(Figura 4C y D). 

Dado que los xenolitos contienen minerales aluminosos metamórficos, tales como sillimanita, 

cordierita, espinela y corindón (?) en conjunto con feldespato potásico + plagioclasa + biotita, 

y debido a que estas asociaciones mineralógicas no sólo ocurren en terrenos granulíticos de 

presión baja (Harley, 1989; Bucher y Frey, 1994; Miyashiro, 1994), sino también en 

metapelitas con metamorfismo de contacto de temperatura alta en aureolas (Tyler y Asworth, 

1983; Pattison, 1989; Pattison y Harte, 1988; Grant y Frost, 1990), y en xenolitos (Vielzeuf, 

1983; Evans y Speer, 1984; Grapes, 1986), la interpretación petrogenética del metamorfismo 
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en los xenolitos de Pepechuca puede ser ambigua. Las relaciones texturales, sin embargo, son 

un factor clave para distinguir entre metamorfismo de contacto y regional (e.g. Dickerson y 

Haldaway, 1989; Pattison y Tracy, 1991). La estructura gnéisica bien desarrollada, que a 

escala microscópica se traduce en texturas grano-lepidoblásticas o nematoblásticas con 

arreglos paralelos, y en donde la biotita, y en menor grado la sillimanita, definen claramente 

una foliación tectónica, sugiere que las asociaciones mineralógicas de los xenolitos de 

Pepechuca corresponden esencialmente a metamorfismo regional u orogénico de alto grado, y 

no a metamorfismo térmico o de contacto, donde las estructuras granoblásticas isotrópicas son 

características. 

Aunque el efecto térmico del magma riodacítico en los xenolitos es dificil de evaluar, es 

probable que la mineralogía y los rasgos texturales de los xenolitos no hayan sido modificados 

substancialmente. En xenolitos argilíticos con metamorfismo térmico de grado alto o intenso 

(facies de sanidinita; Turner, 1981), los minerales refractarios o de alta temperatura tales como 

sillimanita y/o mulita, cordierita, espinela, corindón, óxidos de Fe-Ti, y tridimita normalmente 

están embedidos en material vítreo (o buchitic) (e.g. Pederson, 1978; 1979; Grapes, 1986; 

Vielzeuf, 1983). El material vítreo, que pudiera sugerir un efecto térmico intenso y un 

enfriamiento rápido relacionado con la riodacita encajonante, está prácticamente ausente en los 

xenolitos. Datos preliminares de U-Pb (zircón) en una muestra de los xenolitos de Pepechuca, 

como se discuten más adelante, sugieren rehomogeneización isotópica por recristalización 

metamórfica de temperatura alta no en el Cenozoico, sino durante el Mesozoico. Por lo 

anterior, es razonable concluir que el metamorfismo de grado alto de los xenolitos de 

Pepechuca es del tipo regional, y que se desarrolló bajo esfuerzos tectónicos diferenciales antes 

de que los xenolitos fueran acarreados a niveles superficiales por la intrusión riodacítica 

oligocénica. 

lII.l.2.2 Restricciones geotermométricas 

A reserva de estudios geotermobarométricos más rigurosos en los xenolitos, las condiciones P­

T para el metamórfismo que manifiestan son, de manera preliminar y aproximada, deducidas 

con base en las relaciones de equilibrio de diversas fases minerales. En esta estimación se 
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asume que los xenolitos de metamorfismo de alto grado provienen del mismo nivel cortical 

debajo del esquisto Tejupilco. Dado que los xenolitos al parecer no sufrieron cambios 

importantes en su relación textural y mineralógica durante su ascenso a través de la corteza, las 

condiciones P-T deben corresponder esencialmente al metamorfismo regional precenozoico 

impreso en niveles corticales inferiores. En principio la ausencia de cianita y/o granate, y la 

presencia de cordierita + espinela en los xenolitos gnésicos indican un metamorfismo de baja 

presión. La ausencia total de muscovita, y la coexistencia de sillimanita + feldespato potásico ± 

plagioclasa ± biotita (Figura 5A; curvas 1 y 2) indican que el límite superior del campo de 

estabilidad para muscovita + cuarzo + plagioclasa fue excedido a una presión suficiente para 

estabilizar sillimanita y no andalucita. Esto implica condiciones mínimas de metamorfismo de 

alrededor de 660°C y 3 kb, ó 690°C y 4 kb, de acuerdo a las curvas de equilibrio andalucita = 

sillimanita de Pattison (1992) o de Richardson et al. (1969), respectivamente (Figura 5A). La 

curva de Pattison (1992), basada en la ocurrencia natural de sillimanita en/o inmediatamente 

arriba de la isograda muscovita + cuarzo = andalucita + feldespato potásico, y parcialmente 

calibrada con cordierita en asociaciones naturales en aureolas de contacto de baja presión 

(pattison y Tracy, 1991), aparentemente sería apropiada para el caso presente. Sin embargo, la 

curva de Richardson et al. (1969), en la que el equilibrio se basó en sillimanita fibrolítica, es 

probablemente más adecuada tomando en consideración la naturaleza fibrolítica de la mayoría 

de la sillimanita en los xenolitos de Pepechuca. Esta curva ha resultado más apropiada para 

rocas metamórficas en terrenos de baja presión/alta temperatura (e.g. Vemon, 1982; Vemon et 

al., 1990). 

Por otro lado, evidencias de fusión parcial en los xenolitos, en donde puede ser aplicada la 

reacción cuarzo + feldespato potásico + plagioclasa ± muscovita + agua = fundido (curva 4), 

indican una temperatura minima de 650°C y 3.5 kb. Si se considera que la desaparición de 

muscovita no sólo ocurrió por medio de las reacciones: muscovita + plagioclasa + cuarzo = 

feldespato alcalino + sillimanita ± biotita + agua (curva 1) y muscovita + cuarzo = feldespato 

potásico + sillimanita + agua (curva 2), sino también por la reacción muscovita = corindón + 

feldespato potásico + agua (curva 3), como lo sugiere la presencia de corindón (?) en contacto 

con plagioclasa (y no con cuarzo) (Figura 4F Y G) en algunas bandas de los xenolitos, la 

intersección de esta curva univariante con la de fusión mínima da una temperatura mínima de 
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Figura 5. (A), diagrama mostrando las condiciones P-T para el metamorfismo en los xenolitos 
" gnéisicos de Pepechuca deducidas con base en la relaciones de equilibrio de dh.ersas fases minerales 
(diagrama A'KF; discusión wr el texto). Las curvas de equilibrio y los puntos triples para los polimórfos 
de AI~iOs se presentan como RGB (Richardson et al., 1969) Y P (Pattison, 1992). Las otras curvas 
univariantes cuyas reacciones se sei'ialan corresponden a Huang y Wyllie (1974), y Thompson y Algar 
(1977) (curvas 1, 2, 3 Y 4); Holdaway y Lee (1977), y LeBreton y Thompson (1988) (curva 5); y Newton 
y Wood (1979) (curva 6). Las abre-.1aciones son: Ab, albita; Alm, almandino; And, andalucita; 8t, 
biotita; Cro, cordierita; Cm, corindón; He, hercinita; Kfs, feldespato potásico; Ky, cianita; Mus, 
musco-.1ta; PI, plagioclasa; Qtz, cuarzo; Sil, sillimanita. (B), diagramas ACF y A"KF (Winkler, 1976) en 
donde se sei'ialan los campos de plagioclasa (PI)-cordierita (Crd}-granate (Grt) y feldespato potásico 
(Kfs)-cordierita (Crd)-granate (Grt), dentro de los cuales grafican los xenolitos gnéisicos de Pepechuca. 
Para comparación se incluye la lutita promedio postarqueana (Taylor y McLennan, 1985) y xenolitos 
de paragneises granulíticos del norte y centro de México (Ruiz et al., 1988a). A = (A120 3 + Fe203) -
(N~O + KP), A'= (AI20 3 + Fe203) - (Na20 + K20 + CaO), C = CaO - 3.3PPs, F = FeO + MgO + MnO, 
K = K20, todo en % molar. 
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675°C Y 2 kb (Figura 5A). Sin embargo, como el corindón (?) está también asociado a 

sillimanita prismática, cordierita y espinela, esto implica temperaturas mayores a 700°C. Dado 

que la desaparición de la biotita, por medio de la reacción biotita + plagioclasa + sillimanita + 

cuarzo = feldespato potásico + granate-Fe ± cordierita (a presión baja) + fundido (curva 5), no 

ocurrió, esto puede definir una restricción confiable de temperatura. A presiones bajas (~ 6 kb) 

esta reacción implica temperaturas de 730°C a 760°C dentro del campo de estabilidad de la 

sillimanita (Figura 5A), y este puede ser el intervalo máximo de temperatura para el 

metamorfismo de los xenolitos. Este intervalo de temperatura es consistente con la 

coexistencia de cordierita + espinela, y con la asociación sillimanita + cordierita + espinela en 

metapelitas espinelíferas en terrenos charnoquíticos de presión baja (Harris, 1981). El 

rompimiento de cordierita-Fe en espinela + cuarzo requiere de una temperatura mínima de 

alrededor de 770°C (Bohlen el al., 1986), la cual probablemente no fue alcanzada en los 

xenolitos estudiados porque, aunque ambos minerales están presentes, no se encuentran en 

contacto mutuo (Figura 4F y G). Es importante señalar que esta temperatura de rompimiento 

puede ser mayor si la cordierita es rica en Mg, aspecto que por ahora se desconoce. 

IIT.l.2.3 Restricciones geobarométricas 

La asociación biotita + sillimanita + plagioclasa + cuarzo, estable en los xenolitos, es 

probablemente inestable a presiones por abajo de 3 kb (Hoffer, 1978; Wickham, 1987); de esta 

manera se tiene una estimación inicial de presión mínima. En gneises pelíticos similares con 

esta asociación mineral, y con ocurrencia ocasional de granate, Wickham (1987) dedujo un 

intervalo de presión de 3-4 kb, ó 3-5 kb con alta aH20. A una presión de 4 kb cordierita 

anhidra + espinela (Vielzeuf, 1983), y feldespato potásico + cordierita + líquido silicatado, y 

cordierita + espinela + corindón + líquido silicatado (Powers y Bohlen, 1985) coexisten. Todas 

estas asociaciones están presentes en los xenolitos estudiados. 

La presión máxima lograda puede ser restringida por la curva univariante cordierita = granate 

+ sillimanita + cuarzo ± agua (curva 6, Figura 5A) a una temperatura mayor que la del 

rompimiento de muscovita en presencia de cuarzo. Aunque la presión de esta reacción de 

equilibrio varia con el contenido de H20 y de la relación MglFe2
+ en la cordierita (Newton y 



33 

Wood, 1979). Así, a PH20 = O Y en el intervalo de temperatura de 700-750°C, los miembros 

extremos ferroso y magnésico de las cordieritas anhídras se desestabilizan alrededor de 2.5 kb 

Y 6 kb, respectivamente, mientras que a PH20 = Ptota! Y en el mismo intervalo de temperatura, 

los miembros extremos ferroso y magnésico de las cordieritas hidratadas son inestables 

alrededor de 3.5 kb Y 7 kb, respectivamente (Newton y Wood, 1979). Para el caso presente, la 

abundancia relativa de biotita como fase hidratada (5-20% modal) y la gran cantidad de 

inclusiones fluidas dactilares en diferentes minerales sugiere que la cordierita en los xenolitos 

es hidratada; por otro lado, si se asume una relación MgI(Mg + Fe21 de 0.5 para la cordierita, 

las condiciones de equilibrio son alrededor de 6 kb en el intervalo de 700-750°C (Figura 5A). 

La presencia de cordierita y ausencia de granate en los xenolitos estudiados sugiere por lo 

tanto presiones por debajo de 6 kb. Esto es consistente con el hecho de que la cordierita 

normalmente no es estable a presiones mayores de 6 kb en la mayoría de las metapelitas en 

terrenos metamórficos (Newton, 1983; Vielzeufy Holloway, 1988). 

En resumen, las condiciones P-T para el metamorfismo de los xenolitos gnéisicos son P ~ 3 S 

6 kb y T = 730-760°C como se indica en la Figura 5A. Este intervalo de P-T es común en 

terrenos granulíticos de baja presión con altos gradientes geotérmicos (e.g., Hudson, 1980; 

Harris, 1981; Wickham, 1987; Vemon el al., 1990), y se puede considerar como la facies 

granulítica de presión baja (e.g. , Harley, 1989; Miyashiro 1994). Aunque la presencia estable 

de cordierita hidratada y biotita, así como la ausencia de ortopiroxena en los xenolitos, más 

bien indica la parte alta de la facies de anfibolita y no la de granulita. Sin embargo, pudo haber 

habido retro gres ión por decompresión en presencia de fluidos. Xenocristales de ortopiroxena 

en la roca silícica que contiene a los xenolitos sugieren la presencia de rocas granulíticas en el 

subsuelo. 

111.1.3 Geoquímica 

De alrededor de 20 muestras de xenolitos gnéisicos de diversos tamaños y con diferentes 

grados de intermperismo colectados hasta ahora, se seleccionaron algunos fragmentos de 

ortogneis (estructura menos bandeada en muestra de mano) de tamaño adecuado y frescos para 

análisis geoquímico e isotópicos. Los análisis correspondientes de elementos mayores y trazas 

se muestran en las Tablas 2 y 3; los resultados isotópicos de Rb-Sr y Sm-Nd se presentan en la 
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Tabla 4. En las muestras analizadas, después de una disolución con HF-HN03 de roca total no 

hubo presencia de material orgánico insoluble (grafito), característico y diagnóstico de 

paragneises, por lo que la naturaleza ortognésica para estas muestras es más factible. Así lo 

indica también el contenido de elementos mayores de las muestras (Tabla 2), el cual es muy 

similar a rocas graníticas, aunque su carácter peraluminoso es sugerido por la presencia de 

minerales ricos en Al tales como sillimanita, cordierita, corindón (?), espinela y topacio en 

prácticamente todos los xenolitos colectados, y corroborado por el 1.60-2.50% de corindón en 

la norma CIPW de las muestra analizadas. El método y el procedimiento analítico en los 

análisis geoquímicos e isotópicos para cada caso se describen de manera resumida en las tablas 

correspondientes. 

Composicionalmente en diagramas ACF y A'KF (Figura 5B) los xenolitos se ubican en los 

campos de PI-Crd-Grt, y Kfs-Crd-Grt o Kfs-Crd-Bt, respectivamente, al igual que la lutita 

promedio y algunos xenolitos paragnéisicos de la corteza inferior del centro y norte de México. 

En términos de contenidos de Cr, Ni, La y Ba vs. Mg#, donde Mg# = 100MgI(Mg + EFe), los 

xenolitos 'de Pepechuca, con 68-71% de Si02 y 24-35% de cuarzo normativo, son consistentes 

con xenolitos de paragneis granulítico y granulita félsica (Figura 6A y B). La geoquímica de 

Rb y Sr de los xenolitos de Pepechuca son también consistentes con paragneis granulítico y 

granulita félsica/intermedia (Figura 6C y 6D), y se caracterizan por un alto contenido de Rb. El 

enriquecimiento de Rb (141-243 ppm) en los xenolitos de Pepechuca es mayor que en los 

xenolitos de paragneis granulítico más rico en Rb (72-97 ppm) del norte y centro de México 

(Ruiz el al., 1988a). Por otro lado, los xenolitos de Pepechuca presentan un empobrecimiento 

en Sr (120-196 ppm) con relación a los xenolitos paragnéisicos del norte y centro de México. 

La relación Rb/Sr (0.7-2) de los xenolitos de Pepechuca es consecuentemente más alta que la 

de xenolitos de paragneis granulítico (0.01-0.9) reportados por Ruiz et al. (1988a), y también 

que la de rocas del basamento proterozoico (0.01-0.75, Ruiz el al., 1988a). La relación alta de 

Rb/Sr de los xenolitos de Pepechuca (Figura 6C y D) indica una naturaleza altamente 

evolucionada similar a rocas ígneas de corteza superior fuertemente diferenciadas. 
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Figura 6. Diagramas Cr y Ni vs. 100Mg# (A), La y Ba vs. 100Mg# (B), Rb/Sr vs. Rb (C), y Rb/Sr vs. 
Sr (O) para xenolitos gnéisicos de Pepechuca (circulo abierto). Para comparación se sei'lalan los 
campos de xenolitos de granulita máfica (Si02 < 55%) (MGX), de granulita félsicalintermedia (Si02 > 
55%) (FIGX), de paragneis granulítico (PGX), y paragneis granulítico y granulita félsica¡¡ntermedia 
(PFGX) (Rudnick, 1992). En (C) y (O) también se incluyen los valores promedio de lutita 
posarqueana (asterisco), y de corteza inferior y superior (Taylor y McLennan, 19985); paragneises 
granulíticos del norte y centro de México (cuadro lleno) (Ruiz et al., 1988a); y metagranito Tizapa 
(elipsoide gris) (presente trabajo). Mg# = 100Mg/(Mg + IFe). 
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Los xenolitos de ortogneis granítico de Pepechuca presentan un contenido menor de elementos 

de tierras raras (REE, por sus siglas en inglés) (LREE = 35-62 ppm, Tabla 33
) en comparación 

con el metagranito Tizapa (LREE = 154.186 ppm, Tabla 16) y de la lutita promedio (LREE = 

183, Taylor y McLennan, 1985). El fraccionamiento, sin embargo, es esencialmente el mismo 

para los tres casos [(LalLu)N = 8.7-8.9, 6.9-7.2, 9.2, para los xenolitos, metagranito Tizapa, y 

lutita promedio, respectivamente] como se refleja en los patrones de REE correspondientes 

(Figura 7 A). El metagranito Tizapa es un plutón peraluminoso deformado que se describe con 

detalle más adelante. Los xenolitos de Pepechuca, debido seguramente a la ausencia de granate 

y/o piroxena, están también más empobrecidos en REE, principalmente en REE pesados 

(HREE, por sus siglas en inglés), con respecto a la composición modelo de corteza continental 

inferior (Taylor y McLennan, 1985), a xenolitos granulíticos del centro y norte de México 

(Robert y Ruiz, 1989; Schaaf et al., 1994), y a xenolitos granulíticos de la corteza inferior en 

general (Rudnick y Presper, 1990). Así, la distribución de REE en los xenolitos de Pepechuca 

se caracteriza por un leve enriquecimiento en REE ligeros (LREE, por sus siglas en inglés), un 

fraccionamiento mínimo de HREE y, exceptuando a la muestra PEP4A, una pequeña anomalía 

negativa de Eu (Eu/Eu* = 0.49-0.66). Este tipo de patrones de REE es característico de rocas 

sedimentarias y de la composición modelo de corteza superior. Las rocas granulíticas de 

corteza inferior generalmente manifiestan una anomalía positiva de Eu (Taylor y McLennan, 

1985). Aunque los xenolitos de gneis granítico de Pepechuca están aparentemente más 

empobrecidos en REE, su fraccionamiento, similar al de la lutita promedio, sugiere un origen 

sedimentario (granitos tipo S; Pitcher, 1982). Por otro lado, los xenolitos de Pepechuca 

presentan un fuerte enriquecimiento en Rb, Ba, Th, K, y Zr, con relación a los xenolitos 

granulíticos de corteza inferior. El contenido de Rb, Ba, Th, K, Nb, Sr, Zr, Ti, e Y en los 

xenolitos de Pepechuca es también comparable al de la lutita promedio (Figura 7B). 

Los datos isotópicos Rb-Sr y Sm-Nd de los xenolitos de Pepechuca (Tabla 4, Figura 8A) 

indican evidentemente un carácter fuertemente evolucionado y una afinidad clara de corteza 

continental. Los valores actuales de 87Sr/86Sr = 0.7178 a 0.7237, ENd(O) = - 6.1 a - 7.3, y edades 

modelo Nd de 1.2 a 1.6 Ga de los xenolitos (Tabla 4) son comparables a rocas de origen 

3 El contenido de REE en los xenolitos, no su fraccionamiento, puede estar subestimado debido a problemas de 
calibración con el equipo de emisión de plasma (Ofelia Morton-Bennea, comunicación verbal, julio/1998). 
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sedimentario del basamento grenvilliano mexicano y a xenolitos de corteza inferior del centro 

y norte de México (Ruiz et al., 1988a; 1988b). Edades de residencia cortical tan antiguas como 

1.6 Ga en los xenolitos de Pepechuca, que pueden interpretarse como promedios ponderados 

de contribuciones de material cortical antiguo reciclado y mezclado con material derivado del 

manto (e.g. Ruiz el al., 1988b), indican la presencia de un basamento de corteza continental 

premesozoico debajo de la región de Tejupilco. Recientemente, en las rocas piroclásticas 

cuaternarias del Nevado de Toluca se ha documentado (Martínez-Serrano et al., en prensa) 

xenolitos de gneis isotópicamente muy similar (Tabla 4) a los de Pepechuca. 

111.1.4 Interpretación litotectónica; discusión 

Aunque los xenolitos de paragneises y ortogneises de Pepechuca tienen indudablemente un 

origen y una evolución de corteza continental, su interpretación tectónica sin suficientes datos 

isotópicos y geocronológicos es algo · especulativa. Sin embargo, con los datos petrológicos, 

geoquímicos e isotópicos analizados hasta ahora, se pueden delinear y discutir dos posibles 

escenarios litotectónicos para explicar la presencia de los xenolitos: (1) raíces de un arco 

volcáníéo mesozoico y, (2) basamento siálico premesozoico. 

(1). Raíces de un arco volcánico mesozoico. Dado que los xenolitos gnéisicos provienen de un 

sector de corteza que está debajo de secuencias mesozoicas de arco volcánico, y tomando en 

consideración que fracciones leucosomáticas y componentes restíticos menores en arreglos 

complejos son evidentes en algunos muestras, los xenolitos pueden ser fragmentos de material 

anatexítico generado por fusión parcial de un basamento continental y/o de metasedimentos 

con componentes detríticos proterozoicos. Estos metasedimentos pudieron originalmente ser 

depositados sobre corteza continental antígua en niveles corticales que ahora pueden 

representar las raíces de un arco volcánico mesozoico (esquisto Tejupilco). En este contexto, 

los xenolitos y el metagranito Tizapa, que tiene características geoquímicas e isotópicas 

similares, pueden ser productos del mismo evento tectono-magmático que generó granitos 

peraluminosos, con emplazamientos sintectónico a diferentes niveles corticales. Si esta 

interpretación es correcta, la evolución tectonotérmica tanto de los xenolitoscomo del esquisto 

Tejupilco debe ser común. Esto es, el metamorfismo de alto grado en los xenolitos gnéisicos 
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debe ser simultáneo y tectónicamente relacionado con el metamorfismo de bajo grado del 

esquisto. 

En este modelo, la edad proterozoica U-Pb (zircón) de intersección superior, obtenida de la 

muestra de ortogneis granítico PEP3 (Figura 8S), puede corresponder a la edad promedio de 

las rocas corticales de basamento afectadas por anatexis, o bien, a la de la fuente de los 

componentes detríticos reciclados si el protolito de los xenolitos gnéisico corresponde 

esencialmente a sedimentos fanerozoicos. La edad de intersección inferior pobremente 

definida del Jurásico Medio puede ser interpretada como un evento importante de pérdida de 

Pb por recristalización metamórfica, y estaría fechando tanto al metamorfismo de alto grado de 

los xenolitos (con anatéxis en niveles corticales profundos) y al de bajo grado del esquisto 

Tejupilco si estos corresponden al mismo evento orogénico. El metamorfismo de alto grado de 

los xenolitos, sin embargo, sugiere un gradiente geotérmico alto (40-80°CIkm), el cual es 

aparentemente inconsistente con el que se puede inferir del esquisto Tejupilco expuesto. 

La preSencia de mica blanca (probablemente fengítica) + biotita + granate (almandino) en los 

niveles inferiores del esquisto Tejupilco, aunada a la ausencia de andalucita y/o cordierita en 

los más de 2,000 m de sección estructural expuesta del esquisto, sin sucesión estrecha de 

isogradas, sugieren un gradiente geotérmico diferente (metamorfismo de presión media) al 

deducido en los xenolitos. El metamorfismo de bajo grado del esquisto Tejupilco puede ser, 

por lo tanto, un evento diferente en naturaleza y edad al metamorfismo que manifiestan los 

xenolitos, y esto sugiere consecuentemente la existencia de un basamento cristalino 

premesozoico. Espesores corticales del orden de 40-45 km para la región (Figura 3), que son 

comparables a los de los terrenos Mixteco y Zapoteco con basamentos cristalinos paleozoico y 

proterozoico expuestos, y al de regiones del altiplano mexicano con corteza inferior 

proterozoica, son consistentes con esta interpretación. Terrígenos con componentes detríticos 

antiguos depositados sobre litosfera oceánica mesozoica, y posteriormente metamorfizados y 

reciclados por fusión parcial en las raices de un arco volcánico intraoceánico primitivo, como 

una interpretación alternativa para los xenolitos de Pepechuca, es altamente improbable por las 

características petrológicas, geoquímicas e isotópicas de estos, y por los espesores de corteza 
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continental (40-45 km, Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996), no substrato máfico denso, 

debajo del área estudiada. 

(2). Basamento siálico premesozoico. Los xenolitos gnéisicos pueden ser muestras de un 

basamento continental antiguo. La existencia de un basamento cristalino premesozoico, 

probablemente proterozoico, es sugerida por la historia tectonotérmica compleja de los 

xenolitos, que incluye al menos dos fases de deformación penetrantes, de las cuales la primera 

está caracterizada por una textura granulítica. La presencia de paragneises y ortogneises 

graníticos, estos últimos con características geoquímicas e isotópicas (87Sr/86Sr (O) = 0.7178 a 

0.7237; eNd(O) = - 6.l a -7.3; TOM = 1.2 Ga a 1.6 Ga) muy evolucionadas, similar a las rocas 

grenvillianas del sur de México, fortalece la ídea de un substrato siálico. En esta interpretación 

se considera que los xenolitos gnéisicos de Pepechuca corresponden a un basamento 

proterozoico a partir del cual fueron derivados granitos peraluminosos "tipo Tizapa" por 

procesos de fusión parcial. En este contexto, la edad jurásica U-Pb de intersección inferior de 

la muestra PEP3, puede interpretarse como una reohomogeneización isotópica del basamento 

relacionada con este tipo de procesos. Esta edad jurásica, dentro de su rango de error, es 

correlacionable con la edad toarciana del metagranito Tizapa como se demuestra más adelante. 

El carácter calcialcalino de los metavolcánicos del esquisto Tejupilco, documentado con 

detalle en sección posterior, es también consistente con una corteza siálica gruesa en la región. 

Datos de xenolitos de granulítas máficas (TOM = 1.5 Ga y 0.68 Ga) (Urrutia-Fucugauchi y 

Uribe-Cifuentes, 1999; Aguirre-Díaz el al., 2002) en rocas volcánicas cuaternarias de Valle de 

Santiago, Guanajuato y Amealco, Queretaro; de gneis micáceo y feldespático (Pantoja-Alor, 

1994) en rocas piroclásticas pliocénicas del área de Tlalpujahua, Michoacán; de rocas 

granulíticas en la Formación Chichinautzin (Martín del Pozzo, 1990) en el área de Zempola, 

estado de México; de gneis anfibolítico y granulítico (Ortega-Gutiérrez et al., 2000) en rocas 

silícicas miocénicas de Chalcatzingo, Morelos; y de gneis en rocas volcánicas del Nevado de 

Toluca (Martínez-Serrano el al., en prensa); sumados a la información gravimétrica que 

sugiere espesores de corteza de 40-45 km, no sólo para la región suroccidental del estado de 

México, sino también para regiones de Michoacán y Jalisco (e.g. Urrutia-Fucugauchi y 

Molina-Garza, 1992; García-Pérez, 1995; Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996), y a datos 
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isotópicos de Re-Os en el campo volcánico Michoacán-Guanajuato que sugIeren corteza 

inferior granulítica debajo de éste (Ches ley et al., 2002), confonnan una base sólida de 

elementos importantes e independientes que fortalecen la existencia de un basamento cristalino 

proterozoico no expuesto no solamente en la región de Tejupilco, sino también en buena parte 

de la región centro-suroccidental de México. 

En resumen, los xenolitos de paragneises y ortogneises graníticos de Pepechuca en cualquier 

caso indican evidentemente la presencia de rocas cristalinas con afinidad clara de corteza 

continental proterozoica debajo de las secuencias mesozoicas marinas de arco volcánico de la 

región. La posible correlación de estos xenolitos con aquellos reportados en otras localidades 

tiene implicaciones tectónicas fundamentales relacionadas con la estructura cortical del centro­

sur de México, lo cual se discute posterionnente. 

m.2 Esquisto Tejupilco (ETJ) 

La secuencia metavolcanosedimentaria severamente deformada que está expuesta en los 

alreded~r~s de Tejupilco se describe aquí como esquisto Tejupilco (ETJ) (Figura 2). El ETJ se 

extiende hacia el sur en continuidad de afloramiento hasta las partes aledañas al río Sultepec, y 

al oriente hasta el área de Zacualpan, y es aparentemente también correlacionable con las 

secuencias metavolcanosedimentarias que afloran localmente en las áreas de Ixtapan de la Sal 

y Taxco. Todas estas rocas metamórficas de grado bajo han sido descritas previamente como 

Esquisto Taxco y Roca Verde Taxco Viejo, con edades inferidas del Paleozoico tardío y 

Triásico Tardío-Jurásico Temprano, respectivamente (Fries, 1960; de Csema y Fries, 1981; de 

Csema, 1982). En términos litotectónicos, el Esquisto Taxco y la Roca Verde Taxco Viejo 

fueron interpretados por otros autores como un ensamble volcanogénico de arco de islas del 

Jurásico Superior-Cretácico Inferior (Campa y Ramírez, 1979). En análisis de terrenos 

tectonoestratigráficos, estas unidades fueron agrupadas como parte del subterreno Teloloapan­

Ixtapan del Jurásico Superior-Cretácico Inferior (Campa y Coney, 1983), y posteriormente 

como parte del subterreno Teloloapan con una edad del Cretácico Temprano (Talavera­

Mendoza et al., 1993; 1995; Centeno-GarcÍa et al., 1993a). Con base en datos 

microtennométricos (González-Partida et al., 2001) y estructurales (Salinas-Prieto, 1994), se 
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ha interpretado, sin embargo, que los metasedimentos y metavolcaniclásticos del Esquisto 

Taxco y de la Roca Verde Taxco Viejo, en las localidades de Taxco, Taxco El Viejo y 

Teloloapan, tienen una historia estructural y térmica diferente al ETJ como unidad prejurásica. 

Datos U-Pb (zircones) de espectrometría de masas por ionización térmica (TIMS, por sus 

siglas en inglés) sugieren protolitos del Cretácico Temprano para las rocas metavolcánicas de 

Taxco y Taxco El Viejo (Campa-Uranga e Iriondo, 2003). 

El ETJ, en las áreas aledañas de Tejupilco, consiste en una secuencia polideformada de más de 

2,000 m de espesor de rocas metasedimentarias y metavolcánicas (Figura 9A-F) con un 

metamorfismo regional en facies de esquisto verde. Los metasedimentos, que en conjunto es la 

litología predominante, consisten en esquisto, filita y cuarzofilita grafiticos (Figura 9A Y C), 

esquisto y filita sericíticos, pizarra negra, metapsamita y metapsefita cuarcífera, algunos 

horizontes y bloques erráticos de cuarcita (Figura 9B), yen ciertos lugares escasos horizontes 

erráticos de caliza arcillosa marmolizada. En algunos capas de cuarcita, la presencia en 

cantidades relativamente altas de minerales pesados con alta estabilidad química y mecánica, 

tales como zircón, turmalina y rutilo, indica un alto índice de madurez, y sugiere reciclamiento 

de sedimentos (Morton, 1985), a partir probablemente de terrenos metamórficos. En términos 

de componentes modales (e.g. Dickinson, 1985) estas cuarcitas corresponden a areniscas con 

provenencia de orógeno reciclado. Las rocas metavolcánicas (Figura 9D-F) son cuerpos 

lenticulares con espesores desde menos de un metro hasta varios cientos de metros que 

consisten esencialmente en esquisto verde y metarriolita. El protolito del esquisto verde 

corresponde principalmente a rocas volcaniclásticas de grano fino a aglomeráticas de 

composición basáltica, andesítica y dacítica. Los metavolcánicos de mayor espesor, hasta de 

varios cientos de metros, tienden a presentarse en la parte superior de la secuencia. Otra 

característica litoestratigráfica importante de la ETJ es la presencia de cuerpos lenticulares 

concordantes de sulfuros masivos en diferentes niveles estratigráfico-estructurales. 

De estos cuerpos, los más importantes son los que conforman el yacimiento de Tizapa, y están 

actualmente en explotación. Este yacimiento, localizado 4 km al SSE de Zacazonapan, es un 

depósito volcanogénico tipo "Kuroko JI, o "Inner island arc-type" (Baumann, 1986), asociado 

a actividad exhalativa del volcanismo submarino del ETJ, y probablemente depositado bajo 



Figura 9. Características litológicas y estructurales del esquisto Tejupilco (ET J). (A), 
intercalaciones finas de filitas, cuarzofilitas y metareniscas con patrones de interferencia 
complejos producidos por al menos tres plegamientos sObrepuestos (FT1 , FT2, Fn) (detalles en la 
Fig. 36). Área San Hipólito-Sultepequito. (B), bloques de cuarcita en una Ymatriz" de filitas 
deformadas intensamente (dismembered formation). Algunos bloques de cuarcita, como en este 
caso, preservan una foliación (ST1?) y lineación plegadas indicando zonas de charnela de un 
plegamiento desmembrado. Área San Hipólito-Sultepequito. (e), Otro aspecto de intercalaciones 
finas de metareniscas y filitas con plegamientos (FT1 , FT2, Fn) sobrepuestos (detalles en la Fig. 
37). Área San Hipólito-Sultepequito. (O), metatoba riolítica con plegamiento isoclinal recostado 
definido por una foliación tectónica. Área de San Lucas del Maíz, al N de Tejupilco. (E), roca 
metavolcaniclástica fuertemente deformada con fragmentos elongados y subsecuentemente 
plegados de rocas andesíticas y dacíticas en una matriz de esquisto verde. Río Temascaltepec, al 
N de Tejupilco. (F), Otro aspecto de roca metavolcaniclástica con una estructura fuertemente 
foliada, con clastos muy alargados de roca dacítica en una matriz de esquisto verde, Cañada de 
Chivas al NW de Tejupilco. 
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condiciones anaeróbicas en una cuenca intrarco. La composición de la mena de Tizapa, tipo 

Zn-Pb-Cu, es característica de yacimientos de arcos de islas evolucionados (e.g. Hutchinson, 

1980; Sawkins, 1990). Las relaciones isotópicas de Pb (nCA-MMAJ, 1991; Tabla 5) de la 

mena corresponden a un arco maduro y son similares a las de sedimentos pelágicos (e.g. 

Zartman y Doe, 1981), y al igual que la de la mayoría de los depósitos concordante mesozoicos 

del terreno Guerrero (e.g. Miranda-Gasea, 1995), sus relaciones 207Pb¡204Pb vs. 206Pb¡204Pb se 

ubican entre las curvas de oró geno y corteza superior de Zartman y Doe (1981), o con 

relaciones isotópicas más altas. Esto sugiere que la fuente principal de Pb radiogénico puede 

ser de corteza continental, o bien sedimentos derivados de un basamento con poca contribución 

del manto (Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1995). 

11I.2.1 Relaciones de contacto 

La base del ETJ se desconoce. Su relación con el substrato cristalino premesozoico 

representado por los xenolitos de paragneises y ortogneises graníticos de Pepechuca es 

incierta. Se puede especular una relación discordante, con una evolución posterior a una 

superficie de despegue basal (basal décollement), y/o bien, una relación de traslape tectónico 

importante. Por otro lado, la relación de contacto entre los metasedimentos y los 

metavolcánicos de la región de Tejupilco-Taxco fue anteriormente interpretada como 

discordante (Fries, 1960; de Csema y Fries, 1981; de Csema, 1982). En el área de Zacualpan, 

por ejemplo, se interpretó la existencia de un paquete metasedimentario, Formación Ayotusco, 

con relaciones discordantes entre metasedimentos del Esquisto Taxco subyacente y 

metavolcaniclásticos de la Roca Verde Taxco Viejo (Díaz-García, 1980). Sin embargo, no se 

encontraron evidencias de discordancia entre estas unidades. En las áreas de Tejupilco el 

contacto entre esquisto verde y filita y/o esquisto pelítico es paralelo, y en · diferentes 

localidades de la región se observó gradual. Esta graduación litológica, con aumento paulatino 

de componentes volcánicos, se presenta, en algunos casos, con cambios de filita negra ~ filita 

tobácea gris verdosa ~ esquisto verde tobáceo de grano fino ~ esquisto verde conglomerático 

de naturaleza lahárica (flujo de detritos) a escalas de centímetros y métrica. Es muy común 

encontrar alternancias complejas de esquisto verde y filita o esquisto pelítico a escalas, 

diferentes que en · esencia reflejan la relación estratigráfica primaria, que por la fuerte 
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deformación penetrante las intercalaciones están perturbadas, duplicadas y transpuestas en 

menor o mayor medida. 

El ETJ está cubierto discordantemente por rocas cuya edad puede variar desde el Jurásico 

Tardío hasta el Cuaternario. En el área de Ixtapan de la Sal se reportaron amonitas del 

Titoniano (Campa et al., 1974) en metasedimentos que fueron considerados como parte de la 

secuencia metavolcanosedimentaria. Con base en este y otros datos paleontológicos, una edad 

del Jurásico Tardío-Cretácico Temprano fue inferida para las rocas metavolcanosedimentarias 

de la región (Campa et al., 1974; Campa, 1978; Campa y Ramírez, 1979). Alternativamente, 

los metasedimentos del Tithoniano de Ixtapan de La Sal fueron interpretados como remanentes 

de erosión de la Formación Acuitlapán que descansa discordantemente sobre la Roca Verde 

Taxco Viejo (Cserna y Fries, 1981). Independientemente de esta relación estratigráfica 

polémica, en el área de Ixtapan de la Sal, la secuencia metavolcanosedimentaria se encuentra 

cubierta indistintamente por sedimentos pelitico-calcáreos filitizados, capas rojas 

conglomeráticas, caliza de la Formación Morelos, y las rocas elásticas pliocuaternarias de la 

Formación Chontalcoatlán. Por ejemplo, en el río Tlapala, al poniente de Ixtapan, debajo de la 

Formación Chonta1coatlán y sobre las rocas metavo1canosedimentarias, yace un conglomerado 

deformado (foliación bien desarrollada en algunos sectores), con elastos de cuarzo 

metamórfico, cuarcita, metavo1cánico, esquisto sericítico, metatoba, granitoide, pizarra, argilita 

roja, y algunas concreciones de hematita. Estas capas conglomeráticas, que también afloran en 

el área de Taxco El Viejo (e.g. Fries, 1960), y en otras localidades del área de Ixtapan de la Sal 

debajo de la Formación Morelos, sugieren un cielo orogénico precretácico de: depósito ~ 

deformación/metamorfismo regional ~ levantamiento ~ erosión en condiciones altamente 

oxidantes de rocas metamórficas. En áreas aledañas a Tejupi1co, el ETJ está sobreyacido 

estructuralmente por el grupo Arcelia-Palmar Chico. Esta relación de contacto, que se muestra 

con detalle cartográfico en las figuras lOA, l1A, l1B, l1C, 12, 13, 14A, 14B, es un elemento 

que tiene implicaciones estratigráfico-estructurales importantes en la región, por lo que se 

analiza y discute con detalle más adelante. El ETJ además está cubierto discordantemente por 

lavas basálticas y piroelásticos cuaternarios y aluvión, e intrusionado por pequeños troncos 

tonalíticos y dioríticos del Cretácico (?), el granito Temascaltepec del Eoceno inferior, e 

inumerables diques riolíticos y aplíticos del Oligoceno. 
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Figura 10A. Mapa geológico del área de 
Zacazonapan, estado de México y secclon 
estructural que se señala. Para su ubicación regional 
ver la Figura 2. 
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CUATERNARIO TERCIARIO TRIÁSICO -JURÁSICO INFERIOR SIMBOLOS 

O Aluvión [TI! Apllta Metagranlto Tlzapa ~ Bocamina de Tlzopa 
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Figura 10B. Mapa geológico del área de Tizapa. 
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Detalle de la 
loe. TJZ55 (ver mapa) 

K 

1DlI~_o 
Esc. verI. = Esc. hortz. m. s. n. m. 

CRETÁCICO 
Grupo Arcelio-Polmar Chico 
~ Lava almohadillada. 
~ hialoclastlta 

~ Arenisca. argilita. Caliza carbonosa. caliza 
c.c:J caliza turbldmca tE:Jj arcillosa con lutita 

y pel6gica. Intereslratlficada 

TRIÁSICO - JURÁSICO INFERIOR 
Esquisto Tejupilco 
~ Fllita carbOnosO/ 
~ esquisto de sericita 

E'~y~J Metaooita ~ :;:0 

L l FdIocI6n: s, (en rocas crel6clcas). r Estratlflcoclón r s, (en rocas precrelóclcas) 

+ Eje de pliegue t Estructuro de olmOllodo .lb. Barreno 
T menor O indicando cima W 

--L-~ -A....:a + Anfiformo 

Figura 118. Mapa geológico del área de 
El Salitre y secciones que se señalan. 
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CUATERNARIO 
r.-7l Aluvi ' L.:..:..:..:... on 

CRETÁCICO 
Grupo Arcelia-Palmar Chico 

Arenisca. argllita, Caliza carbonoso, caliza 
(k i-lj caliza turbidítica ~ arcillosa con lutlta 

y pelágica Intereslratlficada 

TRIÁSICO - JURÁSICO 
INFERIOR 

Esquisto Tejupilco 
~ Filita carbonosa! 
~ eSQuisto de serie ita 

cz:J Metocallza ~ ESQduisto 
~ ~vere 

Figura 11C. Mapa geológico del área La Calera. En el detalle de la sección (loe. TJZ10 en el mapa) se 
muestra cómo meta\Olcaniclásticos con foliación sub\13rtical están sobreyacidos tectónicamente por calizas 
marmolizadas con una foliación subhorizontal paralela a la estratificación. 
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TERCIARIO CRETÁCICO 
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INFERIOR 

Esquisto Tejupilco 
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Figura 12. Mapa geológico del área El Aguacate y sección estructural que se señala. Para su ubicación 
regional ver la Figura 2. 
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Figura 13. Mapa geológico del área de Ocotepec y sección estructural que se 
señala. Para su ubicación regional ver la Figura 2. 



500 m 
250m Esquisto verde 

(metavolcanlclástlcol Collzo arcilloso 
y calcarenita 

Figura 14A. Mapa geológico del área de Sultepec, estado de México, y sección 
estructural con el detalle que se señala. Para su ubicación regional ver la Figura 2. 
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Figura 148. Mapa geológico 
del área de San Hipolito­
Sultepequito con sección 
estructural y detalle Iitológico­
estructural donde se señala. 
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III.2.2 Geocronología del ETJ 

Dada la gran escasez de fósiles en el ETJ, y debido a que su relación estratigráfica con rocas 

del Cretácico Inferior o del Jurásico Superior ha sido polémica, la edad del ETJ y rocas 

metamórficas de bajo grado aparentemente correlacionables no se ha podido establecer 

firmemente, a pesar de que desde hace más de tres decadas se ha intentado fecharlas por medio 

de métodos isotópicos diversos, algunos de estos inadecuados (Tabla 6). Es de mencionarse 

que en el área de Tejupilco el único dato paleontológico que se tiene del ETJ corresponde a 

fragmentos de moluscos y otro material fósil no identificado proveniente de un pequeño lente 

calcáreo intercalado en filita carbonosa. Con los fragmentos de moluscos sólo se puedo sugerir 

vagamente una edad del Mesozoico temprano y condiciones de depósito de aguas 

relativamente someras para la secuencia (Allison R. Palmer, comunicación escrita, 

13/oct./1993). 

Uno de los primeros intentos de fechamiento isotópico se hizo por medio del método Pb-a. (de 

Csema et al., 1974a), a partir de zircones de una metatoba riolítica del área de Taxco El Viejo. 

En este estudio se obtuvo una edad precámbrica de 1,020 Ma para el Esquisto Taxco. Esta 

edad es cuestionable por problemas inherentes al método, y no es sustentada por las relaciones 

geológicas. A finales de los 70s, Richard L. Armstrong, de la Universidad de Columbia 

Británica, Canadá, colectó una serie de muestras de las rocas metamórficas de la región para 

determinaciones Rb-Sr y K-Ar. Parte de estos resultados previos (Tabla 6) se discuten 

enseguida. A partir de muestras de esquisto de sericita y pizarra del Esquisto Taxco, de la 

localidad Los Sabinos, 12 km al SE de Almoloya de Alquisiras, se obtuvo una línea de 

regresión Rb-Sr de siete puntos moderadamente buena de 86 ± 8 Ma (Richard L. Armstrong, 

comunicación escrita, 3/nov./1980). Esta edad, que por relación estratigráfica no puede ser la 

edad del protolito, corresponde más bien a una posible reo homogeneización por deformación y 

un incipiente metamorfismo del Cretácico Superior en la región. Para las rocas metavolcánicas 

de la Roca Verde Taxco Viejo se determinaron edades de 155 ± 55 ó 175 ± 38 Ma con 

isócronas Rb-Sr de siete puntos de roca entera a partir de muestras colectadas en las áreas de 

Ixtapan de la Sal y Zacualpan (Richard L. Armstrong, comunicación escrita, 3/nov./1980). 

Debido a que la variación de 87Rb/86Sr fue limitada y la relación inicial 87 Sr/86Sr algo elevada 
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(ca. 0.7041), estas edades se consideraron como mínimas (Richard L.Armstrong, 

comunicación escrita, 3/nov./1980). Otra interpretación alternativa es que estas edades pueden 

estár relacionados con un evento de deformación y metamorfismo durante el Jurásico Medio. 

Edades por K-Ar (hornblenda) de 115 ± 4 y 120 ± 4 Ma (Richard L. Armstrong, comunicación 

escrita, 3/nov./1980), y de roca entera de 108 ± 5 y 125 ± 5 Ma (Urrutia-Fucugauchi y Linares, 

1981), para los mismos metavolcánicos en las mismas áreas de Zacualpan e Ixtapan de laSal, 

respectivamente, son inconsistentes con las edades Rb-Sr mencionadas. Los datos K-Ar de 

hornblendas pueden representar "edades mezcladas", intermedias entre la edad de la 

cristalización inicial y la deformación y el metamorfismo durante el Cretácico Tardío­

Paleoceno (Richard L. Armstrong, comunicación escrita, 3/nov./1980). Por otro lado, e 

independientemente de la poca confiabilidad que tiene edades K-Ar de roca entera por la 

heterogeneidad en la retención de Ar radiogénico de sus componentes minerales, este tipo de 

datos fueron interpretarse como edades mínimas para un evento de alteración y/o 

metamorfismo (Urrutia-Fucugauchi y Linares, 1981). 

Campa-Uranga e Iriondo (2003) reportaron recientemente dos edades U-Pb (zircones) de 130 ± 

2.6 y 13 1.7 ± 0.85 Ma para rocas metavolcánicas de Taxco y Taxco El Viejo, e interpretadas 

como las edades de los protolitos. Si esta interpretación es correcta, las rocas metavolcánicas 

de las localidades mencionadas, que aparentemente se correlacionan con el ETJ, 

corresponderían a una secuencia volcanosedimentaria cretácica correlacionable más bien con 

unidades volcanosedimentarias del Cretácico Inferior en la porción oriental de la plataforma 

Morelos-Guerrero (e.g. Sabanero-Sosa et al., 1996). Unidades como las formaciones 

Chapolapa (edad de intersección inferior U-Pb de 125 ± 3 Ma en zircones, datos no publicados 

de Teodoro Hernández) y Zicapa (edad de roca entera 4°ArP9 Ar de 127 ± 2 Ma para una lava 

andesítica, Fitz-Díaz et al., 2002) serían también correlacionables con las rocas metavolcánicas 

de Taxco y Taxco El Viejo. 

nCA-MMAJ (1991), a partir de datos isotópicos de Pb de la mena de sulfuros masivos 

volcanogénicos de Tizapa, obtuvo tres edades modélo de Pb común para el yacimiento: 105, 

114 Y 129 Ma (edad promedio 116 Ma) (Tabla 5). Dada la naturaleza singenética del 

yacimiento con el protolito volcanosedimentario del ETJ, estas edades del Cretácico Temprano 



58 

consecuentemente también deberían corresponder a la edad de la roca encajonante. Las edades 

de nCA-MMAJ (1991), sin embargo, están basadas en el modelo de evolución isotópica de 

etapa simple (single-stage model, Doe y Stacey, 1974), por medio del cual, como está 

claramente demostrado (e.g. Faure, 1986, p. 320-323), se obtienen edades modelo más jovenes 

que las verdaderas, determinadas con otros métodos isotópicos o por datos paleontológicos. 

Edades modelo de Pb común, obtenidas por el método de dos etapas (two-stage model, Stacey 

y Kramer, 1975) son más consistentes con las edades geológicas de yacimientos concordante s 

singenéticos (Faure, 1986, p. 320-323). Por lo tanto, y para los propósitos del presente trabajo, 

se procedió a calcular edades modelo a partir de las relaciones isotópicas de Pb reportadas por 

nCA-MMJ (1991) usando los valores para el modelo de dos etapas de Stacey y Kramer 

(1975). Las edades obtenidas para la mena de Tizapa son 156, 188 y 227 Ma (edad promedio 

190 Ma, Jurásico Temprano) (Tabla 5). Estas edades son más congruentes con las relaciones 

estratigráficas y con la edad U-Pb (zircón) de 186.5 ± 7.4 Ma para el metagranito Tizapa, 

como se discute más adelante. Es de mencionarse que se tiene registro de amonitas del Jurásico 

Inferior (Pliensbachiano) (Burckhardt, 1930; Erben, 1956) provenientes de la región de Ciudad 

Altamirano, área de Ajuchitlán del Progreso, 100 km al SSW de Tejupilco; sin embargo, hasta 

ahora no ha sido confirmada la existencia de rocas marinas con este tipo de fósiles. 

En resumen, a pesar de los diferentes intentos por fechar las rocas metamóficas del ETJ (Tabla 

6), su edad no ha sido claramente establecida. Sin embargo, las edades modelo (valores de 

Stacey y Kramer, 1975) de Pb común para el yacimiento de sulfuros masivos de Tizapa (Tabla 

5), singenético con las rocas del ETJ, sugieren una edad triásico-jurásico temprana para el ETJ, 

edad consistente con datos U-Pb (zircón) que se abordan en sección posterior. 

111.2.3 Petrografía de las rocas metavolcánicas del ETJ 

Las rocas metavolcánicas del ETJ, que en términos generales consisten en esquistos verdesy 

esquistos cuarzofeldespáticos, presentan variaciones en sus protolitos. Estos corresponden a 

diques basálticos, rocas volcaniclásticas de composición basáltica, andesítica y dacítica, 

cuerpos volcánicos y subvolcánicos andesítico-dacíticos y riolíticos, y depósitos piroclásticos 

riolíticos. Debido a la severa deformación penetrante y al metamorfismo orogénico en facies 
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de esquisto verde que los afectó, las relaciones primarias de los volcánicos fueron borradas, y 

lo que ahora se observa son estructuras y texturas metamórficas (Figura 15 A-F) 

dominantemente planares y contactos paralelos. 

Los esquistos verdes, cuyo protolito corresponde aparentemente a diques basálticos, se 

presentan en pequeños cuerpos lenticulares con menos de un metro hasta decenas de metros de 

espesor complejamente intercalados con metasedimentos. Estos esquistos básicos presentan 

relaciones texturales y mineralógicas complejas, con bandeamientos miloníticos y sectores 

esquistosos ricos en anfibola. En los sectores menos deformados aún se observan restos de 

plagioclasa y clinopiroxena como parte de la mineralogía primaria del protolito. En otras 

localidades los esquistos básicos ricos en actinolita, presentan restos de homblenda magmática 

marrón rojiza que sobrevivieron a la deformación y a la actinolitización, lo que sugiere un 

protolito homblendítico-gabróico para estos casos. Sobre el río Temascaltepec, al norte de 

Tejupilco, se observan cuerpos lenticulares de metabasitas con agregados granoblásticos de 

clinopiroxena y zoisita con cuarzo, agregados radiales y aciculares de actinolita/tremolita, y 

otros minerales comunes, pero en cantidades accesorias, como: clorita, epidota, rutilo, titanita, 

óxidos de Fe-Ti, sulfuros, flogopita, calcita. Todos estos agregados minerales están 

sobrepuestos a una estructura milonítica o esquistosa. En estos casos, las metabasitas, que 

probablemente correspondieron a diques basálticos, tienen claramente impreso al menos dos 

eventos metamórficos, uno dinamotérmico antiguo y otro esencialmente térmico. Este último, 

con base en la relación espacial entre las asociaciones granoblásticas y el granito, y datos 

isotópicos K-Ar y 4OArP9 Ar que se discuten mas adelante, está relacionado con el 

emplazamiento del granito Temascaltepec del Eoceno inferior. 

Los esquistos verdes de naturaleza volcaniclástica, que es una de las litologías predominantes 

del ETJ, corresponden a depósitos epiclásticos de flujo masivo subacuosos tipo lahárico de 

material predominantemente volcánico. Los esquistos están caracterizados por clastos de 

composición heterogénea, con tamaños que varían desde varios milímetros hasta cerca de un 

metro en su dimensión máxima, con formas irregulares, aunque predominan de formas 

achatadas y elongadas por la deformación dúctil que manifiestan. Los clastos están embebidos 

en una "matriz" foliada gris verdosa con bandeamientos composicionales más claros, y en 



Figura 15. FotomicrografJaSde metapelitas y metavolcánicos del esquisto Tejupilco (ET J). (A) Y (B), aspectos diferentes de 
crucero plisado (crenulation cleavage) en filita/esquisto de mica del ETJ, caracterizado por una foliaci6n (52) sobrepuesta a 
una foliaci6nanterior (51). 51 está definido por clorita (Chl) + mica blanca (Ms) o bien por mica blanca (Ms) + cuarzo (Qtz), 
mientras que ~ está conformada por la .recristalizaci6n y/o reorientaci6n de Ms. En (A), la calcita (Cal) es posterior a 52. 
(e), otro detalle de crucero plisado en esquisto de mica (metapelita rica en Mg), en donde 51 está definido esencialmente 
por clinocloro (Cch) + mica blanca (Ms) y 52 por Ms. (D) Y (E), aspectos microscópicos de rocas metavolcánicas 
andeslticas del ETJ, donde se muestra la asociaci6n tlpica de esquisto verde: actinolita (Act) + clinozoisita (Czo) + clorita 
(ehl) más cuarzo (Qtz) y algo de biotita (Bt) intercecida con eh!. (F), roca metavolcánica andesltico-dacltica con 
porfldoclástos de plagiclasa (PI) circundados por una matriz cristalizada y foliada en facies de esquisto verde, compuesta 
por Qtz + albita ( no mostrada en la fotomicrografía) + Act + Czo + ehl + Bt. En este caso la Bt es más abundante y se 
encuentra intrecrecida estrechamente con eh!. Todas la fotomicrografias fueron tomadas con nicoles cruzados. 
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todos los casos es predominante. Aparentemente los clastos más abundantes son comeanas 

(hornfels) de cuarzo + epidota + albita ± mica blanca ± calcita ± actinolita ± biotita, que en la 

mayoría de los casos corresponden a rocas volcánicas dacítico-riolíticas. En algunos lugares 

este tipo de clastos presenta claramente bordes de reacción, implicando que su depósito fue en 

estado caliente. Los clastos de comeanas en las rocas volcaniclásticas pueden corresponder a 

rocas cercanas a los conductos o chimeneas de aparatos volcánicos pretectónicos. Otro tipo de 

clastos son fragmentos de rocas plutónicas de composición intermedia, constituí dos 

esencialmente por fenocristales de plagioclasa y homblenda completamente actinolitizada, y a 

clastos de homblendita. Fenocristales de homblenda fragmentados y convertidos a actinolita 

son abundantes, inclusive en algunos sectores se presentan en agregados cristalinos que 

pudieran corresponder a fragmentos pequeños de homblenditas actinolitizadas por el 

metamorfismo. También se observan clastos de cuarcitas, en los que, en algunos casos, aún se 

conservan óxidos de Fe como material cementante alrededor de los granos de cuarzo. La 

"matriz", o los sectores de grano fino de las rocas metavolcaniclásticas, está constituida 

predominante por material de origen volcanogénico, el cual se conforma esencialmente de una 

asociación granoblástica esquistosa de cuarzo, albita, epi dota, clorita, actinolita, con cantidades 

menores de mica blanca, calcita, y biotita. En la "matriz" también son abundantes fragmentos 

de fenocristales de homblenda completamente actinolitizada. 

Los esquistos verdes de naturaleza volcánica y subvolcánica, de composición esencialmente 

andesítico-dacítica, son rocas estrechamente relacionadas con los metavolcaniclásticos, con 

contactos graduales, de tal manera que la diferenciación en el campo de los protolitos resulta 

muy dificil en muchos lugares, salvo en los casos donde la naturaleza clástica es evidenciada 

por fragmentos líticos. Petrográficamente los esquistos verdes no volcaniclásticos se 

caracterizan por la abundancia de porfidoclastos (0.5 a 2 mm) de feldespato potásico y de 

plagioclasa sódico-cálcico (AnIO-50) con maclas bien definidas, aunque generalmente acuñadas, 

desplazadas y plegadas por la defonnación, en una matriz granoblástica esquistosa de cuarzo, 

albita, clorita, epidota/clinozoisita, biotita, mica blanca, actinolita/tremolita, óxidos de Fe-Ti, y 

calcita, en cantidades variables (Figura 15D-F). La asociación granoblástica predominante es 

cuarzo + albita + clorita + epidota/clinozoisita + actinolita. La relación porfidoclastos/matriz 

granoblástica puede indicar una textura porfidica pretectónica sugiriendo un origen volcánico 
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(lavas y/o depósitos piroclásticos) o subvolcánico (cuerpos andesítico-dacíticos hipabisales). 

En algunos lugares la abundancia de cuarzo, plagioclasa y biotita le dan una apariencia 

gneísica a los esquistos, aunque muchos de los cristales de biotita tienen una textura 

poiquiloblástica sugiriendo un crecimiento postectónico, con cloritización retrogresiva parcial 

o total. 

Los esquistos cuarzofeldespáticos (metatobas riolíticas) son rocas cuyo protolito corresponde 

aparentemente a depósitos piroclásticos subacuosos de composición riolítica. Las metatobas 

riolíticas están constituídas por porfidoclastos de feldespato potásico, plagioclasa sódica y 

cuarzo en una matriz granoblástica de grano fino a muy fino, fuertemente foliada, compuesta 

esencialmente de cuarzo, feldespato y mica blanca. Como minerales accesorios en algunos 

muestras se observan epidota y clorita en la matriz granoblástica. En la matriz, bandas 

granoblásticas con diferente tamaño de grano y con orientación preferencial de la forma del 

grano son comunes. En varios casos la matriz presenta un carácter bimodal del tamaño de 

grano, donde sectores granoblásticos de grano fino están complejamente interrelacionados y 

aparentemente sobrepuestos a sectores sub granulados muy finos. Esta característica bimodal, 

que indica diferentes grados de recristalización tectónica, sugiere diferentes regímenes de 

deformación por interacción de dislocaciones en defornlación cristal-plástica (e.g. Hirth y 

Tullis, 1992). 

En conjunto, las características litológicas de los metavolcánicos del ETJ, con una 

composición predominantemente andesítico-dacítica y riolítica, aunadas a la presencia de 

cuerpos lenticulares concordantes de mena polimetálica tipo "Kuroko", definen una sucesión 

volcánica con rocas félsicas (silícicas) submarinas, cuyo desarrollo es más común en 

ambientes marinos con basamento continental (Cas y Wright, 1988, p. 435-436). 

111.2.4 Metamorfismo del ETJ 

Con base en las asociaciones minerales y relaciones texturales metamórficas en las unidades 

del ETJ (Tabla 7), particularmente en las metapelitas y metabasitas, se ha reconocido dos 

episodios de metamorfismo orogénico o regional en facies de esquisto verde, aquí designados 
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como MI Y M2. Durante M2 aparentemente la facies de anfibolita fue alcanzada, aunque de 

manera restringida. Sobrepuesto a estos dos eventos orogénicos se observa un tercero, M3, que 

corresponde al metamorfismo de contacto relacionado al emplazamiento del granito 

Temascaltepec durante el Eoceno temprano. M3 tiene una distribución local alrededor de este 

intrusivo, y está caracterizado por asociaciones en las facies de corneana (hornfels) de 

hornblenda y piroxena. 

Muchas de las metapelitas del ETJ presentan estructuras complejas de crucero plisado 

(crenulation cleavage) caracterizadas por una foliación secundaria antigua (SI) plegada a 

escala microscópica, sobre cuyos flancos está plenamente desarrollada otra foliación (S2) 

(Figura 15A, B Y C). SI en estos casos está definida por mica blanca en arcos poligonales, o 

por mica blanca + clorita ± biotita ± cuarzo, clinocloro + mica blanca + cuarzo. En algunas 

muestras de metabasitas también se reconocieron remanentes de SI defmida por clorita + mica 

blanca ± albita (?) ± clinozoisita, otremolita/actinolita + clorita. Estas asociaciones minerales 

de facies de esquisto verde se interpretan como el primer evento de cristalización metamórfica 

(MI) asociado a una primera etapa de deformación (DI). En las rocas cuarzofeldespáticas del 

ETJ no se encontraron rasgos microestruturales y mineralógicos que puedan relacionarse con 

DlyMI. 

M2 está asociado a la foliación principal o dominante S2 que se sobrepone a SI. Por su amplia 

dispersión y continuidad en todo el espesor del ETJ, M2 posiblemente se desarrolló durante el 

pico de deformación y metamorfismo regionales. La mayoría de las asociaciones metamórficas 

que se muestran en la Tabla 7 corresponden a M2. La presencia de granate (almandino) + 

clorita + biotita + mica blanca + cuarzo en las metapelitas de los niveles inferiores del ETJ es 

una asociación diagnóstica que indica un metamorfismo en la parte alta de la facies de esquisto 

verde, zona de almandino, y, ante la ausencia de andalucita, sugIere un metamorfismo 

orogénico tipo barroviano (de presión media). Dado que el granate está parcialmente 

reemplazado por clorita rica en Fe y hematita como productos de retrogresión, se deduce que 

es rico en almandino. La asociación cuarzo + muscovita + biotita + almandino, en ausencia de 

clorita, también fue observada en niveles más inferiores expuestos en el área de Tizapa. Esta 

asociación, que es estable en la parte baja de la facies de anfibolita (zona de estaurolita), indica 
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que esta facies fue alcanzada durante M2, aunque de manera restringida. Así lo sugiere también 

la asociación clinocloro + mica blanca + flogopita en metapelitas ricas en Mg de localidades 

sobre el río Temascaltepec, al norte de Tejupilco. El clinocloro, clorita rica en Mg y Al, en 

ausencia de cuarzo, es estable a altas temperaturas (Winkler, 1976; Bucher y Frey, 1994). 

Si bien la temperatura a la cual se forma la asociación granate + biotita en metapelitas es 

variable, y depende esencialmente de la incorporación de Mn y Ca en el primero, y Alvi y Ti en 

la mica (Ferry y Spear, 1978), las condiciones de P-T para la estabilización de granate rico en 

almandino + biotita a partir de clorita rica en Fe + muscovita se han estimado en alrededor de 4 

kb Y 500°C (Winkler, 1976) ó 500-520°C (Bucher y Frey, 1994). Temperaturas de 460°C y 

470°C han sido deducidas en la zona de granate en esquistos pelíticos en diferentes terrenos 

metamórficos (Ferry, 1980; Lang y Rice, 1985). Por otro lado, la asociación mica blanca + 

biotita + cuarzo definiendo a M2 en las metapelitas del ETJ, y observada prácticamente en todo 

su espesor, dependiendo del XFeO, indica intervalos de P = 3.5-4.4 kb Y T = 420-460°C (Bucher 

y Frey, 1994). En terrenos con el clásico metamorfismo barroviano se ha estimado una 

profundidad de alrededor de 15 km (- 4 kb) para la iso grada de la biotita a partir de datos 

estratigráficos y estructurales (Camilleri y Chamberlain, 1997). Con base en estudios de 

cristaloquímica de la mica blanca (muscovita) de los niveles medio y superior del ETJ en el 

área de Tizapa se determinaron intervalos de P = 2.5-4 kb Y T = 450-470°C para su 

cristalización metamórfica (González-Partida, 1993). Por medio de inclusiones fluidas también 

se estimaron temperaturas de homogeneización final de 300°C a 460°C para cuarzo de 

segregación metamórfica en el área (González-Partida, 1993), que se asume están directamente 

relacionadas con las condiciones térmicas del metamorfismo orogénico. 

En las metabasitas intercaladas del ETJ, M2 está representado principalmente por las 

asociaciones tremolita (o actinolita) + epidota (o clinozoisita) + clorita ± albita ± cuarzo ± 

calcita, y clorita + albita + clinozoisita + actinolita/temolita + cuarzo ± biotita (Figura 15D, E Y 

F), las asociaciones más características de la facies de esquisto verde. La presencia abundante 

de anfibola cálcica, en su variedad magnésica (tremol ita), o magnésico-férrica (actinolita), en 

asociación con epidota o clinozoisita (+ clorita ± albita ± cuarzo) en las metabasitas del ETJ es 

diagnóstica de la facies de esquisto verde. En metamorfismo progresivo esta asociación se 
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produce con la completa desaparición de prehnita y pumpelIyita por medio de las siguientes 

reacciones: pumpelIyita + clorita + cuarzo = tremol ita (o actinolita) + clinozoisita (o epidota) + 

agua bajo gradientes geotérmicos de presión media, y prehnita + clorita + cuarzo = tremol ita (o 

actinolita) + clinozoisita (o epi dota) + agua en gradiente geotérmico de presión baja, 

definiendo la transición de las facies de subesquisto verde a esquisto verde (Winkler, 1976; 

Bucher y Frey, 1994). En el intervalo de 1 a 4 kb de presión la temperatura a la que ocurre esta 

transición varía de 250°C a 300°C (Cho y Liou, 1987; Frey et al., 1991; Springer et al., 1992; 

Powell et al., 1993; Bucher y Frey, 1994; Digel y Gordon, 1995). La asociación 

tremolita/actinolita + epidota o clinozoisita + clorita + cuarzo en la transición a facies de 

anfibolita (alrededor de 500°C, Winkler, 1976; Buchery Frey, 1994) desaparece para formar 

homblenda. Dado que las metabasitas están intercaladas con metapelitas en las que cristalizó 

biotita, el metamorfismo de las primeras implica por lo menos una temperatura de 400°C que 

contrasta notablemente con la deducida para el metamorfismo de los volcánicos del GAP, el 

cual se discute en otra sección. 

Con base en los datos señalados es dificil establecer la relación tectónica entre MI y M2. Las 

condiciories metamórficas de MI aparentemente corresponden a la zona de clorita y biotita (?) 

de la facies de esquisto verde, mientras que las de M2 equivalen esencialmente a las zonas de 

biotita y granate de la facies de esquisto verde, y localmente a la parte baja de la facies de 

anfibolita (Figura 16). Es probable que MI y M2 correspondan a diferentes etapas de 

cristalización o ciclos metamórficos dentro del mismo evento tectono-metamórfico u 

orogénico con deformación progresiva, cuyo significado regional se discute en capítulo aparte. 

M3 está representado por asociaciones minerales que presentan microestructuras granoblásticas 

no foliadas, texturas radiales o en abanico, y pórfidoblastos y poiquiloblastos sin orientación 

preferencial sobreponiéndose a microestructuras de crucero plisado o simplemente foliadas de 

SI y S2. M3 es un evento estático postectónico, cuyas asociaciones minerales sólo se han 

reconocido en una zona de varios kilómetros adyacente al granito Temascaltepec. Esta relación 

espacial y los datos isotópicos de micas de esta zona, discutidos más adelante, indican 

claramente que M3 es producto de los efectos térmicos de este tronco granítico del Eoceno 

Inferior. En las metapelitas las asociaciones minerales más importantes de M3 son: cordierita ± 
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Figura 16. Diagrama que muestra las posibles trayectorias P-T de los e~ntos metamórficos 
orogénicos M1 y M2 del ETJ, y el campo P-T inferido para el e~nto térmico M3 de distribución local. 
Las trayectorias fueron inferidas esencialmente a partir de las asociaciones minerales de las 
metapelitas, de las cuales se muestran las más importantes para diferentes sectores. El límite entre 
las facies de subesquisto ~rde (SEV) y facies de esquisto ~rde (EV) corresponde a la desaparición 
de prehnita y pumpellyta y la formación de tremolita/actinolita + clorita + epidota (Liou et al., 1985; 
1987). El límite entre EV y la facies de anfibolita (AN) está representado por la estabilización de 
estaurolita a partir de cloritoide (Bucher y Frey, 1994). Las isogradas de biotita (Bt-in) y granate (Grt­
in) son de Yardley (1989). Los datos de P-T para la reacción Ms + Chl (Cch) + Qtz = Crd + Bt (Phi) + 
H20 son de Seifert (1970). H = punto triple de Holdaway (1971), Alm = almandino, And = andalucita, 
Bt = biotita, Cch = clinocloro, Chl = clorita, Crd = cordierita, Ky = cianita, Ms = musco\1ta (mica 
blanca), Phi = flogopita, Qtz = cuarzo, Rt = rutilo, Sil = sillimanita. 
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biotita, biotita rica en Ti relacionada con granos detríticos de ilmenita; en las metapelitas ricas 

en Mg, cordierita + flogopita + rutilo y flogopita + rutilo + cuarzo. El rutilo (cristales hasta de 

500 J.lm en su eje mayor) cristalizó a expensas de ilmenita detrítica. En las metapelitas alejadas 

2 a 3 km del área de exposición del granito Temascaltepec se observan poiquiloblastos de 

biotita ± rutilo o mica blanca sin orientación preferencial y sobrecrecidos a la foliación 

principal que pueden interpretarse corrrespondientes a M3. En el metagranito Tizapa, que se 

encuentra en la zona cercana al granito Temascaltepec, es común la biotita en pórfidoblastos 

sobrepuestos a la foliación milonítica. En las metabasitas M3 es esencialmente definido por 

actinolita ± titanita ± rutilo, clinopiroxena + tremolita ± titanita ± cuarzo ± rutilo, y homblenda 

verde ± plagioclasa ± titanita. 

La cristalización de cordierita + flogopita (o ± biotita rica en Ti) en las metapelitas 

aparentemente coincidió con la cristalización de clinopiroxena + tremolita y homblenda ± 

plagioclasa en las metabasitas en la cercanía del granito Temascaltepec. Estas asociaciones 

indican una temperatura comparable a la de facies de anfibolita de baja presión o comeana de 

homblenda. En las metapelitas del área la cordierita fue claramente formada por la reacción: 

clinocloro (o clorita rica en Mg) + muscovita + cuarzo = cordierita + flogopita (o biotita) + 

agua. Los datos petrogenéticos para esta reacción a bajas presiones son: PH20 = 1 a 2 kb, T = 

495 ± 10°C a 525 ± 10°C (Seifert, 1970). La cordierita magnésica, es más estable a PH20 = 2 kb 

Y T ~ 500°C (Seifert y Schreyer, 1970). Para la asociación cordierita + biotita + AhSiOs a 

partir de clorita + muscovita + cuarzo las condiciones de equilibrio son: PH20 = 0.5 kb, T = 505 

± 10°C; PH20 = 1 kb, T = 515 ± 10°C; PH20 = 2 kb, T = 525 ± 10°C (Wink1er, 1976). Estos datos 

sugieren que la cordierita fue estabilizada en condiciones de baja presión a una temperatura de 

500-525°C. En la Figura 16 se muestra el campo de P-T aproximado para la asociación 

cordierita + biotita (o flogopita) en las metapelitas durante M3. 

La mineralogía de los eventos metamórficos anteriores está afectada de manera irregular y en 

menor o mayor medida por retrogresión o alteraciones secundarias. La retrogresión se observa 

en todo el espesor del ETJ y está relacionada a un crucero plisado espaciado (S3), y al grado de 

cataclasis asociado al desarrollo de fracturas y fallas durante el Cenozoico. Los cambios 

retrogresivos están esencialmente caracterizados por cloritización total o parcial de biotita, 
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granate, homblenda, y ti"emolita /actinolita; la clinopiroxena está reemplazada por tremolita, y 

esta a su vez por talco ± flogopita; la plagioclasa, pretectónica esencialmente, está 

sausuritizada. 

I1I.2.5 Geoquímica de las rocas metavolcánicas del ETJ 

Con el propósito de conocer las características geoquímicas de los protolitos de las rocas 

metavolcánicas de esta unidad, se seleccionaron 22 muestras para análisis químicos de 

elementos mayores y trazas. Las muestras se colectaron en sectores de afloramientos con rocas 

de grano fino, composicional y texturalmente homogéneas, asumiendo que el metamorfismo 

regional que las afectó fue esencialmente isoquímico y que la movilidad de elementos no 

volatiles durante el evento orogénico fue intrascendente. Los métodos y procedimientos 

analíticos usados se mencionan de manera resumida en las tablas correspondientes. Con la 

intención de contrastar directamente las características geoquímicas del ETJ con las del grupo 

Arcelia-Palmar Chico y reducir al máximo el número de figuras, los datos geoquímicos de 

ambas unidades se grafican en los mismos diagramas. 

I1I.2.5.1 Elementos mayores 

Los análisis químicos de elementos mayores de los metavolcánicos del ETJ se muestran en la 

Tabla 8. Los metavolcánicos como grupo corresponde a la serie calcialcalina compuesta por 

basalto-andesita basáltica-andesita-dacita-riolita, aunque la serie magmática no muestra un tren 

geoquímico bien definido (Figura 17A y B). En la serie, las rocas de composición dacítica (63 

al 73% de Si02) aparentemente son muy escasas, sin embargo, esto es reflejo del muestreo que 

no es representativo de la abundancia relativa de los metavolcánicos del ETJ. Los 

metavolcánicos corresponden esencialmente a productos diferenciados, los valores de Mg# 

varían de 16 a 71 (Tabla 8), a excepción de la muestra TQ-5 de metarriolita con un contenido 

de MgO anormalmente alto (Mg# = 76), probablemente secundario. Por otro lado, el contenido 

de K20 es muy variable, los metavolcánicos basálticos son pobres en K, los andesíticos tienen 

contenidos medios, mientras que los riolíticos en general son muy potásicos (hasta 6% de 

K20), lo que en conjunto da una amplia dispersión con el incremento de Si02 (Figura 17 A). El 
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Figura 17. (A), diagrama K20 vs. Si02 para los meta\()lcánicos del ETJ y del GAP. Los 
meta\()lcánicos del ETJ, de acuerdo a su contenido de Si02 (46-77%), varían desde basalto hasta 
riolita. La amplia dispersión del K y de otros elementos mayores puede ser en parte debida a los 
efectos del metamorfismo regional. Los meta\()lcánicos del GAP, cuya composición es 
esencialmente basáltica a andesítica, también presentan una amplia dispersión de K relacionada 
seguramente al metamorfismo submarino. Los cuadros son datos de Ortiz-Hemández (1992) y 
Freydier et al. (1996). (B), diagrama AFM para los meta\()lcánicos del ETJ y del GAP. Los primeros, 
aunque con una dispersión amplia, muestran un carácter calcialcalino, mientras que en los 
segundos su carácter es ambiguo. El hueco composicional aparente en la serie del ETJ es debido a 
efectos del muestreo, y la dispersión en el tren calcialcalino a efectos del metamorfismo regional 
penetrante de facies de esquisto wrde. Para la simbología wr la Figura 17A. 
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Ti02, Alz03, Fe203 + FeO, MgO y CaO también presentan mucha dispersión con el 

incremento de Si02, por lo que procesos de cristalización fraccionada en la evolución de la 

serie magmática no se pueden deducir claramente. 

El espectro amplio de composición de los metavolcánicos posiblemente fue generado por 

procesos de cristalización fraccionada y asimilación cortical a partir de magmas primarios. La 

alta dispersión de elementos mayores pudiera también atribuirse a efectos de contaminación 

cortical, como es el caso de series magmáticas calcialcalinas de margen continental (Harmon el 

al., 1984; Atherton el al., 1985), sin embargo, es probable que el contenido de los elementos 

mayores haya sido parcialmente modificada durante el metamorfismo orogénico que afectó a 

los metavolcánicos del ETJ. 

111.2.5.2 Elementos traza 

El contenido de elementos traza de los metavolcánicos del ETJ se presenta en la Tabla 9, y su 

abundancia normalizada a MORB se muestra en la Figura 18A Y B. Las muestras en la Figura 

18A corresponden a la litología predominante en ETJ: andesítica y dacítica. Los 

metavolcánicos, salvo la muestra 593-4 anormalmente pobre en K, Rb Y Ba (Tabla 9), 

presentan un enriquecimiento notable en Sr, K, Rb, Ba, y Th. El contenido de Ta y Nb es 

mayor al de Zr y Hf Y este a su vez al de Ti, Y e Yb. El comportamiento de Sr, K, Rb, Ba, Th 

con relación a MORB de la mayoría de las muestras es regular (Figura I8A), y se considera 

representativo de la composición primaria en estos casos. Respecto a la muestra 593-4, su bajo 

contenido de K, Rb Y Ba (Tabla 9) se interpreta como un empobrecimiento secundario debido 

al metamorfismo, dada la alta susceptibilidad de estos elementos para ser movilizados por 

fluidos acuosos, e inclusive durante alteraciones de temperatura baja (Dungan el al., 1983). 

Las metatobas riolíticas del ETJ muestran un empobrecimiento notable en Sr, P y Ti, y un gran 

enriquecimiento en K, Rb, Ba y Th (Figura 18B), denotando su carácter más evolucionado. 

Los patrones de multielementos de los metavolcánicos del ETJ, en general, son similares a 

basaltos y andesitas basálticas de márgenes continentales activas con litosfera continental 

gruesa (e.g. Pearce, 1983; Thorpe el al., 1984), en donde componentes de zona de subducción, 
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de litosfera sube ontinental , y procesos de fusión parcial, cristalización fraccionada y 

contaminación cortical, están involucrados en la generación de magmas (Pearce, 1983). El 

enriquecimiento de Sr, K, Rb, Ba, y Th, componentes típicos de zonas de subducción, en los 

metavolcánicos del ETJ es característico de las series calcia1calinas ricas en K, y en general de 

todos los magmas relacionados con procesos de subducción (Pearce, 1982; 1983). Este 

enriquecimiento sugiere, por lo tanto, que la serie magmática del ETJ está relacionada con 

fluidos de zonas de subducción, y no con procesos de dispersión en una cuenca trasarco. El 

enriquecimiento fuerte de Ba y Th en las muestras también puede sugerir contaminación de 

corteza continental (e.g. Pearce, 1983). Las concentraciones altas de Ta y Nb con relación a Zr 

y Hf, Y de estos dos últimos elementos con relación a Ti, Y e Yb, indican contribuciones 

importantes de elementos incompatibles intraplaca o de litosfera subcontinental con relación a 

elementos de manto en los metavo1cánicos del ETJ. Con propósitos comparativos, es 

importante señalar que los basaltos ca1cia1calinos de arco de islas intraoceánicos, donde no hay 

involucramiento de litosfera subcontinental o de componentes intraplaca, aunque también 

presenten un fuerte enriquecimiento de Sr, K, Rb, Ba, y Th con relación a MORB, se 

caracterizan por un notable empobrecimiento de Ta, Nb, Zr y Hf comparable al de los basaltos 

derivados de una fuente de manto similar a MORB toleítico (Pearce, 1983). 

En diagramas de discriminación con elementos inmóviles, los metavolcánicos del ETJ 

muestran claramente su carácter ca1cialcalino con afinidad de margen continental activa 

(Figuras 19A y B, Y 20B Y C). En términos de las relaciones ThNb vs. Ta/Yb (Figura 19A) la 

composición de los metavo1cánicos corresponde a magmas calcia1calinos de márgenes 

continentales activas, los cuales se diferencian notablemente de los basaltos toleíticos y 

calcialcalinos de arco de islas interocánicos. En el campo de las márgenes continentales 

activas, donde también se ubican basaltos intraplaca contaminados por corteza continental, la 

relación alta de ThIYb es debida preponderantemente a enriquecimiento de zona de subducción 

y/o contaminación cortical, mientras que la relación alta de Ta/Yb se debe esencialmente a 

enriquecimiento intraplaca o componentes de litosfera subcontinental (Pearce, 1983). De 

acuerdo a los contenidos de Zr, Ti e Y, los metavo1cánicos del ETJ tienen más afinidad con los 

basaltos ca1cia1calinos ricos en Zr (Figura 20B), lo cual es congruente con la naturaleza 

andesítica diferenciada de las muestras graficadas; la relación alta ZrN = 6.8 - 10.41 de estas 
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rocas (Tabla 9; Figura 19B) es característica de arco continental (e.g. Pearce, 1983). El 

enriquecimiento de Th con relación al Hf y Ta en los metavolcánicos sugiere una evolución de 

margen de placa destructiva, en los que la contaminación cortical es un factor petrogenético 

importante (Figura 20C). Datos isotópicos Sm-Nd indicativos de contribución continental 

(cNd(O) = -3.6) para una metatoba riolítica en el área de Taxco (Centeno-García et al., 1993b), 

que pudiera ser correlacionable con las del área de Tejupilco, es un elemento adicional que 

fortalece el cáracter fuertemente evolucionado de las rocas metavolcánicas del ETJ. En este 

mismo sentido, Martínez-Serrano et al. (en prensa) están reportando xenolitos de filitas y 

esquistos con evidente afinidad continental (cNd(Q) de - 3.8 a -7.0; TDM de 0.9 a 1.2 Ga) (Tabla 

4, Figura 8A) en pómez del Nevado de Toluca. Estos xenolitos probablemente corresponden a 

fragmentos del ETJ que es parte del basamento metamórfico precenozoico de la región. 

Con relación al contenido de REE, los metavolcánicos del ETJ presentan un enriquecimiento 

de LREE (Figura 21A), lo que es consistente con su carácter calcialcalino. Los metavolcánicos 

tienen relaciones (La/LU)N = 3.46 - 7.8 Y (La/Sm)N = 1.91 - 2.42 (Tabla 9), las cuales están 

dentro del campo normal de las andesitas calcialcalinas de arcos volcánicos. 

Comparativamente, la relación (La/Sm)N de los metavolcánicos del ETJ difiere 

substancialmente de la de esquistos cuyos protolitos corresponden a rocas basálticas con 

afinidad MORB tipo N (normal) o de cuenca trasarco, en las que la relación generalmente es 

menor a uno (Dungan et al., 1983), aunque en otros casos puede variar entre uno y dos 

(Goodge, 1990). 

En suma, de acuerdo a los datos geoquímicos de las rocas metavolcánicas del ETJ, y aunque el 

contenido de elementos mayores y de algunos elementos traza probablemente fue modificado 

parcialmente por el metamorfismo, las rocas metavolcánicas tienen un carácter calcialcalino 

con afinidad de margen continental activa, o bien, de arco de islas evolucionado con substrato 

de litosfera continental. 
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111.3 Metagranito Tizapa (MGT) 

El metagranito Tizapa (MGT) es un plutón deformado y metamorfizado que aflora en las 

cañadas de los arroyos El Ahogado y Frío, en el área de Tizapa (Figuras lOA y IOB). Esta roca 

es una unidad granítica local pero clave en la comprensión de la historia tectónica de la región, 

por lo que se describe con detalle enseguida. El MGT presenta una deformación dúctil 

(milonítica) heterogénea, con estructuras de granito isotrópico granular, de augengneis, y 

milonítica completamente planar. El área de afloramiento del MGT es pequeña, el plutón está 

delimitado por una falla normal y por una falla inversa subhorizontal suavemente plegada 

(Figura IOB). El MGT está intrusionado por un tronco pequeño de diorita de homblenda no 

deformado del Cretácico Superior-Paleoceno (?), por el granito Temascaltepec del Eoceno 

Inferior, y por cuerpos pequeños de riolita hipabisal y diques aplíticos del Oligoceno. La 

relación de intrusión del granito Temascaltepec con el MGT no se puede observar 

directamente en ,el área de Tizapa debido a que los derrames de basalto pleistocénico de La 

Finca cubren a ambas unidades (Figura lOA). 

Cuerpos graníticos deformados con recristalización metamórfica de bajo grado encajonados en 

rocas del ETJ también se reconocieron en el área de Escobedo, distrito minero de Zacualpan. 

Además, la presencia de este tipo de rocas en el subsuelo en diferentes partes de la región, es 

indicada por fragmentos xenolíticos de granitoides deformados en rocas piroclásticas en varias 

localidades de la Sierra de La Goleta, incluyendo Pepechuca, donde aparte de los xenolitos de 

paragneises y ortogneises graníticos con metamorfismo de grado alto, se encuentran xenolitos 

de granitos deformados similares al MGT. Rocas graníticas deformadas son por lo tanto 

unidades litológicas comunes en el ETJ. 

111.3.1 Relaciones de contacto 

Las relaciones de contacto del MGT con el ETJ en el área de Tizapa son por falla normal e 

inversa (Figura 10B). La falla normal que pone en contacto el MGT con esquisto verde, 

aparentemente de la parte superior del ETJ, sirvió de canal para el emplazamiento de pequeños 

cuerpos tabulares riolíticos del Oligoceno. Por otro lado, el MGT está sobreyacido por un 
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esquisto de mica blanca filonítico en contacto paralelo. El esquisto gradúa hacia arriba a 

esquisto y filita grafiticos. El MGT, debido al incremento de la deformación dúctil hacia el 

contacto con el esquisto filonítico, varía de un augengneis granítico a una blastomilonita de 

cuarzo-muscovita fuertemente foliada. La blastomilonita, que es la parte externa o superior del 

MGT con mayor deformación cristaloplástica, y el esquisto filonítico sobreyacente, se 

interpretan como partes de una zona de cizalla dúctil de movimiento inverso con dirección de 

transporte tectónico hacia el noreste (Figura lOB). 

Un emplazamiento sintectónico para el MGT es sugerido por el paralelismo entre la foliación 

milonítica del MGT Y la foliación dominante de los metasedimentos circundantes (Figura 

10B), aunque la mayoría de los criterios para reconocer plutones pre, sin, y postectónicos son 

ambiguos (Paterson y Tobisch, 1988; Vernon et al., 1989; Paterson et al., 1987; 1989; Miller y 

Paterson, 1994). En plutones sintectónicos es diagnóstica la foliación magmática coexistiendo 

con foliación de estado sólido de temperatura alta (Paterson et al., 1989; Vernon et al., 1989; 

Miller y Paterson, 1994). En granitos sintectónicos con una composición cercana a la de fusión 

a más baja temperatura (minimum melt) como la del MGT, la foliación magmática puede, sin 

embargo, no preservarse o confundirse con estructuras de estado sólido, a diferencia de los 

plutones máficos en donde se conservan mejor rasgos de temperatura alta (e.g. Miller y 

Paterson, 1994). En el MGT la foliación parece ser únicamente tectónica, las micro y 

mesoestructuras y los cambios mineralógicos en el granito, que se describen en otra sección, 

aparentemente corresponden a deformación dúctil en estado sólido en condiciones de 

temperatura moderada a baja (e.g. Paterson et al., 1989). Sin embargo, el carácter fuertemente 

taJ:>ular del contacto MGTIETJ y la carencia de elementos mineralógico-texturales que sugieran 

metamorfismo de contacto del plutón durante su emplazamiento, pueden indicar una intrusión 

sintectónica con relación a la deformación y el metamorfismo regional de los metasedimentos 

encajonantes. La relación estructural MGTIETJ se aborda con más detalle en el capítulo de 

geología estructural. El contraste en el comportamiento reológico del granito como bloque 

rígido o semirígido, con un alto porcentaje de cristalización, y el sedimento circundante como 

material dúctil durante la deformación regional, probablemente facilitó el desarrollo de la zona 

de cizalla en los bordes del intrusivo. La zona de cizalla dúctil representada por la 

blastomilonita de cuarzo-muscovita y el esquisto filonítico sugiere una transposición tectónica 
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importante del cuerpo . granítico, con cierto grado de aloctonía con relación al sitio del 

emplazamiento ígneo, y no implica necesariamente un desplazamiento a gran escala como 

bloque granítico exótico. 

III.3.2 Geocronologíadel MGT 

III.3.2.1 Datos previos 

Dado que el MGT, de acuerdo a los datos estratigráficos y estructurales, se encuentra 

aparentemente en niveles estructurales inferiores del terreno metamórfico de la región, y 

debido a su estructura conspicua de augengneis, originalmente se interpretó como un posible 

basamento antiguo premesozoico (E lías-Herrera, 1981; Parga-Pérez, 1981). Esto generó interés 

por conocer su edad por métodos isotópicos. De manera independiente se han hecho varios 

esfuerzos por determinar la edad del MGT y su deformación, y los resultados han sido 

infructuosos. Así, en 1979, Paul Damon, de la Universidad de Arizona, hizo el primer intento 

por fechar el MGT con el método de Rb-Sr, y obtuvo una edad pobremente definida del 

Pérmico-Triásico (comunicación verbal). En 1980, Richard L. Arrnstrong, obtuvo una isócrona 

de 50.3 ± 1.5Ma, con una relación inicial alta de 87Sr/86Sr de 0.7141 (Tabla 6). La isócrona 

corresponde a dos muestras de roca entera del MGT con muy poca dispersión de 87Rb/86Sr y a 

una muestra de biotita (Richard L. Arrnstrong, comunicación escrita, 3/nov./1980). Para 

Arrnstrong, estos datos aunados a una edad K-Ar (biotita) de 50.7 ± 1.8 Ma del MGT (Tabla 6) 

indicaban que el metamorfismo en el área finalizó hasta el Eoceno. 

En otro de los estudios geocronológicos, no se pudo establecer una isócrona Rb-Sr con cinco 

muestras de roca entera del MGT (Herwig, 1982). En este caso se obtuvieron isócronas de dos 

puntos de 53.2 ± 0.4 Ma (roca entera-biotita) y 48.2 ± 2.5 Ma (muscovita-biotita) (Tabla 6), las 

cuales fueron interpretadas como posibles edades de la deformación milonítica del MGT 

relacionada con el cabalgamiento de las rocas metamórficas sobreyacentes (Herwig, 1982). 

Estos datos son consistentes con la edad modelo Rb-Sr de 50.3 Ma y edad K-Ar de 50.7 Ma 

del Richard L. Arrnstrong (comunicación escrita, 3/nov./1980) para biotitas del MGT, aunque 

también con edades K-Ar (biotita) de ca. 50 Ma (promedio de dos muestras) (Tabla 14) del 
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. granito Temascaltepec no deformado que intrusiona al MGT. Lo mismo se puede decir con 

relación a una edad por el método 40 Ar/39 Ar (biotita) de 52.6 ± 0.6 Ma para el MGT (Salinas­

Prieto, 1994). Las edades eocénicas del MGT, por lo tanto, parecen estar más bien relacionadas 

con los efectos térmicos del granito Temascaltepec, y no con la deformación milonítica. 

En síntesis, la edad del MGT no pudo ser establecida, y sólo asumiendo diferentes relaciones 

iniciales de 87Sr/86Sr se calcularon edades modelo Rb-Sr de ca. 250 Ma (Richard L. 

Armstrong, comunicación escrita, 3/nov./1980) y ca. 218 Ma (Herwig, 1982) para el MGT 

(Tabla 6). La geocronología de Rb-Sr no dió resultados consistentes y confiables debido a la 

poca variación de la relación 87Rb/86Sr en roca entera, y a que el sistema isotópico Rb-Sr, lo 

mismo que el de K-Ar, fueron rehomogeneizados por el emplazamiento del granito 

Temascaltepec durante el Eoceno temprano, como se demuestra más adelante. 

III.3.2.2 Datos nuevos U-Pb 

Para los propósitos de este estudio, se colectaron alrededor de 15 muestras para fechamiento 

isotópico (Tabla 10), dos de las cuales (G102 y AGNl) corresponden a ~ 40 y-50 kg del 

MGT para geocronometria U-Pb de zircones. Estas muestras fueron colectadas en sitios donde 

el granito está poco deformado y recristalizado. Con métodos tradicionales de separación de 

minerales pesados y tomando en consideración criterios morfológicos, así como algunas 

propiedades ópticas, se obtuvieron concentrados con una pureza ~ 90% de zircones incoloros, 

transparentes, con caras cristalinas prismáticas y piramidales bien definidas . (Figura 22B), y 

c~n una elongación pequeña a intermedia, de las muestras G 102 Y AGNl. De estos 

concentrados se seleccionaron posteriormente 10 fracciones diferentes de zircones, cuyos 

resultados analíticos se muestran en la Tabla 11. Detalles sobre los procedimientos de 

separación de zircones y analítico se mencionan también en la Tabla 11. 

Los análisis de las diferentes fracciones de zircones del MGT produjeron edades discordantes 

207PbP06Pb que oscilan desde 529 hasta 1,020 Ma para la muestra G 102, Y desde 254 hasta 783 

Ma para la muestra AGNl (Tabla 11). En un diagrama de concordia convencional los datos U­

Pb de la muestra G 1 02 muestran mucha dispersión, con una línea de regresión cuyas edades de 
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intersección están muy poco constreñidas (Figura 22A). Para los análisis de regresión lineal se 

usó el programa de Ludwig (1991) (unforced York-fit). Las fracciones de la muestra AGN1 

presentan mucho menos dispersión, y definen una línea de regresión en la que las fracciones 

menos discordantes (C2, B2, Al) restringen muy bien la edad de intersección inferior de 186.5 

± 7.4 Ma (Figura 22B). En conjunto, los datos U-Pb de ambas muestras presentan un patrón 

complejo (Figura 22C) que puede ser debido a la presencia de cantidades variables de Pb 

radiogénico heredado e isotópicamente hetereogéneo. Los datos presentan un patrón en forma 

de abanico con una estrecha intersección inferior cerca de los 185 Ma, y con edades de 

intersección superior que varian desde ca. 960 a ca. 1,480 Ma (Figura 22C). La dispersión de 

todos los datos U-Pb en el diágrama de concordia dificulta establecer una línea de regresión 

rigurosa que indique edades de intersección precisas y geológicamente significativas. Sin 

embargo, para combinaciones diferentes de zircones, se obtuvieron los resultados que se 

muestran en la Tabla 12. Aunque la mayoría de estos resultados no tiene un arreglo lineal 

riguroso, tienen una desviación media cuadrática ponderada (MSWD, por sus siglas en inglés) 

desde cero hasta 440, todos los datos prácticamente caen dentro del sector delimitado por dos 

líneas de regresión. Una de ellas está definída por cuatro puntos (MSWD = 11) con una edad 

de intersección superior de 957 ± 83 Ma y una intersección inferior de 181 ± 11 Ma. La otra 

línea de regresión corresponde a cinco puntos (MSWD = 13) con una edad de intersección 

superior de 1480 ± 35 Ma y una intersección inferior de 189 ± 1.9 Ma (Figura 22C). El 

promedio de las edades de intersección superior e inferior de la Tabla 12 coincide 

aproximadamente con la edad de intersección superior de 1,242 ± 126 Ma e inferior de 186.5 ± 

7.4 Ma de la línea de regresión que incluye las fracciones menos discordantes (Figura 22B). 

Esta edad de intersección inferior es prácticamente indistinguible de cualquier edad de 

intersección inferior dentro del error 2a. 

111.3.2.3 Interpretación de los datos U-Pb 

El patrón en forma de abanico que conforman los datos U-Pb de las 10 fracciones de zircones 

del MGT es típico de granitos peraluminosos que contienen zircones detríticos derivados de 

una fuente heterogénea preexistente. Patrones similares con datos U-Pb discordantes de 

zircones de rocas plutónicas con componentes claros de Pb antiguo heredado se han 
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documentados en otras partes (e.g. Gulson y Krogh, 1973; Chen y Moore, 1982; Saleeby et al., 

1987; Barth et al., 1989; Wallin, 1990; Hansmann y Oberli, 1991). Los granos de zircón 

redondeados y corroídos del MGT seguramente corresponden a estos componentes detríticos. 

No obstante haber excluido este tipo de granos con constituyentes reciclados en el análisis U­

Pb, las edades de intersección superior de las fracciones analizadas (Tabla 12), que traslapan 

edades proterozóicas de eventos magmáticos y de cristalización granulítica del Complejo 

Oaxaqueño y del Gneis Huiznopala (Anderson y Silver, 1971; Ortega-Gutiérrez et al., 1977; 

Lawlor et al., 1999; Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003;), se interpretan como componentes 

antiguos de Pb heredado, los cuales probablemente se localizan en núcleos diminutos de 

cristales de zircones imperceptibles por métodos ópticos tradicionales. La edad modelo Nd de 

1.3 Ga, con un ENd(i)= - 3.5, para el MGT (Tabla 4, muestra AGN1), es claramente consistente 

con esta interpretación. También valores negativos de ENd para rocas graníticas cretácicas del 

suroeste de México (Schaaf, 1990; Schaaf y Martínez-Serrano, 1997; Schaaf et al., 2003), y 

rocas elásticas del complejo Arteaga y tobáceas en Cual e, Jalisco, y del Esquisto Taxco 

(Centeno-García et al., 1993a; Centeno-García, 1994; Schaaf y Martínez-Serrano, 1997), 

evidencian reciclamiento de componentes proterozoicos en diferentes unidades del terreno 

Guerrero; y sugiere la existencia de corteza antigua debajo o muy cerca de lo que ahora es la 

región suroccidental de México. Los xenolitos gnéisicos de Pepechuca, por su carácter 

fuertemente evolucionado, son elementos muy sólidos en este sentido, y localmente no sólo 

fortalecen la idea de reciclamiento de componentes proterozoicos en el MGT, sino que pueden 

representar la corteza siálica premesozoica a partir de la cual se generó este plutón. 

Por otro lado, la línea de regresión de los datos U-Pb con las fracciones menos discordantes 

(C2, B2, Al) tiene una edad de intersección inferior de 186.5 ± 7.4 Ma (Figura 22B), la que 

corresponde a una edad toarciana de acuerdo a la escala de tiempo de Palmer y Geissman 

(1999), y puede ser interpretada de dos maneras: como la edad de la milonitización durante la 

cual el zircón pudo haber recristalizado, o bien, como la edad de emplazamiento ígneo del 

granito. En el primer caso, implicaría un evento de pérdida importante de Pb por 

recristalización milonítica durante el Toarciano, y las edades de intersección superior, a pesar 

de los amplios rangos de error por la gran extrapolación, indicarían una edad del Proterozoico 

Medio para el MGT. Sin embargo, la milonitización del MGT, aunque pudo haber sucedido en 
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la etapa final de enfriamiento del granito, ocurrió en condiciones de metamorfismo de facies de 

esquisto verde (~500°C) de acuerdo a la mineralogía involucrada, por debajo de la temperatura 

para el cierre del sistema U-Pb en zircón de rocas plutónicas (650-750°C, Mattinson, 1978; ó> 

900°C, Lee et al., 1997), y por debajo también de la temperatura mínima de recristalización de 

zircón con pérdida substancial de Pb en rocas metamórficas (600-650°C; Mezger y Krogstad, 

1997). En condiciones de facies de esquisto verde una verdadera recristalización de zircón es 

improbable, por lo que el sistema U-Pb seguramente permaneció cerrado (e.g. Wayne y 

Krishna, 1988; 1992), al menos así se considera para las localidades poco deformadas de 

donde fueron colectadas las muestras. A baja temperatura puede haber pérdida importante de 

Pb por alteración química, lixiviación y difusión solamente en zircón metamíctico (Mezger y 

Krogstad, 1997). Dado que este tipo de zircones fue excluído para el análisis, la edad de 

intersección inferior no puede ser interpretada como pérdida de Pb debido a metamictización. 

Además, las relaciones geológicas no sustentan una edad proterozóica para el MGT. 

Alternativamente, la edad de intersección inferior de 186 Ma se considera como una buena 

aproximación para la edad de intrusión del MGT. Los cristales de las fracciones analizadas, 

como ya se ha mencionado, probablemente contienen núcleos discretos proterozoicos 

heredados sobre los cuales creció zircón magmático. La mayoría de estos zircones 

corresponden a cristales euhedrales incoloros y elongados (Figura 22B), con altos contenidos 

de U, especialmente los de la muestra AGNl (Tabla 11), lo que sugiere una naturaleza 

dominantemente magmática (e.g. Mezger y Krogstad, 1997), y no una recristalización 

metamórfica importante en facies de esquisto verde. La muestra AGNI es la que contiene los 

granos con relaciones PblU menos discordantes, y la que restringe la intersección inferior. 

Consecuentemente, y considerando que el MGT es interpretado como una intrusión granítica 

sintectónica, la edad toarciana para su emplazamiento ígneo y deformación prefecha el 

depósito de las rocas metasedimentarias encajonantes del ETJ y sugiere una edad Jurásico 

Temprano tardío para la deformación regional. Una edad triásico-jurásico temprana para le 

depósito del ETJ es probable y así lo sugieren también las edades modelo Pb-Pb de la mena 

concordante y singenética de Tizapa. 



85 

II1.3.3 Petrografía del MGT 

El MGT es una roca leucocrática de grano medio a grueso, que manifiesta una deformación 

milonítica o dúctil heterogénea. La deformación, la cual se traduce en reorientación y 

reducción del tamaño de grano por recristalización bajo condiciones de cizalla, se manifiesta 

por una foliación burda a bien desarollada dependiendo de la intensidad de la deformación. De 

está manera, el MGT varia gradualmente desde un granito isotrópico no deformado en la parte 

central de su área de afloramiento, a un augengneis, el que a su vez cambia a una 

blastomilonita de cuarzo-muscovita hacia su borde (Figura 23A, B Y C). Aunque la 

composición modal del plutón es dificil de estimar por el tamaño de grano y la deformación 

milonítica, en sus partes no foliadas o isotrópicas la roca consiste en 45% de micropertita y 

ortoclasa granofírica, 30% de cuarzo, 15% de plagioclasa (An IO-14), 9% de biotita, y 1% de 

minerales tales como, óxidos de F e-Ti, apatita, zircón, turmalina, y epi dota y muscovita 

secundarias (valores promedio de varias muestras), lo cual indica una composición granítica. 

En sección delgada, la deformación interna incipiente del granito está evidenciada por una 

textura protoclástica donde el cuarzo presenta extinción ondulante y recristalización parcial a 

agregados de grano fino con bordes lobulares. La biotita está ligeramente curvada y con kink 

bands, y el feldespato potásico presenta sólo dislocación interna indicada por orientaciones 

ópticas diferentes en el mismo cristal. En este caso de deformación mínima, es notable la 

presencia escasa de muscovita « 1%) remplazando a la biotita, aunque también se presenta 

como sericita por alteración de algunos sectores de la plagioclasa. 

La transición del granito débilmente deformado a sectores fuertemente deformados es gradual, 

y se presenta en tramos de decenas de metros. A escala de afloramiento el incremento de la 

deformación se traduce en el desarrollo de una foliación burda que gradua a una foliación 

trenzada bien desarrollada. La foliación está definida esencialmente por biotita y cuarzo 

finamente granulado que envuelven a porfidoclastos de cuarzo y feldespato (hasta 5 cm de 

largo), formando de esta manera la estructura de augengneis (Figura 23B y B '). Porfidoclastos 

o granos tipo O' y 8, Y superficies de cizalla S-C (e.g. Passchier y Trouw, 1996) con una 

cinemática de cima hacia el oriente, están bien desarrollados en algunos lugares. Zonas de 
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predorrinante, con abundante rrica blanca, y con una Hneación rrineral (Lm) 
notable sobre el plano de foliación. 



87 

cizalla angostas con intensa reducción del tamaño de grano y estructura perfectamenta planar 

son comúnes en la parte superior del plutón. A escala microscópica el granito fuertemente 

deformado presenta una foliación bien desarollada definida por muscovita, biotita y epidota en 

menor cantidad, así también por bandas de cuarzo, albita y granos de microclina. Los 

porfidoclastos de feldespato y cuarzo ondulante están circundados por agregados de mica, y 

cuarzo-albita con una fuerte orientación preferencial. Fragmentos de feldespato están 

disgregados en bandas cuarzofeldespáticas; algunos de los fragmentos están plegados (kinked) 

o muy fracturados. Los crecimientos mirmequíticos son comunes en algunos porfidoclastos de 

ortoclasa; otros granos de ortoclasa están parcialmente invertidos a mÍcroclina en sus bordes. 

La inversión completa de ortoclasa a mÍcroclina se presenta en granos de feldespatos potásicos 

pequeños y dispersos, en los cuales la microclina, conjuntamente con cuarzo y albita forman 

bandas granoblásticas. La inversión ortoclasa-mÍcroclina (variación en el grado de 

triclinicidad) es una característica petrográfica bien conocida en zonas de deformación por 

cizalla (Smith, 1974; Eggleton, 1979; Eggleton y Buseck, 1980; Bell y Johnson, 1989). Las 

microfracturas rellenadas con cuarzo y/o epidota es un rasgo común en los porfidoclastos de 

feldespato. 

En el granito deformado la muscovita es más abundante que la biotita. De hecho hay una 

relación directa entre la abundancia de muscovita y la intensidad de la deformación en el 

plutón. En las zonas menos deformadas la mica blanca está casi ausente; en donde la 

deformación es moderada y fuerte la muscovita está fuertemente alineada e intercrecida con la 

biotita, la cual tiende a disminuir. La muscovita, y óxidos de Fe-Ti parece ser que cristalizaron 

durante la deformación a partir del rompimiento de biotita. La biotita está alineada y 

seguramente también recristalizó durante la milonitización, aunque hay hojuelas plegadas que 

no tienen una orientación preferencial que pueden corresponder a biotita primaria. La biotita 

aparentemente magmática no está alineada y es de varios milímetros de largo, con cloritización 

postectónica en algunos casos. Esta última relación textural puede no ser válida en todos los 

casos, puesto que es probable la recristalización de biotita por los efectos térmicos de las 

intrusiones posteriores que afectaron al MGT. La biotita sintectónica se presenta en hojuelas 

diminutas (~ 1 mm) y está fuertemente orientada paralela a la foliación. 
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La transición de augengileis a blastomilonita de cuarzo-muscovita ocurre en un tramo de 1 a 5 

m. Esta transición está caracterizada por una reducción notable del tamaño de grano con un 

desarrollo más intenso de foliación, una recristalización completa del granito a una estructura 

perfectamente planar (Figura 23C) y cambios mineralógicos con bandas blastomiloníticas. A 

escala microscópica lablastomilonita presenta una textura granoblástica fuertemente alineada 

constituida predominantemente por cuarzo y muscovita, la biotita prácticamente está ausente y 

los granos de feldespato son más pequeños y menos abundantes (Figura 23C'). Aunque 

algunos granos de feldespato sobrevivieron a la deformación y la recristalización, la mayoría 

de los fragmentos de ortoclasa fueron invertidos completamente a microclina finamente 

granulada, de tal manera que los granos de ésta, conjuntamente con albita, son constituyentes 

importantes en el mosaico granoblástico. En sectores menos deformados del MGT es donde el 

feldespato es relativamente abundante, la muscovita es escasa, y viceversa, lo cual sugiere que 

la cristalización de mica blanca estuvo también relacionada con la desestabilización del . 

feldespato potásico. 

La transformación de augengileis a blastomilonita se dió en la parte más alta del MGT y 

corresponde a la zona de intensidad mayor de deformación de cizalla dúctil (Figura 23C y C'). 

Con base en las características litológicas y petrográficas señaladas fue posible cartografiar al 

esquisto blastomilonítico de cuarzo-muscovita (Figura lOB), al cual se le estimó un espesor 

estructural de alrededor de 70 m. Aunque parece claro que el MGT sufrió una recristalización 

estática ligera, producto de intrusiones ígileas postectónicas, la transición granito masivo­

augengileis-blastomilonita relacionada con la deformación dúctil se puede observar claramente 

sobre el cauce del Arroyo Frío, en el área de Tizapa (Figura lOB). 

Otras características petrográficas del MGT son algunos schlieren y xenolitos de esquisto 

pe lítico parcialmente asimilados. Los schlieren son pequeños cuerpos lenticulares con lOa 40 

cm de largo; son de grano fino ricos en biotita y presentan la misma deformación interna que el 

augengileis circundante. El desarrollo fuerte de muscovita y epi dota, recristalización de biotita 

en pequeñas hojuelas, recristalización completa del cuarzo, intensa fragmentación de 

feldespato con recristalización parcial de albita y microclina, e intercrecimientos 
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minnequíticos en los bordes de algunos porfidoclastos de ortoclasa, son algunas de las 

características petrográficas de esta defonnación en los schlieren. 

Los xenolitos de esquisto pelítico fueron reconocidos dentro del augengneis en el Arroyo Frío, 

cerca del contacto con la blastomilonita, en una zona de pocos metros de espesor y unos 10m 

de largo. Los xenolitos son pequeños cuerpos lenticulares con bordes muy difusos que 

asemejan bandas micáceas dentro del augengneis. La foliación tanto del augen como la de los 

xenolitos es paralela y continua, sugiriendo que los xenolitos fueron incorporados como 

sedimentos en la última etapa de emplazamiento del plutón, y que la deformación y el 

metamorfismo de estos fueron simultaneo s con la milonitización del granito. La mineralogía 

de los xenolitos es simple, consiste en muscovita, cuarzo, biotita escasa y pórfidoblastos de 

granate (almandino) con estructuras internas complejas y ambiguas para inferencias 

cinemáticas. Algunas muestras de xenolitos tienen alteración hidrotermal postectónica definida 

por clorita, pirita alterada a óxidos de Fe, y turmalina, seguramente relacionada a los intrusivos 

que cortan al MGT. 

111.3.4 Estimaciones P-T para la milonitización 

Las relaciones de foliación y de contacto indican que el metamorfismo orogénico (Bucher y 

Frey, 1994, p. 6) del ETJ es contemporáneo con la milonitización del MGT, y esta a su vez con 

el metamorfismo de los xenolitos pelíticos contenidos en el granito. Aunque con relaciones 

texturales complejas, la presencia de almandino en los metasedimentos sobreyacentes y en los 

xenolitos indica, en primera instancia, que la milonitización del MGT ocurrió, por lo menos, 

bajo condiciones P-T comparables a la parte alta de la facies de esquisto verde. La asociación 

cuarzo + muscovita + biotita + almandino, presente en los xenolitos, es estable en la zona de 

almandino, parte alta de la facies de esquisto verde, y puede persistir hasta la zona de 

sillimanita en facies de anfibolita (McLellan, 1985). 

Por otro lado, la cristalización de cuarzo, muscovita, epidota y albita a partir del feldespato en 

el MGT es un rasgo característico de granitos deformados en facies de esquisto verde (Mitra, 

1978; 1984; Simpson, 1985; Gapais, 1989). Aunque los crecimientos mirmequíticos de cuarzo 
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y oligoclasa sintectónicos en el MGT, que implican importantes procesos de defonnación­

difusión a escala microscópica, pueden sugerir condiciones de facies de epidota-anfibolita o 

anfibolita (Simpson, 1985; La Tour, 1987; Simpson y Wintsch, 1989; Gapais, 1989). En 

granitos miloníticos con minnequitas sintectónicas involucrados en regímenes tectónicos 

compresivos se han estimado 450-550°C y 4-5 kb para la defonnación milonítica (Anderson, 

1983; Simpson, 1985). Con base en la asociación albita-microclina, la cual está presente en los 

sectores más defonnados del MGT, se han deducido condiciones de 5 kb Y temperaturas 

menores a 500°C para la defonnaCÍón milonítica de granitos hercinianos (Berthé et al., 1979). 

En terrenos metamórficos tipo Buchaniano (de baja presión) fue registrada una temperatura de 

505 ± 30°C y alrededor de 3.5 kb para la asociación plagioclasa-microclina, la cual estuvo 

relacionada a la inversión mono clínica-triclínica del feldespato potásico (Ferry, 1980). 

Valores de alrededor de 4 kb Y 500°C, que corresponden a condiciones de la parte superior de 

la facies de esquisto verde-parte inferior de la facies de anfibolita son consecuentemente 

razonables para la defonnación milonítica del MGT que, de acuerdo a las relaciones de campo, 

bien pudo ocurrir durante la etapa de enfriamiento del granito. Estos valores de P-T son 

consistentes con las asociaciones metamórficas de los sectores más defonnados del MGT Y 

con los datos de las metapelitas sobreyacentes del ETJ. 

111.3.5 Edad de la milonitización y del metamorfismo orogénico 

111.3.5.1 Datos 40 Ar¡39 Ar 

Con el objeto de establecer directamente la edad de la defonnación milonítica en el MGT, se 

hizo un análisis 40 Ar/39 Ar por calentamiento gradual de muscovita separada de la 

blastomilonita de cuarzo-muscovita. Esta roca representa la porción más defonnada del plutón 

yen ella la naturaleza sintectónica de la mica blanca es clara. En el MGT la mica magmática 

es esencialmente biotita, aunque también hay biotita sintectónica en los sectores defonnados. 

En la blastomilonita la biotita sintectónica está prácticamente ausente. El resultado de este 

análisis (muestra ME25-2; Tabla 13; Figura 24) se discute a continuación. 
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Figura 24. Espectros de edades 4OAr¡39Ar para muestras del área de Tejupilco. Para las muestras 
ME26-2 y ME26-1, por ser análisis de roca entera, se incluyen los espectros de la relación Ca/K 
correspondientes. Para la discusión de los espectros de edades y su interpretación ver el texto. El 
criterio usado para definir una meseta es que al menos tres etapas contiguas deben concordar 
dentro de sus errores 2 cr y que en conjunto constituyan más del 50% del total de 39 Ar involucrado 
(McDougall y Harrison, 1988). 
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La muscovita (muestraME25-2) presenta un espectro de edad convexo hacia arriba con 10 

fracciones colectadas entre 600 y 1600°C (Figura 24). En las primeras dos etapas (o 

fracciones) de baja temperatura fue liberado alrededor del 4% de 39 Ar con una edad promedio 

de 48.1 ± 0.1 Ma. En las siguientes cinco, durante las cuales fue liberado el 90% de 39 Ar, las 

edades se incrementaron progresivamente de 50.8 ± 1.8 Ma hasta 59.0 ± 0.2 Ma. Aunque de la 

quinta a la octava etapa puede definirse un segmento de meseta de 58.37 ± 0.1 Ma, durante el 

cual se liberó el 66% de 39 Ar (Tabla 13, Figura 24). Las últimas tres etapas del espectro de 

edades, las cuales corresponden al 7% de 39 Ar liberado, produjeron una edad promedio 

pobremente defmida de 53.2 ± 0.2 Ma que posiblemente no tiene significado geológico. La 

edad integrada (gas total) es de 56.7 ± 0.3 Ma, mientras que la edad K-Ar de la misma 

muscovita es de 59 ± 3 Ma (Tabla 14, muestra ME25-2). 

III.3.5.2 Interpretación de los datos 40 ArP9 Ar 

El espectro de edades 40 ArP9 Ar por calentamiento gradual convexo hacia arriba han sido 

reportado en micas conteniendo exceso de 40Ar (Pankhutst et al., 1973; Harnmerschmidt, 

1983; Foland, 1983). Este tipo de espectro ha sido explicado por medio de un modelo de 

mezcla de dos generaciones de micas, cada una teniendo diferente espectro de edad y patrón de 

argón liberado (Wijbrans y McDougall, 1986). En este modelo es posible obtener buenas 

mesetas de edades intermedias sin significado geológico, y las edades menores en el segmento 

de más alta temperatura pueden proveer una estimación para la edad del componente de mica 

más joven (Wijbrans y McDougall, 1986). De acuerdo a esta interpretación, la edad de meseta 

de 58.37 ± 0.1 Ma del espectro de la muestra ME25-2 (Tabla 13; Figura 24) puede ser una 

edad intermedia "mezclada" sin significado, mientras que la edad de .50.5 ± 2.1 Ma para la 

última etapa de más alta temperatura puede representar la . edad de recristalización de la 

muscovita. Esta edad coincide con las edades K-Ar de biotita de 51 ± 3 y 48.6 ± 2 Ma para el 

granito Temascaltepec (Tabla 14), lo que sugiere que la muscovita del esquisto 

blastomilonítico fue reohomogeneizada durante el emplazamiento de este tronco, y la edad de 

la muscovita generada durante la milonitización por lo tanto permanece indeterminada. 
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Por otro lado, si las últimas tres fracciones en el segmento de alta temperatura no tienen 

significado geológico debido a la pequeña cantidad de 39 Ar liberado en ellas, el espectro 

escalonado de las siete primeras fracciones de la muestra ME25-2 (Figura 24) puede indicar 

pérdida parcial de argón relacionada a eventos de recalentamiento o enfriamiento lento (e.g . 

. Harrison, 1983; Harrison y McDougall, 1980; 1982; McDougall y Harrison, 1988). En el caso 

de pérdida por difusión de 40 Ar por un evento térmico sobrepuesto, las dos primeras etapas con 

las edades iniciales inferiores, cuya edad promedio es de 48.1 ± 0.1 Ma constituyen una buena 

estimación para el evento de recalentamiento. Esta edad también es consistente con las edades 

K-Ar (biotita) del granito Temascaltepec (Tabla 14). El resto del espectro, en esta 

interpretación, estaría caracterizado por edades minimizadas y sin significado geológico 

debido a la pérdida de 40 Ar, Y de esta manera la edad original de la muscovita, y 

consecuentemente la edad de la milonitización, volvería quedar indeterminada. La edad de 

meseta de 58.37 ± 0.1 Ma en el espectro, la cual es consistente con su edad K-Ar de 59 ± 3 

Ma, puede alternativamente interpretarse como la edad de la milonitización. En este mismo 

sentido, una edad 40 ArP9 Ar (muscovita) de 64.1 ± 0.5 Ma por calentamiento gradual para el 

MGT, obtenida de una muestra colectada muy cerca de un intrusivo diorítico-gabróico no 

defonnado, fue interpretada como la edad de la deformación dúctil en la región (Salinas-Prieto, 

1994). 

Las edades del Paleoceno 4°Arp9 Ar por calentamiento gradual de muscovita en el MGT, como 

edades para la deformación y el metamorfismo regional, son, sin embargo, incongruentes con 

las relaciones geológicas de la región. El ETJ está cubierto discordantemente por las rocas 

elásticas continentales suavemente deformadas y no metamorfizadas de la Formación Balsas 

del Cretácico más tardío-Paleoceno en lugares cercanos. Plutones del Cretácico Tardío como el 

bato lito de Tingambato, no presentan evidencias de deformación dúctil en ninguna de sus 

partes. Lo mismo se puede decir de las rocas intrusivas no deformadas en el distrito minero de 

Mezcala, 100 km al SSE de la región de Tejupilco, cuyas edades del Paleoceno y del 

Maastricbtiano 40 ArP9 Ar (biotita) varían desde 60.8 ± 0,8 Ma basta 68.0 ± 1.0 Ma (Meza­

Figueroa el al., 2003). Además, las unidades elásticas de la parte inferior del GAP del 

Cretácico Inferior, como se documenta más adelante, contienen detritos de rocas metamórficas 

provenientes del ETJ, entre los cuales se encuentran fragmentos de granito deformado. Por 
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otro lado, recientemente se ha demostrado por medio de análisis 40 ArP9 Ar in situ (ablación de 

láser ultravioleta) que el análisis tennocronológico 40 ArP9 Ar de muscovita defonnada no es 

facil de intepretar (Kramar el al., 2001). Esto es debido a que el cizallamiento microscópico en 

la mica ocasiona una difusión heterogénea importante de 40 Ar, lo cual tiende a generar edades 

40 ArP9 Ar por calentamiento gradual más jóvenes que las edades metamórficas de enfriamiento 

(Kramar el al., 2001). 

En conclusión, las edades paleocénicas 4°ArP9 Ar (muscovita) del MGT parecen estar más bien 

relacionadas al efecto ténnico (e.g. Faure, 1986, p. 69-71; McDougall y Harrison, 1988, p. 

178-179) del tronco diorítico-gabróico no defonnado que intrusionó al plutón milonitizado 

(ver Figura 10B), por lo que la edad de la defonnación milonítica del MGT, simultánea con la 

defonnación y el metamorfismo orogénico del ETJ, pennanece indetenninada por 

tennocronología 40 Ar/39 Ar por calentamiento gradual. Rocas intrusivas no defonnadas del 

Paleoceno con efectos ténnicos y mineralización de skarn importantes son comunes en la 

región (e.g. Meza-Figueroa el al., 2003). 

111.3.5.3 Otros datos isotópicos 

Datos K-Ar (micas y roca total) para varias rocas metamórficas del ETJ, los cuales varian 

desde 57 ± 3 Ma hasta 43.7 ± 1.1 Ma (Tablas 6 y 14), e isócronas Rb-Sr 53.2 ± 0.4 Ma ó 48.2 

± 2.5 Ma (Herwig, 1982) y 50.3 ± 1.5 Ma (Richard L. Armstrong, comunicación escrita, 

3/nov./1980) para el MGT (Tabla 6), son también consistentes con las edades K-Ar (biotita) 

del granito Temascaltepec. Esto seguramente implica reohomogeneización de los sistemas 

isotópicos K-Ar y Rb-Sr por los efectos ténnicos asociados con el emplazariúento de este 

plutón. 

En suma, los eventos ténnicos relacionado con el emplazamiento de un tronco diorítico­

gabróico pequeño del Paleoceno (?) y del granito Temascaltepec durante el Eoceno temprano 

(M3) causaron una reohomogeneización significativa de los sistemas isotópicos K-Ar y Rb-Sr, 

por lo que no fue posible establecer directamente la edad de la defonnación milonítica del 

MGT o del metamorfismo regional con los datos 40 ArP9 Ar, K-Ar y Rb-Sr analizados en el 



95 

presente trabajo. Pero si la milonitización y el metamorfismo regional corresponden al mismo 

evento tectónico, y este ocurrió durante o inmediatamente después del emplazamiento del 

MGT, la edad de su cristalización (186.5 ± 7.4 Ma) prácticamente también fecha la 

deformación y el metamorfismo regional como un evento tectónico toarciano. 

111.3.6 Geoquímica e interpretación tectonomagmática del MGT 

Aunque el MGT contiene xenolitos de metasedimentos asimilados parcial o totalmente en 

algunas localidades y está afectado por metasomatismo e hidrotermalismo en zonas locales y 

erráticas, para análisis geoquímicos (Tablas 15 y 16) se colectaron más de una docena de 

muestras del granito lejos de estas zonas de alteración. Se asume que durante la deformación 

milonítica la removilización de elementos fue mínima a escala de muestra de mano, al menos 

en las partes poco o moderadamente deformadas, por lo que no se incluyeron muestras de 

sectores fuertemente milonitizados. Así, la mayoría de las muestras colectadas para 

geoquímica corresponde al granito ligeramente deformado con características mineralógicas y 

texturales homogéneas a escala de muestra de mano. 

111.3.6.1 Elementos mayores 

El MGT es un plutón granítico con ligeras variaciones adamelíticas (Figura 25A), calcialcalino 

(Figura 25B) y rico en K20 (3.46 - 4.96%) (Tabla 15). Aunque en el diagrama AFM las 

muestras del MGT presentan dispersión (Figura 25B), la mayoría manifiesta una afinidad con 

intrusivos calcialcalinos de arcos magmáticos maduros, en cuya evolución se involucran 

componentes de corteza siálica antigua (Brown, 1982). Componentes de zircón heredados, 

edad de residencia cortical precámbrica con un 6Nd(i) = -3.5 (Tabla 4), y una relación inicial 

87Sr/86Sr de 0.7077 para el MGT son consistentes con esta aseveración. 

Por otro lado, el MGT tiene un carácter claramente peraluminoso (Figura 26A). El Índice de 

peraluminosidad, AlCNK = [Ah03/(CaO + Na20 + K20)] molar, de 13 muestras del granito 

oscila desde 1.08 hasta 1.63 (Tabla 15). En principio, el carácter peraluminoso del MGT es 

consistente con la presencia de los xenolitos metapelíticos parcial o totalmente asimilados; sin 
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Figura 25. (A), diagrama an-ab-or para rocas ígneas silícicas (Barker, 1979). Los datos 
corresponden al metagranito Tizapa (MGT) en su porción menos deformada. Los componentes 
normativos fueron calculados por medio del programa NewPet. (B), composición del MGT en el 
diagrama AFM. Para comparación se muestran los promedio de arcos volcánicos de 
Norteamérica Occidental (WA), arcos de islas continentales (Cl), arcos de islas intraoceánicos 
(10), y los trenes composicionales extremos de arcos magmáticos en términos de madurez, 
definida por el espesor de corteza (Brown, 1982). El extremo más primitivo corresponde al arco 
intraoceánico toleítico Tonga-Las Marianas-islas South Sandwich (1), el más maduro o 
evolucionado, a las series magmáticas de los arcos continentales de la Sierra Nevada, California, 
de Chile septentrional, y de Nueva Guinea (2) (Brown, 1982). También se muestra el tren 
composicional de arcos continentales (3). 
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Figura 26. (A), diagrama de índice de Shand para el MGT en comparación con granitoides de 
arco de islas, de arco continental, y de colisión continental (Maniar y Piccoli, 1989). (B), diagrama 
multicatiónico AI-(K+Na+2Ca) vs. Fe+Mg+ Ti para definir peraluminosidad y metaluminosidad en 
términos químico-mineralógicos (Debon y LeFort, 1983). La peraluminosidad del MGT está 
definida esencialmente por predominancia de biotita, mientras que la fuerte peraluminosidad de 
algunas muestras es debida a la abundancia de muscovita secundaria, y corresponden a sectores 
más deformados del granito. La presencia subordinada de turmalina pretectónica en el plutón 
también debe estar relacionada con el carácter fuertemente peraluminoso de algunas muestras. 
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embargo, el hecho de que las muestras para propósitos geoquímicos se hayan colectado en 

localidades sin evidencias de contaminación a escala meso y microscópica, sugiere que parte 

de la peraluminosidad pudo haber sido adquirida en las primeras etapas de emplazamiento del 

magma granítico con la asimilación de componentes corticales, o bien, por la naturaleza misma 

del tipo de corteza a partir de la cual se generó, y no en sus etapas tardías. El carácter 

peraluminoso es típico de los granitos tipo-S (e.g. Chappell y White, 1974; Pitcher, 1982); sin 

embargo, no se encontró cordierita en el MGT, indicador mineralógico más confiable de 

composición fuertemente peraluminosa o de afinidad tipo-S (White et al., 1986; Zen, 1987). 

Los contenidos de turmalina premetamórfica en el plutón, aunque menores, indudablemente 

que contribuyen a esta peraluminosidad. La muscovita, otro de los minerales aluminosos, es 

esencialmente metamórfica en el MGT. Desde el punto de vista químico-mineralógico de 

accesorios comunes, la peraluminosidad del MGT es debida principalmente a la abundancia de 

biotita (Figura 26B), característica usual de granitoides de arcos de islas calcialcalinos y de 

márgenes continentales activas (Pearce et al., 1984). Los granitoides de arcos de islas 

intraoceánicos toleíticos tienden a ser metaluminosos, ricos en plagioclasa y con homblenda 

como mineral ferromagnesiano dominante (Pearce et al., 1984; Maniar y Piccoli, 1989). 

En términos de discriminación tectónica, la peraluminosidad es una característica geoquímica 

que corresponde esencialmente a granitoides de arco continental y de colisión continental 

(A/CNK> 1.05) (Figura 26A). Ocho de las 13 muestras del MGT son altamente peraluminosas 

(A/CNK > 1.15), característica exclusiva de los granitoides de colisión continental (Maniar y 

Piccoli, 1989), en las cinco restantes (A/CNK > 1.05 y < 1.15) no es posible descriminar entre 

estos dos grupos de granitoides con este criterio. Los granitoides de colisión continental en 

general corresponden a los granitos tipo-S, y son granitos sintectónicos generados por la 

colisión de bloques continentales, por lo que normalmente están asociados a cinturones 

orogénicos con migmatización y rocas con metamorfismo de medio a alto grado (Le Fort, 

1981; 1986; Vidal et al., 1982; Strong y Hanmer, 1981; Searle y Fryer, 1986). Aunque este 

escenario es indudablemente el contexto más característico para el magmatismo peraluminoso, 

no es exclusivo de plutones peraluminosos. Granitoides de este tipo también han sido 

documentados en cinturones continentales lejos de arcos activos (Miller y Bradfisch, 1980), en 

prismas de acreción activos (Hill et al., 1981), en sistemas de rift anorogénicos (Martin y 
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Bowden, 1981), y en ambientes de cuenca trasarco (Lalonde, 1989). El carácter peraluminoso 

del MGT, por lo anterior, es ambiguo en términos de discriminación tectónica, aunque si se 

considera el contexto geológico en que ocurre el MGT, un origen de arco continental es más 

factible que uno de colisión continental. 

111.3.6.2 Elementos traza 

Los granitos sintectónicos de colisión continente-continente, aparte de su peraluminosidad, 

también se caracterizan por su alto contenido de sílice (usualmente > 70% de Si02) y fuerte 

enriquecimiento en Rb (Pearce et al, 1984; Harris et al., 1986), por lo que los diagramas Rb vs. 

(Y + Nb) Y (Rb/Zr) vs. Si02 son muy efectivos para discriminar entre granitos peraluminosos 

sintectónicos de colisión continental y granitos de arco volcánico o calcialcalinos pre y 

postcolisión continental (Figura 27 A y B). En el primer caso, el MGT muestra una afinidad de 

granito de arco volcánico, aunque algunas muestras se ubican en el campo de granitos 

intraplaca (Figura 27 A), lo que puede interpretarse también como característica de arco 

maduro como se señala más adelante. El espectro de granitos de arco volcánico es muy amplio, 

e incluye desde granitos asociados a arcos oceánicos primitivos toleíticos hasta granitos 

calcialcalinos y shoshoníticos de margenes continentales activas (Pearce et al., 1984). En 

términos de la relación Rb/Zr el MGT es consistente con granitos calcialcalinos (de arco 

volcánico) pre y postcolisión continental (de margen continental activa) (Figura 27B). 

Por otro lado, el MGT se caracteriza por un fuerte enriquecimiento en K, Rb, Ba, Th y Ta, y 

un empobrecimiento en Zr, Sm, Y e Yb con relación a granito de dorsal oceánica (ORG) 

(Figura 28A), rasgos geoquímicas que, en general, corresponden a las · series magmáticas 

calcialcalinas (Pearce, 1982; Pearce et al., 1984). El ORG es un granito hipotético producto de 

cristalización fraccionada a partir de MORB tipo N promedio, asumiendo un valor de 0.25 para 

la proporción de líquido residual (Pearce et al., 1984). El contenido de elementos traza del 

MGT es notablemente diferente al de granitos toleíticos de arcos de islas intraoceánicos 

(Oman), y es relativamente más alto que el de los granitos calcialcalinos de arcos de islas 

oceánicos (Jamaica), a pesar de que estos también presentan un enriquecimiento importante en 

K, Rb, Ba y Th (Figura 28A). El MGT tiene más afinidad con granitos calcialcalinos de 
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Figura 27. Diagramas de discriminación tectónica para diferentes tipos de granitos mostrando 
los datos para el MGT. (A), Rb VS. Y+Nb (Pearce et al., 1984) y (B), RblZr vs. Si02 (Harris et al., 
1986). 
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Figura 28. (A), patrón de elementos traza para el MGT (cuatro muestras representativas) 
normalizado a granito de dorsal oceánica (ORG, Pearce et al., 1984).). Para comparación se 
incluyen los patrones representativos de los granitos toleíticos primitivos de arco de islas 
oceánico (Oman), de los calcialcalinos de arco de islas intraoceánico (Jamaica), y de los 
calcialcalinos de margen continental activa (Chile) (Pearce et al., 1984). (B), patrones de 
elementos traza normalizados al manto primitivo (Wood, 1979) para el MGT (cuatro muestras 
representativas), y para granitos de arcos continentales normales y maduros (Brown et al., 1984). 
Los datos graficados en (A) y (B) corresponden a rocas graníticas cuyos contenido de Si02 oscila 
entre 66 y 75%. (C), contenido de elementos de tierras raras (REE) normalizados a condrita 
(Taylor y McLennan, 1985) para cuatro muestras representativas del MGT. 
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margen continental (Chile), aunque sólo presenta un enriquecimiento ligero en Ba con relación 

a éstos. El enriquecimiento de Ba en el MGT seguramente refleja el alto porcentaje de 

ortoc1asa y biotita modales, característica normal en rocas con altos contenidos de Si02, y que 

tienen contaminación de corteza continental (Pearce el al., 1984). En este mismo sentido, el 

alto contenido de Rb y Th con relación al Ta y Nb que presenta el MGT es una de las 

características significativas de rocas con involucramiento de componentes de corteza 

continental (Pearce el al., 1984; Wilson, 1989, p. 95). 

En términos de madurez de arcos de margen continental, el MGT tiene características de arco 

continental normal con ciertos rasgos geoquímicos que tienden a ser similares al de los arcos 

maduros. Los granitos de arcos normales, que posiblemente son el resultado de procesos de 

asimilación cortical y cristalización fraccionada al paso de los magmas a través de una corteza 

continental gruesa (Brown el al., 1984), se caracterizan por una anomalía negativa de Ta-Nb 

con relación al La o Ce, rasgo peculiar en magmas con contaminación cortical (Pearce, 1983; 

Wilson, 1989, p. 95), Y que caracteriza también al MGT (Figura 28B). Los arcos maduros, 

debido al involucramiento de componentes de manto enriquecido intraplaca en las zonas 

alejadas de la trinchera y grados diferentes de incorporación de corteza continental (Brown el 

al., 1984), tienden a estar más enriquecidos en Rb, Th, U, Ta, Nb, Tb e Y, y con anomalías 

negativas de Ba, Sr, y Ti (Figura 28B) que sugieren fraccionamiento importante de plagioc1asa 

y óxidos de Fe-Ti respectivamente. En estos casos la relación (Ta, Nb)/La es mucho más alta 

(Brown el al., 1984). En general, los contenidos de Rb, Th, U, Tb, e Y del MGT son 

ligeramente más altos que los de granitoides de arcos continentales normales, y el 

empobrecimiento relativo de Sr del MGT tiende a ser similar al de arcos maduros. 

El enriquecimiento de K, Rb, Ba y Th en el MGT, al igual que en rocas volcánicas 

calcialcalinas de arcos de margen coritinental que pueden contener componentes de corteza 

continental, se da acompañado de un enriquecimiento de LREE [(LalLu)N = 6.86 - 7.18, Tabla 

16]. Los patrones de REE del MGT se caracterizan por un enriquecimiento de La de alrededor 

de 100 veces más que el valor condrítico, una pendiente moderada a fuerte en LREE 

[(La/Sm)N = 2.66 - 3.24, Tabla 16], una pequeña anomalía negativa de Eu (Eu/Sm = 0.12 -

0.16, Tabla 16), y un patrón prácticamente horizontal en los HREE con 10 a 20 veces mayor al 



103 

de condrita (Figura 28C). El contenido de REE en el MGT, dada su naturaleza muy 

diferenciada con altos contenidos de Si02, puede estár en parte controlado por el 

fraccionamiento de fases minerales menores, tales como homblenda, titanita, o apatita. La 

pequeña anomalía negativa de Eu posiblemente está relacionada con el fraccionamiento 

residual de plagioclasa y/o clinopiroxena en niveles más profundos de la corteza, mientras que 

el nulo fraccionamiento de HREE puede implicar ausencia de granate en la fracción residual 

del magma padre. Patrones de REE similares a los del MGT en rocas graníticas han podido 

predecirse por medio del fraccionamiento de anfibola (40%), clinopiroxena (31 %) Y 

plagioclasa (19%), con una fracción fundida de 10% a partir de un magma máfico/intermedio 

calcialcalino geoquímicamente similar al de las series magmáticas del margen del Pacífico 

(Rogers y Greenberg, 1990). Estos patrones corresponden a granitos orogénicos tardíos 

formados en las últimas etapas de desarrollo de batolitos calcialcalinos productos de 

subducción de margen continental (Rogers y Greenberg, 1990). Dicho modelo petrogenético 

también explica los contenidos de Sr, Si02 y K20 de estos granitos, los cuales son también 

similares a los del MGT. 

Por otro lado, el contenido y fraccionamiento de REE en el MGT es muy similar al de lutitas 

promedio postarqueanas (Figura 7 A), lo que puede sugerir procesos de fusión parcial de 

protolitos sedimentarios, o bien, de corteza siálica muy evolucionada, como lo sugiere 

fuertemente la similitud geoquímica e isotópica del MGT y los xenolitos de gneises graníticos 

de Pepechuca (Tabla 4), los cuales representan claramente este tipo de corteza. En efecto, la 

relación alta de Rb/Sr del MGT, que es muy similar a la de los xenolitos de Pepechuca (Figura 

6C y D), indica una naturaleza altamente evolucionada similar a rocas ígneas de corteza 

superior fuertemente diferenciadas. El contenido de Rb, Ba, Th, K, Nb, Sr, Zr, Ti, e Y en el 

MGT es también comparable al de los xenolitos de Pepechuca y lutita promedio (Figura 7B). 

Los datos isotópicos del MGT (87Sr/86Sr (O) = 0.7182, CNd(O) = -5.0, TOM = 1.3 Ga) son 

prácticamente indistinguibles de los xenolitos de Pepechuca, lo que implica necesariamente 

reciclamiento de corteza continental antigua en la generación del plutón, y una probable 

relación petrogenética entre los xenolitos y el metagranito. Las relaciones isotópicas iniciales 

del MGT (87Sr/86Sr (186 Ma) = 0.7077, CNd(186 Ma) = -3.5) (Tabla 4) lo caracterizan como granito 

tipo S (Pitcher, 1982). 
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En resumen, con base en datos geoquímicos de elementos mayores y trazas e isotópicos de U­

Pb, Rb-Sr y Sm-Nd, el MGT es un plutón calcialcalino peraluminoso, con afinidad de granitos 

de margen continental activa, o de arco volcánico maduro (evolucionado) con substrato de 

corteza siálica como elemento fundamental en la generación y evolución de magmas. Procesos 

de fusión parcial de corteza media o inferior con asimilación y cristalización fraccionada, o 

esencialmente fusión parcial de corteza continental antigua son mecanismos petrogenéticos 

que pueden explicar el carácter fuertemente evolucionado con componentes proterozoicos 

reciclados del MGT. 

111.3.7 Interpretación litotectónica del ETJ Y del MGT 

De acuerdo a las características litológicas y geoquímicas de los metavolcánicos del ETJ Y del 

MGT, y a las relaciones litoestratigráficas de las rocas metasedimentarias intercaladas, el ETJ 

y el MGT, en conjunto, tiene una afinidad de arco volcánico evolucionado-cuenca intrarco con 

substrato continental. Las características litológicas de los metavolcánicos, dominantemente 

andesítico-dacíticos y riolíticos, con facies plutónicas félsicas (MGT), depósitos piroclásticos y 

epiclásticos de aguas someras, sedimentos hemipelágicos intercalados y horizontes de mena 

metálica tipo "Kuroko", configuran en conjunto un modelo de facies de volcanes félsicos 

submarinos que es común en ambientes marinos con substrato siálico (Cas y Wright, 1988). 

Este modelo de facies es consistente con los datos geoquímicos e isotópicos de las diferentes 

unidades del ETJ, y con la existencia de rocas de corteza media e inferior evolucionada en el 

subsuelo evidenciada por los xenolitos gnésicos de Pepechuca. La abundancia de material 

carbonoso (sapropélico) en metasedimentos, la presencia de sulfuros diseminados y masivos, y 

la escasez de caliza en la secuencia, sugieren un ambiente de depósito de cuenca intrarco 

restringida con condiciones reductoras y con poca precipitación de carbonatos. Por otro lado, 

la presencia de conglomerados cuarcíticos y cuarcitas con un alto índice de madurez, indicado 

por la asociación clástica de zircón, turmalina y rutilo, en ciertos niveles estratigráficos del 

ETJ, sugieren un aporte intermitente de detritos reciclados (?) a la cuenca intrarco a partir de 

terrenos cristalinos. 
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111.4 Grupo Arcelia-Pa]mar Chico (GAP) 

La secuencia volcanosedimentaria marina que sobreyace al ETJ es referida aquí como grupo 

Arcelia-Palmar Chico (GAP). El GAP está ampliamente expuesto en el área de Palmar Chico, 

y se extiende en continuidad de afloramiento de sur a norte por más de 100 km, desde las 

inmediaciones de Arcelia, Guerrero, hasta las partes aledañas de Valle de Bravo e Ixtapan del 

Oro, en el estado de México (Figura 2). El GAP continua más al norte por debajo de los 

volcánicos neogénicos de la Faja Volcánica Transmexicana, de tal manera que en las áreas de 

Zitácuaro y el Oro-Tlalpujahua se encuentran afloramientos aislados de estas rocas. El GAP es 

una secuencia con un espesor incompleto estimado de hasta 2,500 m, fuerte a moderadamente 

deformado en su parte inferior, y moderada a ligeramente deformado en su parte superior, con 

imbricaciones estructurales locales en todo su espesor, y con un metamorfismo no penetrante 

de muy bajo grado. 

Las rocas de la parte inferior del GAP fueron descritas previamente como Formaciones 

Acuitlapán, Amatepec y Xochipala con edades inferidas del Titoniano-Aptiano, Albiano­

Cenomaniano temprano (?) y Cenomaniano tardío-Turoniano, respectivamente (de Cserna, 

1982). La Formación Amatepec, cuya edad fue inferida con base en fragmentos de material 

fósil mal conservado y a su posición estratigráfica, fue interpretada como una facies de cuenca 

de los bancos calcáreos de la Formación Morelos del Albiano-Cenomaniano (de Cserna et al., 

1978; de Cserna y Fries, 1981; de Cserna, 1982). La Formación Amatepec ha sido también 

interpretada como depósitos de flujo de detritos carbonatados del Albiano, relacionados a 

calizas arrecifales de la formación Teloloapan del Aptiano Superior-Albiano (Talavera­

Mendoza et al., 1995). Respecto a las rocas de la Formación Xochipala, informalmente fueron 

reasignadas a la Formación Miahuatepec con una edad inferida del Cenomaniano tardío 

(Talavera-Mendoza et al., 1995) en el área de Arcelia. Las rocas volcanosedimentarias de la 

parte superior del GAP habian sido agrupadas anteriormente en la Formación Arcelia con una 

edad inferida del Coniaciano (de Cserna, 1982). 
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111.4.1 Relaciones de contacto 

Debido a que las relaciones primarias de contacto con el ETJ subyacente fueron obliteradas por 

la deformación del GAP que es claramente más intensa en su parte inferior, la interpretación de 

este contacto ha sido controversial. En trabajos anteriores (de Cserna, 1978; 1982; Fries y de 

Cserna, 1981) la base del GAP fue interpretada como una discordancia angular entre un 

basamento paleozoico y la cobertura mesozoica con superficies de despegue (décollement) en 

algunos lugares. Alternativamente, tanto las rocas del ETJ como del GAP fueron consideradas 

como partes de una sola secuencia volcanosedimentaria del Jurásico Superior-Cretácico 

Inferior sin basamento conocido (Campa y Coney, 1983). Subsecuentemente, las rocas de la 

parte inferior del GAP conjuntamente con las del ETJ fueron consideradas como una secuencia 

continua del Cretácico Inferior con afinidad de arco intraoceánico evolucionado (Talavera­

Mendoza et al., 1995), o como la prolongación más meridional de la cuenca oceánica de 

Arperos del Cretácico Inferior (Freydier et al., 1996). Una interpretación correcta bien 

fundamentada del contacto entre el GAP y el ETJ es, por lo tanto, un elemento clave para el 

mejor entendimiento de la evolución tectónica de la región. En el presente trabajo esta relación 

de contaCto se considera como discordancia angular, la cual posteriormente fue retrabajada 

como una importante falla de compresión de bajo angulo con fuerte deformación 

cristaloplástica, tanto en las rocas del alto como en las del bajo (Figura 29A y B). Aspectos 

relacionados con la relación estratigráfico-estructural GAPIETJ se abordan con más detalle en 

el capítulo de geología estructural. A continuación se enumera los argumentos que apoyan una 

relación de discordancia angular. 

1. El GAP es más joven que el ETJ subyacente. El primero es esencialmente de edad cretácica, 

mientras que el segundo es pretoarciano, como lo indica la edad de 186 Ma del MGT. Así, un 

registro estratigráfico continuo desde el Jurásico Inferior hasta el Cretácico es altamente 

improbable. 

2. El contacto representa cambios abruptos y significativos en las condiciones de depósito. En 

el ETJ los carbonatos son muy escasos, los terrígenos son abundantes y las rocas volcánicas 

intercaladas son predominantemente de composición andesítica-dacítica-riolítica con afinidad 
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de margen continental activa o de arco volcánico evolucionado. En el GAP la caliza pelágica y 

sedimentos silícicos son abundantes, y las rocas volcánicas intercaladas son esencialmente de 

composición basáltica a andesítica con características geoquímicas similares a MORB con 

ligeras variaciones alcalinas. 

3. EL GAP contiene arenisca de grano grueso y localmente facies conglomeráticas en sus 

niveles estratigráficos basales. Tanto en la arenisca como en el conglomerado se observan 

elastos de las diferentes unidades del ETJ, lo cual indica eventos de metamorfismo regional, 

levantamiento y erosión del ETJ antes del depósito del GAP. Esto implica una naturaleza 

parautóctona para el GAP con respecto al ETJ. No sólo en las rocas del GAP, sino también en 

otras localidades de la región, se han observado conglomerados con fragmentos de rocas 

metamórficas cubiertos discordantemente por calizas del Cretácico Inferior (Figura 29C y D). 

4. El tren estratigráfico-estructural del ETJ es truncado por las unidades del GAP (Figuras 

lOA, IIA Y 12). El contacto basal del GAP, debido a remanentes de erosión de rocas 

subyacentes, trasgrede diferentes litologías del ETJ. Capas basales del GAP cubren 

abruptamente a unidades diferentes del ETJ (Figuras IIA, IIB, 14A Y 29B). 

5. A escala de afloramiento la deformación no penetrante del GAP, que varía de fuerte o 

moderada a muy tenue, con un metamorfismo esencialmente estático de facies de prehnita­

pumpellyita coexistiendo con material palagonítico en afloramientos de rocas volcánicas 

submarinas, contrasta notablemente con la fuerte deformación penetrante y el metamorfismo 

regional en facies de esquisto verde, y localmente parte baja de la facies de anfibolita, del ETJ. 

Por otro lado, el GAP está cubierto discordantemente por rocas elásticas continentales de la 

Formación Balsas con una edad que puede variar desde el Maastrichtiano hasta el Eoceno (de 

Cserna, 1982), y por rocas volcánicas del Oligoceno y del Plioceno-Pleistoceno. El GAP está 

intrusionado por plutones graníticos y dioríticos del Cretácico Superior y del Paleogeno. 



Figura 29. Contacto tectónico entre el esquisto Tejupilco (ET J) Y el grupo Arcelia-Palmar Chico (GAP) en el Cerro de La Pila, área de 
Zacazonapan (A) (ver Figura 10). En esta localidad, el ET J está representado:por una secuencia de filita/esquisto de mica (Em), esquisto verde 
(Ev), metarriolita (Mr) y una filonita sílico-calcárea (F) a lo largo del contacto tectónico con el GAP. El GAP en este caso es una caliza arcillosa 
plegada isoclinalmente, foliada y completamente recristalizada (Mcz) (Formación Amatepec). Este contacto es observado directamente a escala 
de afloramiento sobre el Arroyo La Unión, 4 km al SW de Sultepec (B) (ver Figura 14). Aqui el contacto es entre esquisto verde (Ev) y caliza 
muy plegada y recristalizada (Mcz), con un truncamiento claro de la foliación (retocada) del esquisto por el plano de falla. Detalles de 
conglomerado foliado burdamente (en afloramiento y en superficie pulida) con fragmentos de esquisto, cuarcita, metarenisca, cuarzo, roca 
metavolcánica (C, D), que se observan estratigráficamente encima del ET J Y debajo de calizas cretácicas en algunos lugares de la región de 
Tejupilco, en estos casos corresponden a la localidad de Tlapala, 5 km al W de Ixtapan de la Sal. 
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111.4.2 Litología 

Para propósitos descriptivos el GAP se divide en dos partes. La parte inferior esencialmente 

sedimentaria, y la superior predominantemente volcánica. La parte inferior del GAP, que es la 

que sobreyace al ETJ en contacto discordante y posteriormente tectónizado, consiste en una 

sucesión de caliza arcillosa en estratos delgados a medianos (0.5 a 20 cm) con intercalaciones 

de lutita filitizada finamente laminada, arenisca de grano grueso a conglomerática turbidítica 

(Figura 30A Y B), calcarenita, argilita calcárea, lava basáltica almohadillada (Figura 30C), 

pizarra negra, caliza mi crítica (Figura 30D) y sedimentos silícicos y tobáceos con radiolarios. 

La arenisca, de acuerdo a los principales tipos de granos (cuarzo, feldespato y líticos) se 

clasifica como litarenita feldespática a arcosa lítica, y grauvaca lítica. Los granos de cuarzo se 

caracterizan por ser mono y policristalinos con bordes suturados, con extinción ondulante y 

cizallados con orientación preferencial; los granos de feldespato son de feldespato potásico, 

feldespato pertítico, feldespato potásico-cuarzo en textura gráfica, plagioclasa, mirmequita; los 

fragmentos líticos consisten en: cuarcita, esquisto de mica, filita grafitica, pizarra, roca 

volcánica y metavolcánica, y roca granítica (feldespato potásico-cuarzo-plagioclasa). Granos 

de turmalina y mica blanca son componentes comúnes no sólo en la arenisca sino también en 

la calcarenita. En los sectores conglomeráticos estos fragmentos de roca son facilmente 

reconocibles en muestra de mano, y por la relación estratigráfico-estructural fueron claramente 

derivados de la erosión del ETJ subyacente. La inmadurez sedimentológica de la mayoría de 

los fragmentos líticos sugiere un levantamiento rápido y erosión del ETJ. Capas rocas 

conglomeráticas con este mismo tipo de clastos de rocas metamórficas también se han 

observado en varios lugares de las áreas de Taxco e Ixtapan de la Sal estratigráficamente 

debajo de la Formación Morelos (Figura 29C y D). 

En el área de Zitácuaro, la secuencia volcanosedimentaria correlacionable con la parte inferior 

del GAP, contiene amonitas del Aptiano superior (formación Purúa, Cantú-Chapa, 1968), y 

material fósil del Barremiano-Hauteriviano (lsrade y Martínez, 1986). Por su continuidad 

estratigráfica, esta secuencia puede extenderse hasta el Titoniano (vid. Israde y Martínez, 

1986). Otros datos paleontológicos, aunque inciertos y que aparentemente corresponden a 



Figura 30. Características litológicas y estructurales del grupo Arcelia-Palmar Chico (GAP). (A), 
metacaliza (Formación Amatepec) plegada isoclinalmente (SAO) y foliada (SA1) en la parte más inferior 
del GAP, área de Zacazonapan. (B), intercalaciones de arenisca de grano medio a grueso y pizarra 
calcárea en la parte inferior del GAP, área El Salitre. Estas capas de areniscas contienen fragmentos 
de esquisto y filita provenientes del ET J. El afloramiento corresponde al flanco invertido de un pliegue 
como lo indica la relación de angularidad entre la foliación en la pizarra (SA1) y la estratificación (SAO). 
(e), lavas submarinas almohadilladas de la parte inferior del GAP, Río Temascaltepec, área 
Zacazonapan. Las estructuras de almohada (remarcada en una de ellas), con material palagonítico 
intersticial, están aplastadas y en posición normal. Estas lavas presentan una foliación burda en otros 
lugares, y están interestratificadas con la litología mostrada en (B) y (O). (O), intercalaciones de caliza 
en estratos delgados y pizarra calcárea con un plegamiento disarmónico complejo truncado por una 
falla inversa, parte inferior del GAP, área El Salitre. (E), lavas submarinas almohadilladas en posición 
normal, no deformadas, de la parte superior del GAP, localidad Los Epazotes, área de Tejupilco. (F), 
hialoclastitas no deformadas de la parte superior del GAP, camino Palmar-Chico-Bejucos. 
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rocas de la parte inferior del GAP, han sido reportados en las áreas de Valle de Bravo-Santo 

Tomás de los Platanos y Palmar-Chico. En el primer caso, donde no se señala la localidad, se 

reportan los radiolarios Cenosphaera sp., Lithocampe sp. y Flustrella sp. de edad berriasiana 

en tobas híbridas (Contreras-Rodríguez et al., 1990), géneros que, aunque corresponden al 

Cretácico Temprano, no son índices de esta edad (Víctor Dávila-Alcocer, comunicación 

verbal). En el segundo caso, donde tampoco se señala la localidad, se menciona la presencia de 

amonitas del Titoniano (Protancyloceras sp.) en pizarras negras que subyacen al paquete de 

rocas volcánicas submarinas de esa área (Ortiz-Hemández y Lapierre, 1991). En las áreas de 

Valle de Bravo y Tejupilco, durante el desarrollo del presente trabajo, se colectaron decenas de 

muestras de sedimentos silícicos con radiolarios; sin embargo, por su recristalización completa 

no fue posible su identificación paleontológica. 

La parte superior del GAP, que traslapa tectónicamente a su parte inferior, es 

predominantemente volcánica, y consiste esencialmente en lava almohadillada (Figura 30E) y 

masiva de composición basáltica a andesítica, hialoclastita (Figura 30F), diques máficos y 

pequeños troncos tonalíticos y dioriticos ricos en homblenda con facies cumulíticas 

(homblenditas), pequeños cuerpos peridotíticos serpentinizados, pizarra negra, y sedimentos 

silícicos y tobáceos. Los troncos máficos, cuya superficie de afloramiento varia desde decenas 

de m2 hasta alrededor de 15 km2
, se observan en prácticamente toda la extensión del GAP. Los 

cuerpos peridotíticos serpentinizados, con decenas de m2 hasta 0.5 km2
, se localizan en una 

zona orientada N-S entre Palmar Chico y San Pedro Limón. 

Un rasgo litológico importante de la parte superior del GAP es la presencia de bancos de caliza 

masiva fosilífera aislados y discontinuos intercalados con y sobre las rocas volcánicas. La 

caliza masiva corresponde a biohermas desarrollados en aguas someras seguramente sobre los 

altos volcánicos submarinos. Los biohermas tienen algo de depósitos carbonatados de talud 

asociados, y aparentemente se encuentran en los niveles estratigráficos más superiores. Dos 

ejemplos representativos de estos bancos calcáreos fosilíferos son: La Peña en Valle de Bravo, 

y Cerro de la Cal en Susupuato, 25 km al sur de Zitácuaro. En La Peña, la caliza arrecifal 

contiene abundantes fragmentos de conchas, probablemente bivalvos, y colonias grandes y 

globosas de organismos, dentro de. los cuales sólo se pudo determinar el género 
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Acanthochaetetes que tiene un intervalo estratigráfico Oxfordiano-Cenomaniano (Gloria 

Alencaster, comunicación escrita, 30/ago./1991). En Susupuato, la caliza fosilífera contiene 

rudistas de las familias Radiolitidae y Caprinidae, abundantes valvas bien conservadas de 

Chondrodonta sp. del Albiano-Turoniano, gasterópodos nerinéidos de los cuales se clasificó la 

especie Adiozoptyxis coquandiana del Aptiano-Albiano (Gloria Alencaster, comunicación 

escrita, 17 /mayoI1994). En conjunto, aunque este contenido faunístico no define con precisión 

la edad de las calizas, si sugiere una edad albiana-cenomaniana para los montículos arrecifales 

y para las rocas volcánicas sobre las cuales se desarrollaron, los cuales VIenen a ser 

correlacionables con los bancos calcáreos de la plataforma Morelos-Guerrero. 

IIl.4.3 Geocronología del GAP 

IIl.4.3.1 Datos previos 

Algunas edades K-Ar y 4°ArP9 Ar (calentamiento gradual) para rocas máficas intrusivas que 

aprentemente tienen una relación genética con los volcánicos submarinos,del GAP han sido 

previamente reportadas (Tabla 6). En el área de Zitácuaro se obtuvo una edad mínima K-Ar 

(homblenda) de 129 Ma (Hauteriviano) (Jacobo-Albarrán, 1986) para la diorita de la Presa del 

Bosque, la cual está intrusionando necesariamente a rocas prehauterivianas, lo que indica que 

la secuencia descrita por Israde y Martínez (1986) en esta área, que es correlacionable con la 

parte inferior del GAP, puede extenderse hasta el Titoniano, lo cual también es sugerido por su 

relación estratigráfica. 

En el área de Palmar Chico-San Pedro Limón se obtuvieron varias edades integradas 40 Ar/39 Ar 

(homblenda) que varian de 99 a 111 Ma, con tres edades de meseta de 104, 105 Y 114 Ma 

(Delgado-Argote et al., 1992) para cúmulos homblendíticos del tronco de San Pedro Limón. 

Para estos autores la mejor edad del tronco máfico-ultamáfico es de ca. 105 Ma, y es 

considerado contemporáneo con la secuencia volcano-sedimentaria del área y aparentemente 

cogenético con las lavas almohadilladas. Esta secuencia corresponde a la parte superior del 

GAP. Una edad K-Ar (hastingsita) de 108 Ma (Ortiz-Hemández y Lapierre, 1991) para un 

dique de microgabro del área de Palmar Grande, el cual se puede considerar como dique 



113 

alimentador del volcanismo submarino, es consistente con la edad 40 ArP9 Ar del tronco de San 

Pedro Limón que representa una facies intrusiva de dicho volcanismo. Por otro lado, una edad 

K-Ar (roca entera) de 80 Ma (Ortiz-Hemández et al., 1992) para un tronco gabróico que está 

cortando volcánicos submarinos en el área de Arcelia puede estár relacionada con la 

deformación y el levantamiento del Cretácico Tardío en la región. Posteriormente se reportó 

una edad K-Ar (roca entera) de 95.0 ± 3.2 Ma para una andesita almohadillada en el área de 

Valle de Bravo (Chávez-Aguirre y Mendoza, 1998). Las edades K-Ar de roca entera, sin 

embargo, y como ya se señaló, deben interpretarse con cautela por la incertidumbre en la 

retención de Ar radiogénico a escala de roca total. 

I1I.4.3.2 Datos nuevos 4OArp9 Ar 

Durante el presente trabajo se colectaron dos muestras de lavas submarinas del GAP para 

determinaciones 4°ArP9 Ar por calentamiento gradual de roca entera (ME26-2 y ME26-1, 

Tablas 10 y 13, Figura 24), y varias muestras de cuerpos intrusivos que cortan a las rocas 

volcanosedimentarias del GAP para dataciones K-Ar (Tablas 10 y 14). La descripción, 

localización y relaciones de campo de las muestras se señalan en la Tabla 10. Las muestras 

ME26-2 y ME26-1 corresponden a fragmentos afaníticos texturalmente homogéneos de los 

sectores más frescas (no afectados por espilitización) de lavas almohadilladas basálticas de la 

parte inferior y superior del GAP, respectivamente. El procedimiento analítico y los resultados 

para estas muestras se describen en la Tabla 13. Los espectros de edades correspondientes se 

muestran en la Figura 24. 

La muestra ME26-2 dió una edad integrada de 101 ± 1 Ma a partir de 10 fracciones colectadas 

entre 400° y 1600°C (Tabla 13). En el espectro de edades (Figura 24) las dos primeras 

fracciones representan alrededor del 3% de 39 Ar liberado, por lo que son insignificantes. En las 

siguientes cuatro fracciones, de las que se liberó el 87% del gas, se obtuvo una edad de meseta 

de 103.1 ± 1.3 Ma, la cual es estadísticamente indistinguible de la edad integrada, 101 ± 1 Ma, 

dentro del intervalo de confiabilidad 20'. La relación CaIK para estas fracciones oscila de 2.9 a 

10.8, e indica una composición homogénea para análisis de roca entera. Las últimas cuatro 

fracciones en el espectro equivalen solo al 10% de 39 Ar liberado, y representan una 
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composición heterogénea con una relación de CaIK. que varia desde 13.7 hasta 110, por lo que 

aparentemente no tienen significado geológico. 

La muestra ME26-1, con ocho fracciones colectadas entre los 400° y 1600°C, liberando el 

100% del 39 Ar, produjo una edad integrada de 9304 ± 004 Ma. La relación de CaIK. en estas 

fracciones varia de lA a 8.6 (Figura 24) y representa una composición de roca entera 

homogénea. Las primeras cinco fracciones colectadas hasta 950°C liberaron 30% del 39 Ar 

generando un segmento de espectro ligeramente perturbado, mientras que las últimas tres 

fracciones colectadas entre 1050°C-1600°C que comprenden el 70% de 39 Ar liberado dieron 

una edad promedio de 92.2 ± 0.2 Ma. Si se excluyen las dos primeras etapas, con el segmento 

restante del espectro, que corresponde al 98% del 39 Ar liberado, se obtiene una edad promedio 

de 93.6 ± 0.6 Ma. Aunque este segmento del espectro es burdamente plano, no define una 

meseta (Figura 24); no obstante, la edad promedio es prácticamente indistinguible de la edad 

integrada y de la corrrespondiente a las últimas tres etapas. 

111.4.3.3 Interpretación de los datos 4°ArP9 Ar 

Aunque los espectros de edades 40 ArP9 Ar para muestras de roca entera de volcánicos 

submarinos son, en general, complejos y dificiles de interpretar debido a las alteraciones del 

fondo marino y al carácter polimineral con fases de diferentes propiedades de retención de 

argón (McDougall y Harrison, 1988), las muestras ME26-2 y ME26-1 dieron espectros de 

edades poco perturbados. Las lavas del GAP efectivamente presentan un metamorfismo 

submarino no penetrante de muy bajo grado, y material palagonítico en diferentes 

proporciones; sin embargo, las muestras analizadas fueron cuidadosamente colectadas de los 

núcleos de las estructuras almohadilladas, y corresponden a fragmentos de lava fresca 

holocristalina rica en plagioclasa. En la interpretación de los espectros por lo tanto se asume 

que la liberación de argón proviene principalmente de plagioclasa. En estos casos la 

cristalización y el enfriamiento de las lavas deben haber sido casi contemporáneos con el 

metamorfismo submarino. Así, las edades de meseta de 103.1 ± 1.3 Ma (87% de gas liberado) 

en la muestra ME26-2, y del promedio de 93.6 ± 0.6 Ma para el segmento de espectro similar a 

meseta (98% del total de 39 Ar liberado) en la muestra ME26-1 (Figura 24, Tabla 13), son 
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interpretadas como la edad de cristalización de los volcánicos submarinos del GAP en el área 

de Tejupilco. Estas edades son indistinguibles de sus respectivas edades integradas (de gas 

total) 40 Ar/39 Ar, las cuales en casos similares han sido consideradas como estimaciones 

confiables de edades de cristalización para basaltos oceánicos parcialmente alterados (e.g. 

Dalrymple et al., 1980; Walker y McDougall, 1982). 

Los datos 40 Ar/39 Ar de 103 Ma y 94 Ma para los volcánicos submarinos de la parte inferior y 

superior del GAP, respectivamente, vienen a fortalecer una edad Albiano-Cenomaniano para al 

menos una parte del GAP. En general los datos son consistentes con las edades minerales 

40 ArP9 Ar de 105 Ma para el tronco de San Pedro Limón (Delgado-Argote et al., 1992), y K-Ar 

de 108Ma para diques básicos del área de Palmar Grande (Ortiz-Hemández y Lapierre, 1991), 

rocas que corresponden a una facies intrusiva del volcanismo del GAP. Los datos isotópicos 

son congruentes con los contenidos faunísticos de las calizas arrecifales del GAP, Y también 

con la edad paleontológica Albiano-Cenomaniano para sedimentos silícicos intercalados con 

lavas almohadilladas en el área de Arcelia (Dávila-Alcocer y Guerrero-Suástegui, 1990). 

Dado que las lavas almohadilladas de la parte inferior del GAP, fechadas aquí en 103 Ma 

(Albiano), corresponden a la Formación Xochipala de de Csema (1982), quien le infirió una 

edad del Cenomaniano tardío-Turoniano, la edad albiana para estas rocas sugiere que la 

Formación Amatepec subyacente, previamente considerada como del Albiano-Cenomaniano 

temprano (de Csema, 1982), puede ser pre-Albiano. La Formación Amatepec, que representa 

la parte basal del GAP en el área de Tejupilco, en primera instancia puede correlacionarse con 

la formación Purúa (Cantú-Chapa, 1968) del Aptiano tardío. Aunque en otras áreas, como la de 

Zitácuaro, la base del GAP puede extenderse hasta el Titoniano. Conforme a esta 

interpretación la consideración de la Formación Amatepec como una facies de cuenca de la 

Formación Morelos (de Csema et al., 1978) debe ser revaluada. 

111.4.3.4 Datos K-Ar 

De los cuerpos intrusivos que cortan a las rocas del GAP, el que puede constreñir mejor la 

edad de los volcánicos del GAP es el batolito de Tingambato (Figura 2). El batolito tiene una 
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clara relación intrusiva con las rocas volcánicas de la parte superior del GAP (Figura 2). La 

edad K-Ar (en homblenda) del batolito de 107 ± 5 (Tabla 14), es, sin embargo, concordante 

con las edades 40 Ar¡39 Ar Albiano y Cenomaniano de los productos volcánicos submarinos 

encajonantes. Debido a la relación intrusiva, es probable que el batolito se haya contaminado 

de 40 Ar durante su emplazamiento, como lo sugiere la gran cantidad de xenolitos de material 

volcánico del GAP parcialmente asimilados en las zonas marginales del batolito. Los datos K­

Ar, por lo tanto, no corresponden a la edad de emplazamiento del plutón, la cual, por la 

relación intrusiva, debe ser post-Cenomaniano. Tomando en consideración que el batolito está 

cubierto discordantemente por rocas clásticas continentales de la Formación Balsas, el 

emplazamiento ocurrió durante el Turoniano-Campaniano. Edades K-Ar del Campaniano 

(Ortiz-Hemández el al., 1992) para rocas máficas del área de Arcelia están probablemente 

relacionadas con la deformación y/o levantamiento durante el Cretácico Tardío. Este evento 

pudo haber evolucionado simultaneamente con el emplazamiento del bato lito de Tingambato y 

de otros cuerpos plutónicos de la región. 

En resumen, con base en los datos paleontológicos e isotópicos disponibles hasta ahora, la 

edad del · GAP queda definida de la manera siguiente: la parte inferior, dominantemente 

sedimentaria, puede tener un alcance cronoestratigráfico desde el Titoniano hasta el Albiano, 

mientras que la parte superior, dominantemente volcánica, es del Albiano-Cenomaniano. 

111.4.4 Petrografia de las rocas volcánicas del GAP 

Las rocas volcánicas submarinas del GAP consisten esencialmente en lava basáltica 

almohadillada en la parte inferior, y lava almohadillada y masiva basáltica a andesítica, y 

hialoclastita en la parte superior. Estas rocas, en general, no presentan diferencias petrográficas 

y geoquímicas substanciales a lo ancho de todo su espesor. Las lavas almohadilladas y masivas 

presentan variaciones texturales diversas: porfidica, amigdaloide, intersertal, intergranular 

esferulítica y variolítica (Figura 31A-F). Los sectores porfidicos consisten en fenocristales 

idiomórficos e hipidiomóficos de plagioclasa (An30-70) y clinopiroxena inmersos en una matriz 

intersertal compuesta de micro lito s de plagioclasa, clinopiroxena, con pequeñas cantidades de 

epidota, pumpellyita, calcita, clorita y palagonita (Figura 31B). La mayoría de los cristales de 



Figura 31. Fotomicrografias de las rocas \Olcánicas submarinas del grupo Arcelia-Palmar Chico 
(GAP). (A), textura variolítica compuesta por microcristales elongados de plagioclasa (PI) con 
gránulos diseminados de óxidos de Fe-li (nicoles cruzados). (B), textura intergranular compuesta por 
cristales de plagioclasa (PI) y clinopiroxena (Cpx) con algo de palagonita (Pal) y pumpellyta (Pmp) 
intersticiales (nicoles paralelos). (e), (O), (E), Y (F),detalles de pumpellyta (Pmp) intersticial en 
asociación con clorita (Chl), epidota (Ep), y prehnita (Prh), respectivamente, en una matriz 
intergranular con cristales euhedrales y subhedrales de clinopiroxena (Cpx) y plagioclasa intersticial 
(PI) (nícoles paralelos). La asociación prehnita + pumpellyta ± clorita ± epidota es diagnóstica de la 
facies metamórfica de prehnita-pumpellyta y normalmente ocurre en rocas básicas con un 
metamorfismo de muy bajo grado en presencia de minerales primarios como es el caso. 
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plagioclasa están sericitizados, y en algunos casos total o parcialmente albitizados. 

Ocasionalmente se observan seudomorfos de plagioclasa reemplazados por clorita, pumpellyita 

y epidota. La clinopiroxena en algunos casos está parcialmente reemplazada por pumpellyita y 

clorita. En la textura amigdaloide, las amigdalas están rellenas de clorita, cuarzo, calcita, 

pumpellyita, epidota y albita (Figura 31 C). La matiz que las rodea está compuesta por 

microlitos de clinopiroxena, plagioclasa, y ocasionalmente también por olivino y minerales 

opacos. En otros casos en la matriz también se observa clorita, prehnita, pumpellyita, cuarzo, 

albita intersticial y palagonita. La textura intergranular consiste en plagioclasa y clinopiroxena 

en una matriz devitrificada compuesta de pumpellyita, prehnita, clorita, calcita, cuarzo y albita 

intersticiales (Figura 31D-F). La textura esferulítica está compuesta por agregados radiales de 

plagioclasa en una matriz de clorita; en otros casos las esferulitas están fomadas de palagonita. 

La hialoclastita está compuesta por fragmentos de roca volcánica con texturas heterogéneas y 

xenocristales de plagioclasa y cuarzo. La matriz es intergranular e intersticial compuesta de 

microlitos de plagioclasa, minerales opacos, clorita, epidota, pumpellyita y palagonita 

intersticial. Los fragmentos de roca volcánica tienen textura porfidica, intergranular y 

amigdaloidal. En el primer caso los fenocristales son de plagioclasa sericitizada y/o parcial o 

totalmente albitizada; en el último caso las amigdalas están rellenas de clorita, pumpellyita, 

albita y cuarzo. 

Los rasgos petrográficos de minerales secundarios o metamórficos importantes tales como 

albita, clorita, prehnita, pumpellyita y epi dota, se mencionan enseguida. La albita, en 

asociación con epidota y pumpellyita, está reemplazando total o parcialmente a la plagioclasa. 

La albita también se presenta en pequeños cristales prismáticos individuales en amígdalas. La 

clorita predominantemente se presenta en la matriz estrechamente relacionada con material 

palagonítico y rellenando vesículas en asociación con prehnita, pumpellyita (Figura 31 C), 

albita y algunas veces con calcita. La prehnita se presenta en amígdalas asociada a pumpellyita 

(Figura 31E y F), clorita, albita y ocasionalmente calcita. También se presenta rellenando 

fracturas en asociación estrecha con albita y calcita y en forma intersticial. La pumpellyita se 

presenta en cristales fibrosos intersticiales (Figura 31B-F), rellenando vesiculas, y 

reemplazando, en asociacióri con clorita y epi dota, a la clinopiroxena. En algunos casos la 

pumpellyita, en asociación con clorita y epidota, define una foliación burda. La pumpellyita es 



119 

el mineral metamórfico más abundante en los volcánicos del GAP en el área de Tejupilco, y 

conjuntamente con clorita, albita y epidota, son los minerales metamórficos más comunes en 

estas rocas. La epidota se presenta en pequeños cristales granulares asociados a clorita y 

pumpellyita (Figura 31D) tanto en la matriz como rellenando vesiculas; también se encuentra 

asociada a la saussuritización de la plagioclasa cálcica. 

11104.5 Metamorfismo del GAP 

Las asociaciones minerales relacionadas con el metamorfismo del GAP se muestran en la 

Tabla 17. Las asociaciones en las rocas pelíticas y pelítico-calcáreas se reconocieron en los 

sectores más deformados de la parte inferior del GAP y definen una foliación tectónica. Las 

observadas en las rocas volcánicas submarinas conforman texturas de reemplazamiento, 

amigda10ides, esferulítica, intersticiales y en relleno de microfracturas, indicando condiciones 

estáticas típicas de metamorfismo submarino o de piso oceánico. Este metamorfismo que 

aparentemente fue producido por la interacción del agua marina sobre el material volcánico 

durante su emplazamiento y etapa de enfriamiento es, consecuentemente, casi simultáneo con 

el volcanismo, y no es penetrante, ya que coexiste con porciones de roca volcánica con 

texturas microcristalinas primarias y sectores palagoníticos. Aunque las relaciones texturales 

de las asociaciones metamórficas en las rocas volcánicas también pueden sugerir 

metamorfismo por sepultamiento (Cho y Liou, 1987; Levi et al., 1989), en un contexto de arco 

volcánico-cuenca trasarco la recristalización metamórfica hidrotermal y por sepultamiento, 

aparte de la simple interacción agua marina/volcánicos, puede ocurrir simultáneamente, por lo 

que la clasificación como metamorfismo de piso oceánico es puramente descriptiva. 

Las asociaciones minerales en las rocas del GAP indican un metamorfismo de muy bajo grado. 

Aunque las asociaciones metamórficas en las rocas pelíticas y pelítico-calcáreas del GAP son 

ambiguas, ya que pueden ser estables en la parte baja de la facies de esquisto verde y en facies 

de subesquisto verde, las de los volcánicos máficos son más determinantes en términos de 

definición de facies y condiciones aproximadas de P-T. Las rocas máficas son más sensibles a 

cambios mineralógicos en condiciones de baja temperatura e interacción de fluidos, y su 

estudio há permitido conocer mejor los procesos de metamorfismo de temperatura baja 
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(Coombs et al., 1959; Coombs, 1960; Seki, 1961; Hashimoto, 1966; Cho et al., 1986; Liou et 

al., 1985; 1987; Frey et al., 1991). Así, con base en la mineralogía de los volcánicos máficos 

del GAP se reconoce la facies de prehnita-pumpellyita (Coombs, 1960; Seki, 1961), o zona de 

prehnita + pumpellyita + clorita dentro del metamorfismo de muy bajo grado (Winkler, 1976). 

Las asociaciones típicas de esta facies son: pumpellyita + prehnita, pumpellyita + epidota, 

prehnita + epidota ± clorita + cuarzo ± albita (Cho et al., 1986; Liou el al., 1987), o 

pumpellyita + prehnita + clorita + albita + cuarzo, prehnita (pumpellyita) + clorita + calcita + 

albita (Winkler, 1976). Estas asociaciones, presentes en los volcánicos del GAP, se muestran 

en la Figura 32A por medio de diagramas ACF. Para comparación se presentan también las 

asociaciones de otras facies de subesquisto verde y esquisto verde. 

Aunque los límites P-T de las facies para las metabasitas de grado bajo se traslapan 

considerablemente debido a las variaciones en la composición química compleja de los 

minerales involucrados y su interpretación en términos de facies metamórficas (Frey el al., 

1991; Beiersdorfer y Day, 1995), se hace un análisis de las asociaciones en términos de 

equilibrios minerales de las rocas máficas del GAP con el objeto de estimar de manera 

semicuan,titativa condiciones de P-T. Para este propósito en la Figura 32A y B se representan 

algunas reacciones continuas en el sistema Na02-CaO-MgO-Ah03- Si02-H20 (NCMASH), 

las que se discuten enseguida. 

El límite inferior de la facies de prehnita-pumpellyita con la facies de zeolita está definido por 

la reacción laumontita + pumpellyita = epidota (zoisita) + clorita + cuarzo + agua (Liou et al., 

1985; 1987; Cho el al., 1986) (Figura 32A, reacción 23). Esta reacción continua está 

relacionada con el punto invariante XII, que en el sistema basáltico sin Fe203 se localiza ca. 

0.8 kb y 190°C (Figura 32A). Es importante mencionar que los puntos invariantes XII y VI, Y 

los límites de facies se desplazan hacia campos de menor P y T cuando se introduce Fe203 en 

el sistema (Liou et al., 1985; 1987). Los desplazamientos se pueden observar al comparar la 

Figura 32A y B, de tal manera que el punto invariante XII, bajo estas condiciones, y de 

acuerdo a datos petrogenéticos (Cho el al., 1986), se ubica a 0.8 kb y 160°C si en las 

reacciones involucradas se considera una fracción molar XFc = 0.3 de epidota (Figura 32B). 

Para el caso de las rocas volcánicas del GAP, la presencia de epidota y ausencia de zoisita, y la 



4 

3 

2 

2.5 

.o 2.0 

.:::,¿ 

e -o 
<ñ 
@ 
a.. 1.5 

Condiciones 
aproximadas de 
metamorfismo en 
el GAP 

}¡;¡;0r",-. ~ 

100 

200 

+ 
§ + 

a. w 

200 

250 

300 

vEp _ 
A Fe -

300 

400 

Temperatura, oC 

500 

~ 
(B) 

lb 
~ ~ 
~ 1> 
O '" 
~;:, 
~ 'b 
~ 

350 400 

Figura 32. Diagramas P-T que muestran las asociaciones mineralógicas relacionadas con las facies 
metamórficas de temperatura baja en el modelo basáltico o sistema NarCaO-MgO-AI20:r SiO;z-H20 
(NCMASH) (Liou el al., 1985; 1987; Frey el al., 1991). (A), reacciones discontinuas relacionadas con 
los puntos invariantes VI y XII que delimitan el campo de la facies de prehnita-pumpellyta (Liou et al., 
1985; 1987). Reacciones: (17), Prh + Chl = Pmp + Act + H20; (18), Pmp + Chl + Qtz = Act + Ep + 
H20; (21), Lmt + Prh = Ep + Qtz + H20; (22), Pmp + Qtz = Prh + Ep + Chl + H20; (23), Pmp + Lmt 
= Ep + Chl + Qtz + H20; (49), Prh + Chl + Qtz = Ep + Act + H20. La reacción (5), Lmt = Lws + Qtz 
+ H20, es una buena restricción geobarométrica. Para su discusión ~r el texto. (B), reacciones 
continuas alrededor de los puntos invariantes VI y XII Y su desplazamiento con la introducción de 
Fe203 en el sistema. La serie de isopletas fueron designadas como ~e~ de epi dota para estas 
reacciones continuas (Liou et al., 1985; 1987). ZEO = facies de zeolita, PP = facies de prehnita­
pumpellyta, PrA = facies de prehnita-actinolita, PA = facies de pumpellyta-actinolita, EV = facies de 
esquisto ~rde, Act = actinolita, Alb = albita, Cal = calcita, Chl = clorita, Ep = epidota, Hui = 
heulandita, Lmt = laumontita, Lws = lawsonita, Prh = prehnita, Pmp = pumpellyta, Qtz = cuarzo, H20 
= agua. 
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probable presencia de pumpellyita rica en Fe (Fe total > 10%, vanos microanálisis 

semicuantitativos), sugieren que el Fe es un componente importante, por lo que los límites de 

la facies de prehnita-pumpellyita definidos con valores XFe = 0.3 de epidota (Figura 32B) son 

más aplicables. La asociación pumpellyita + clorita + epi dota y la ausencia de laumontita u 

otro tipo de zeolita en el material volcánico implica, por lo tanto, condiciones mínimas de 

alrededor de 1 kb Y 200°C para el metamorfismo de piso oceánico. 

Por otro lado, las transiciones entre las facies de prehnita-pumpellyita a prehnita-actinolita, o 

pumpellyita-actinolita están dadas por las reacciones pumpellyita + cuarzo = epidota (zoisita) 

+ prehnita + agua, o prehnita + clorita + cuarzo = pumpellyita + actinolita (tremol ita) + agua 

(Liou et al., 1985; 1987) (Figura 32A, reacciones 22 y 17), que están relacionadas con el punto 

invariante VI. En el sistema NCMASH-Fe203 el punto VI se encuentra ca. 1.7 kb Y 290°C si se 

considera XFe = 0.3 de epidota para las reacciones involucradas (Figura 32B). Las reacciones 

(49) y (18) (Figura 32A) determinan el límite entre las facies de prehnita-actinolita, 

pumpellyita-actinolita y la de esquisto verde con la desaparición casi simultánea de prehnita y 

pumpellyita. En condiciones de baja presión (P < 4 kb) esta transición ocurre a una 

temperatura de 250°C a 300°C (Cho y Liou, 1987; Frey et al., 1991; Springer et al., 1992; 

Powell et al., 1993; Bucher y Frey, 1994; Digel y Gordon, 1995). La presencia de asociaciones 

tales como prehnita + clorita + cuarzo ± calcita y prehnita + pumpellyita + clorita + cuarzo, y 

la ausencia de actinolita (tremolita) en asociación con prehnita o pumpellyita, o epidota en las 

rocas volcánicas del GAP indica que la facies de prehnita-actinolita o pumpellyita-actinolita, o 

esquisto verde no fue alcanzada, y sugieren un contenido relativamente alto de CO2 en el 

fluido metamórfico (Cho y Liou, 1987; Liou et al., 1987). Así, es razonable asumir una 

temperatura máxima de ca. 300°C para el metamorfismo del GAP. 

Con respecto a la presión, la reacción laumontita = lawsonita + cuarzo + agua (Figura 32A, 

reacción 5), cuyas condiciones de equilibrio no varían con la introducción de Fe203 en el 

sistema, es significativa para el caso. La deshidratación de laumontita para formar lawsonita en 

rocas máficas es una reacción, cuyos datos de estabilidad, 2.8 ± 0.2 kb y 200°C, 3.0 ± 0.2 kb y 

250°C, 3.1 ± 0.2 kb y 300°C (Thompson, 1970; Liou, 1971), están bien establecidos. La 
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ausencia de lawsonita en el material volcánico del GAP, por consiguiente, indica una presión 

menor a 3 kb. 

En suma, el metamorfismo de piso oceánico o submarino en los volcánicos del GAP de la 

región de Tejupilcocorresponde a la facies de prehnita-pumpellyita. Es necesario, sin 

embargo, valorar los efectos de un posible metamorfismo por sepultamiento. Es probable que 

en la parte superior del GAP se encuentre la transición a la facies de zeolita. Si bien los límites 

P-T de las facies de subesquisto verde no están claramente establecidos debido a las complejas 

variaciones químicas de los minerales involucrados, con base en las asociaciones 

mineralógicas y datos petrogenéticos se deduce que las condiciones P-T del metamorfismo del 

GAP pueden variar entre 1 a 3 kb, Y 200 a 300°C. Frey et al. (1991), tomando en consideración 

datos termodinámicos y efectos de soluciones sólidas de componentes minerales extremos, 

estimaron intervalos de 0.5 a 4.5 kb Y 175 a 280°C para la facies de prehnita-pumpellyita 

definida por la asociación prehnita + pumpellyita + epidota ± clorita ± albita ± cuarzo. 

11104.5.1 Metamorfismo submarino del GAP VS. metamorfismo orogénico del ETJ 

El metamorfismo del GAP, con características típicas de metamorfismo de piso oceánico, 

contrasta notablemente con el orogénico del ETJ. El primero es esencialmente estático y no 

penetrante, asociado aparentemente a la interacción de agua marina con las rocas del fondo 

marino y a una componente de sepultamiento, y sugiere condiciones de P-T menores a 3 kb Y 

300°C. El segundo es dinamotérmico y penetrante asociado a una historia compleja de 

deformación dúctil en un nivel medio-superior de la corteza, e indica condiciones de P-T de 

alrededor de 4 kb Y 500°C. Aunque el GAP en los sectores más cizallados (foliados) manifiesta 

una recristalización metamórfica sintectónica con la deformación de este durante el Cretácico 

Tardío, este metamorfismo se caracteriza principalmente por el desarrollo de clorita y epidota 

en las rocas volcánicas submarinas y recristalización fina de mica blanca y cuarzo 

("filitización") en los sedimentos pelíticos intercalados. Sin embargo, al igual que el 

metamorfismo de piso oceánico, es tenue, no es penetrante y coexiste con sectores 

milimétricos hasta métricos con estructuras primarias. Los sectores con palagonita (altamente 

inestable bajo condiciones de metamorfismo dinamotérmico) son comunes en las lavas 
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almohadilladas con facies de prehnita-pumpellyita, lo cual es notablemente diferente con 

relación a las rocas metavolcánicas fuertemente foliados inmediatamente subyacentes del ETJ 

que manifiestan un metamorfismo penetrante de facies de esquisto verde (zona de biotita). 

En terrenos metamórficos de bajo grado con gradientes geotérmicos más normales (> 

20°CIkm), la facies de prehnita-pumpellyita (en las metabasitas) con frecuencia tiene 

transiciones complejas a las facies de prehnita-actinolita o pumpellyita-actinolita (Liou et al., 

1985; 1987; Cho y Liou, 1987; Terabayashi, 1988; Springer et al., 1992), cuyos campos de 

estabilidad son dificiles de distinguir (Frey et al., 1991; Beiersdorfer y Day, 1995). Bajo 

gradientes geotérmicos altos (~40°CIkm), característicos de metamorfismo de piso oceánico, y 

termal e hidrotermal, la facies de prehnita-pumpellyita normalmente gradúa a prehnita­

actinolita, y esta a su vez a esquisto verde (Liou et al., 1987). En gradientes de metamorfismo 

de sepultamiento (~ 20 ~ 40°CIkm) la serie de facies en la progresión metamórfica es zeolita 

~ prehnita-pumpellyita ~ prehnita-actinolita ~ esquisto verde (Liou et al., 1987). 

Si el metamorfismo tanto del GAP como del ETJ correspondiesen a un sólo evento 

tectonotérmico ocurrido durante el Cretácico Tardío, como ha sido interpretado en trabajos 

anteriores (e.g. Campa-Uranga, 1978; Campa y Ramírez-Espinosa, 1979; Campa y Coney, 

1983; Talavera-Mendoza, 1993, Lapierre et al., 1992; Tardy et al., 1991; 1992; 1994), el 

metamorfismo de facies de prehnita-pumpelIyita del GAP debería variar transicionalmente a 

facies de esquisto verde en las rocas subyacentes del ETJ. Sin embargo, asociaciones tales 

como pumpelIyita + actinolitaltremolita o prehnita + actinolitaltremolita (+ clorita ± albita ± 

cuarzo), las cuales representarían esta transición, no han sido observadas en las áreas de 

Tejupilco. Por el contrario, las metabasitas del GAP con facies de prehnita-pumpelIyita 

desarrollada en condiciones esencialmente estáticas están encima de las rocas del ETJ con 

metamorfismo dinamotérmico en facies de esquisto verde. Esto no sólo pone en evidencia una 

interrupción importante en la progradación metamórfica, sino que implica que el 

metamorfismo del GAP no corresponde a las mismas condiciones de metamorfismo que se 

dieron en el ETJ. La naturaleza del metamorfismo del GAP y del ETJ, aunada a los elementos 

estratigráficos ya discutidos, implica claramente procesos y gradientes geotérmicos diferentes, 
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desarrollados en difererites contextos tectónicos, lo cual fortalece una relación discordante 

entre ambas unidades. 

Recientemente se documentó un metamorfismo de sepultamiento (T = 175-342°C; P = < 3 kb) 

en las rocas volcánicas submarinas cretácicas del área de Teloloapan, y fue interpretado como 

un evento anterior a la acreción del "terreno Teloloapan" (Talavera-Mendoza, 2000b). En esta 

interpretación se asume que la acreción del "terreno Teloloapan", porción más oriental del 

terreno Guerrero, ocurrió durante el Cretácico Tardío-Paleoceno, causando una deformación 

heterogénea y un metamorfismo dinamotérmico en facies de esquisto verde que se sobrepuso 

al metamorfismo de sepultamiento (Talavera-Mendoza, 2000b). En la presente tesis, sin 

embargo, se considera que los rasgos estructurales y metamórficos de las rocas cretácicas de la 

región están más bien relacionados a eventos tectónicos postacrecionales. 

111.4.6 Geoquímica de las rocas volcánicas del GAP 

Los análisis químicos de elementos mayores y trazas de ·las lavas de la parte inferior y superior 

del GAP se muestran en las Tablas 18, 19,20, Y 21. Para comparación y discusión se incluyen 

datos geoquímicos de rocas volcánicas submarinas reportados en trabajos previos (Ortiz­

Hemández, 1992; Freydier et al., 1996) que corresponden claramente a la parte inferior del 

GAP (Tablas 18 y 19). Estos datos fueron interpretados como parte del volcanismo de la 

cuenca oceánica de Arperos en el área de Valle de Bravo (Freydier et al., 1996). Para Freydier 

y colegas, los volcánicos de la parte superior del GAP son geoquímicamente diferentes y se 

consideran parte de un arco de islas toleítico intraoceánico. Sin embargo, como se demuestra a 

continuación, las rocas volcánicas tanto de la parte inferior y superior del GAP son 

prácticamente indistinguibles, y pueden ser interpretadas como una sola unidad litotectónica. 

Con propósitos comparativos también, y por cuestiones de espacio, los datos geoquímicos del 

GAP fueron graficados conjuntamente con los datos de las rocas metavolcánicas subyacentes 

del ETJ como ya fue señalado en capitulo anterior. 
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III.4.6.1 Elementos mayores 

Similar a las rocas metavo1cánicas del ETJ, las lavas almohadilladas del GAP presentan una 

dispersión amplia de elementos mayores con relación al contenido de Si02 (Figura 17 A), de tal 

manera que, su composición, la cual esencialmente varia de basalto a andesita basáltica y 

andesita, tiene variaciones alcalinas tipo basanita, tefrita, traquibasálto y traquiandesita 

basáltica (Tablas 18 y 20). Estas variaciones están, en parte, relacionadas con la movilización 

probable de los álcalis durante el metamorfismo submarino. En el diagrama AFM, debido a la 

movilidad de los elementos mayores, las lavas también presentan mucha dispersión y su 

carácter calcialcalino o toleítico permanece ambiguo (Figura 17B). 

I11.4.6.2 Elementos traza 

Las lavas del GAP, tanto de sus partes inferior y superior, presentan variaciones complejas de 

Sr, K, Rb Y Ba (Figura 18C y D), elementos que por su potencial iónico generalmente son 

móviles en fluidos acuosos. El enriquecimiento de estos elementos en rocas volcánicas de arco 

con relación a MORB normalmente se interpreta como contribución de componentes de 

subducción (Pearce, 1982; 1983). Sin embargo, dado que las variaciones geoquímicas son 

complejas e irregulares, probablemente también están relacionadas con el metamorfismo 

submarino sufrido por las lavas. Los elementos inmóviles, Ta al Yb, presentan en general un 

comportamiento regular, salvo algunas excepciones como la muestra M93-17 que presenta 

enriquecimientos ligeros de Ce (¿influencia de agua marina?) y Sm (Figura 18D) dentro de los 

elementos inmóviles. Las lavas del GAP, con excepción del comportamiento complejo de Sr, 

K, Rb y Ba, se caracterizan por enriquecimientos relativos de Th, Ta, Nb, Ce y P, mientras que 

los elementos Zr, Rf, Sm, Ti, y e Yb presentan un patrón casi paralelo al MORB toleítico, 

aunque en un nivel ligeramente superior a uno (Figura 18C). Estos enriquecimientos relativos 

sugieren contribución de componentes de manto superior enriquecido, como se observa en 

basaltos intraplaca (WPB, por sus siglas en inglés) o en MORB tipo E (enriquecido). Algunas 

lavas de la parte superior e inferior del GAP presentan un enriquecimiento menor de Ta, Nb, 

Ce y P, de tal manera que, el comportamiento de los elementos inmóviles es más similar al 

MORB toleítico típico (Figura 18D), aunque difiere del de los arcos toleíticos intraoceánicos 
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típicos, los cUales se caracterizan por un patrón plano de los elementos inmóviles en un nivel 

menor a uno (0.25 - 0.60) con relación a MORB (e.g. Pearce, 1983). En conjunto, los 

contenidos de elementos traza en los volcánicos de las partes inferior y superior del GAP son 

prácticamente indistinguibles, aunque elementos móviles como Rb, Ba, K, y Sr, e imóviles 

como Nb y Ti, tienen variaciones mayores en las rocas de la parte superior (Figura 33A). 

El contenido de REE en las rocas volcánicas del GAP, en general varía de 7 a 40 veces el valor 

condrítico para LREE y 8 a 18 para HREE (Figura 21B, C y D). Las relaciones bajas (LaJLU)N 

= 0.13 - 3.15 y (LalSm)N = 0.63 - 1.78 (Tablas 19 y 21) evidencian poco fraccionamiento, 

implicando patrones relativamente planos. La mayoría de los volcánicos del GAP no presentan 

anomalía de Eu, salvo las muestras TC34 y TC35 de la parte inferior y T14 de la superior que 

muestran una pequeña anomalía negativa, lo cual sugiere algo de fraccionamiento de 

clinopiroxena y/o plagioclasa para esto casos. El enriquecimiento relativo y sistemático de Pr y 

Tm en la mayoría de las muestras de la parte superior puede corresponder a efectos del método 

analítico empleado. Al margen de estas pequeñas variaciones, el contenido de REE y su 

fraccionamiento en las lavas del GAP, difiere de las de los metavolcánicos calcialcalinos del 

ETJ (Figura 21A), y es comparable al de los basaltos toleíticos de cuenca trasarco, y a MORB 

tipo E (Figura 33B). A excepción de las muestras OP27 y M93-18 de la parte inferior del GAP 

que tienen una relación (LalSm)N de 0.63 y 0.81, ninguna de las muestras presenta un 

empobrecimiento fuerte en LREE, lo que es común en muchos MORB tipo N (Schilling et al., 

1983; Sun y McDonough, 1989). Por el contrario, presentan un ligero enriquecimiento en 

LREE, con una relación (LalSm)N > 1 similar a MORB tipo E (Basaltic Volcanism Study 

Project, 1981, p. 145; Schilling et al., 1983) y basaltos de cuenca trasarco (Hawkesworth et al., 

1977; Saunders y Tarney, 1979; Basaltic Volcanism Study Project, 1981, p. 145-146; Tarney 

et al., 1981). La relación (LalSm)N de los volcánicos del GAP es menor que la de los basaltos 

calcialcalinos de arco de islas, los cuales normalmente presentan un mayor enriquecimiento en 

LREE (Whitford et al., 1979; Hawkesworth y Powell, 1980; Basaltic Volcanism Study Project, 

1981, p. 202). En la Figura 33B se muestra gráficamente las variaciones en los contenidos de 

REE en los volcánicos de las partes inferior y superior del GAP en conjunto. Como se puede 

apreciar, el fraccionamiento de REE en todas las rocas del GAP es similar y comparable a 
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Figura 33. Patrones de multielementos (normalizados a N-MORB, Sun y McDonough, 1989) (A), Y 
de elementos de tierras raras (REE) (normalizados a condrita, Evenson et al., 1978) (B), para las 
rocas volcánicas submarinas de las partes inferior y superior del GAP en conjunto. Para 
comparación se diferencian los volcánicos interpretados como parte de la cuenca de Arperos 
(Freydier et al., 1996) en el área de Valle de Bravo, y que corresponden a rocas ígneas de la parte 
inferior del GAP. Las pantallas como en la Figura 33(A). Para su discusión ver el texto. 
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MORB tipo E, mientras que los contenidos de LREE en el GAP son mayores a MORB tipo E 

pero menores a basalto de isla oceánica (OIB, por sus siglas en inglés). 

Aunque las lavas básicas submarinas de la parte inferior y superior del GAP presentan 

variaciones en los contenidos de algunos elementos traza, como ya se ha indicado, en los 

diagramas de discriminación tectonomagmática con elementos inmóviles (Figura 20A, B Y e) 

claramente también se demuestra que estas corresponden a una misma serie magmática 

toleítica, cuya composición es completamente diferente a la de los metavolcánicos del ETJ. 

Por ejemplo, en el diagrama temario Ti02-P20sxlO-MnOxlO (Figura 20A) las rocas volcánicas 

del GAP, tanto de la parte inferior y superior, indistintamente presentan variaciones desde OlA 

hasta IAT. Situaciones similares se ocurren en los otros diagramas de discriminación (Figura 

19A y B, Y Figura 20B y e), en los cuales un carácter toleítico con variaciones alcalinas es lo 

constante. Así, en el diagrama ThIYb VS. Ta/Yb (Figura 19A) los volcánicos del GAP 

presentan características de magmas toleíticos sin componentes de subducción similares a 

basaltos toleíticos intraplaca o MORB tipo E, mientras que los metavolcánicos del ETJ, los 

cuales reflejan la influencia de componentes de subducción con altos valores de Th, tienen 

afinidad de volcánicos de márgenes continentales activas. La relación alta Ta/Yb de las lavas 

del GAP, presumiblemente debida a enriquecimiento intraplaca, difiere substancialmente de la 

relación baja que caracteriza a los basaltos toleíticos de arco de islas intraoceánicos (Figura . 

19A), los cuales se generan a partír de un manto MORB tipo N más componentes de zonas de 

subducción (e.g. Pearce, 1983). En términos de Zr, Ti e Y, al margen de variaciones de Zr en 

algunas muestras, la afinidad tectonomagmática de las lavas del GAP es ambigua, se ubican en 

los campos de toleíta de arco de isla y MORB y basalto intraplaca (Figura 20B), mientras que 

de acuerdo a los contenidos de Th, Hf Y Ta vuelven a presentar claramente características de 

MORB tipo E o de basaltos toleíticos intraplaca (Figura 20e). 

La gran mayoría de las rocas del GAP tienen una relación Nb/Sm (0.4 - 4.5) que se ubica entre 

MORB tipo N (0.89) y om (4.80) (Figura 1ge), y la relaciones La/Yb (1.48 - 4.32) y NbIYb 

(0.5 - 6.80) son más similares a MORB tipo E (2.66 y 3.50, respectivamente) que a OIB (17.13 

y 22.22, respectivamente) (Figura 19D). La relación Zr/Nb de las lavas de la parte inferior 

(6.94 - 31.5) y superior (7.7 - 23.25) (Tablas 19 y 21) también tiene afinidad con MORB tipo 
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E (e.g. Le Roex el al., 1983; Sun el al., 1979). Relaciones ZrlNb con estos órdenes de 

magnitud para los volcánicos de la cuenca de Arperos, en la que es incluida la parte inferior del 

GAP, fueron interpretadas (Freydier el al., 1996) como el resultado de mezcla de fuentes de 

manto de OIB y MORB tipo N en un contexto de oceáno abierto con dorsal asísmica cerca de 

un centro de expansión. La relación ZrlNb es indudablemente un discriminante litotectónico 

importante (Wilson, 1989), y puede indicar efectivamente mezcla de fuentes heterogéneas de 

manto. Pero dado que las relaciones ZrlNb tienen más afinidad con basaltos de cuenca trasarco 

(e.g. Saunders y Tamey, 1979; Saunders el al., 1980; Basaltic Vocanism Study Project, 1981), 

la mezcla de fuentes magmáticas pudo haberse dado en un contexto de cuenca trasarco y no en 

una cuenca oceánica abierta. 

Magmatismo con afinidades de MORB tipo N a OIB ha sido documentado en ambientes de 

cuenca trasarco (Volpe el al., 1988; Wilson, 1989; Nakamura el al., 1989; Pouclet el al., 1995; 

Hawkins, 1995), aunque la geoquímica de basaltos de cuenca trasarco es compleja y su 

petrogenesis puede involucrar fuentes heterogéneas de manto y componentes de zona de 

subducción (Wilson, 1989). Pequeños grados de fusión parcial de una fuente homogénea en 

cuencas trasarco pueden generar volcanismo con afinidades de OIB o WPB (Wilson, 1989). 

Magmatismo alcalino en contextos de cuenca trasarco también ha sido interpretado como una 

mezcla de magmas formada por un grado relativamente alto de fusión parcial de una pluma de 

manto profundo enriquecido y un grado pequeño de fusión parcial de una fuente de MORB 

empobrecido (Nakamura el al., 1989), o como producto de diferente grado de mezcla entre 

astenósfera empobrecida y componentes de manto enriquecido que pudo haber sido 

incorporado al manto litosférico sub continental (Pouclet el al., 1995). 

En resumen, los volcánicos submarinos de la parte inferior y superior del GAP son 

geoquímicamente indistinguibles, y consecuentemente corresponden a una misma serie 

magmática toleítica con afinidad de basaltos toleíticos intraplaca o MORB tipo E. Con estas 

características geoquímicas, las rocas volcánicas del GAP son comparables con un volcanismo 

submarino de cuenca trasarco, y difieren subtancialmente de las rocas metavolcánicas 

subyacentes del ETJ que corresponden a un contexto de arco volcánico evolucionado o de 

margen continental activa. 
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111.4.7 Interpretación litotectónica del GAP 

Las rocas volcánicas submarinas de la parte inferior y superior del GAP, con base 

esencialmente en datos geoquímicos, fueron previamente interpretadas como correspondientes 

a unidades litotectónicas diferentes. Así, rocas correspondientes a la parte inferior del GAP, en 

el área de Arcelia, fueron interpretadas como la cubierta sedimentaria de un arco de islas 

intraoceánico evolucionado (subterreno Teloloapan) del Hauteriviano-Cenomaniano (Talavera­

Mendoza et al., 1995), en el cual también se incluye al ETJ; mientras que la parte superior del 

GAP fue agrupada como subterreno Arcelia-Palmar Chico, e interpretada como un sistema de 

arco de islas primitivo-cuenca oceánica trasarco del Albiano-Cenomaniano cabalgando al 

subterreno Teloloapan (Talavera-Mendoza et al., 1993; 1995). Para Freydier et al. (1996), la 

parte inferior del GAP, por su vo1canismo submarino con afinidad de OIB a MORB, y valores 

de ENd (i) = + 7.8 a + 10.9 corrresponde al segmento más meridional de una cuenca oceánica 

abierta con dorsal asísmica (cuenca de Arperos) del Valanginiano, la cual evolucionó a una 

zona de sutura entre un arco volcánico primitivo intraoceánico (terreno Guerrero) del Jurásico 

Superior-Cretácico Inferior y una margen pasiva de Norteamérica durante el Campaniano 

(Freydier et al., 1996). Para estos mismo autores, la parte superior del GAP fue considerada la 

porción más oriental del arco intraoceánico primitivo del terreno Guerrero yuxtaponiéndose 

tectónicamente sobre la cuenca de Arperos. Sin embargo, la geología regional, y los datos 

litoestratigráficos, cronoestratigráficos y geoquímicos discutidos aquí, son más consistentes 

con una cuenca trasarco (e.g. Elías-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 1998) para las secuencias del 

GAP, que con una cuenca oceánica abierta. 

La parte inferior del GAP, predominantemente sedimentaria, con facies de carbonato margoso, 

ca1carenita, arenisca y arenisca conglomerática turbidíticas (facies clase A, B, C; Pickering et 

al., 1986) con componentes de rocas metamórficas del ETJ hacia el contacto con este, sugiere 

un depósito de aguas relativamente profundas en los bordes de la cuenca. El basamento de la 

cuenca puede ser el ETJ directamente, o este ser un terreno adyacente que aportó componentes 

clásticos al relleno de la cuenca desarrollada sobre una corteza transicional. Levantamientos de 

basamento, o remanentes de arcos que suministran sedimentos a cuencas adyacentes sugieren 

un contexto de cuenca trasarco-margen continental (e.g. Marsaglia et al., 1992; 1995; 
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Marsaglia, 1995), Y no un ambiente de cuenca oceánica abierta. El GAP tiene una progresión 

hacia arriba a depósitos de aguas más profundas (sedimentos silícicos y tobáceos, caliza 

micrítica) con intercalaciones de lavas basálticas submarinas y afinidad MORB tipo E, o 

basalto toleítico intraplaca (volcánicos de la parte inferior), lo cual implica subsidencia de la 

cuenca posiblemente asociada a un proceso de expansión y adelgazamiento de corteza trasarco 

con influjo de volcánicos (e.g. Carey y Sigurdsson, 1984; Marsaglia, 1995). 

La parte superior del GAP, predominantemente volcánica, cuya afinidad geoquímica también 

corresponde a MORB tipo E o basalto toleítico intraplaca, puede ser la expresión plena del 

volcanismo en la cuenca trasarco y la culminación del ciclo de la formación de la cuenca. Los 

depósitos pelágicos (sedimentos arcillosos, silícicos y tobáceos) intercalados y los bancos 

calcáreos de aguas someras depositados sobre los promontorios volcánicos submarinos 

superiores implican un escenario con alta subsidencia. En este contexto los cuerpos máficos 

con cúmulos ultramáficos hornblendíticos pueden ser interpretados como correspondientes a 

antiguas camaras magmáticas alimentadoras del volcanismo submarino. La presencia de 

cuerpos peridotíticos serpentinizadas en el GAP puede estar relacionada al adelgazamiento y/o 

desgajamlento de la corteza subyacente en un contexto de cuenca trasarco. El emplazamiento 

posterior como cuñas tectónicas en niveles superiores de serpentinita, posiblemente ocurrió 

durante el cierre y deformación de la cuenca a lo largo de estructuras imbricadas de 

compresión. 

Por otro lado, las edades de meseta 4°Ar/39 Ar de 103.1 ± 1.3 Ma y 93.6 ± 0.6 Ma para las rocas 

volcánicas de la parte inferior y superior del GAP, respectivamente, aunadas a sus 

características geoquímicas similares, sugieren continuidad del mismo volcanismo submarino 

en los diferentes niveles estratigráfico-estructurales del GAP. Esta continuidad está 

representada por períodos alternos de volcanismo con sedimentación de carbonatos y 

terrígenos durante el Albiano y Cenomaniano. El volúmen de los volcánicos submarinos 

extravasados fue aumentando hasta llegar a su expresión máxima probablemente durante el 

Cenomaniano, como lo indican los paquetes volcánicos gruesos de la parte superior del GAP. 

Con base en estas consideraciones, las rocas de la parte inferior y superior del GAP se 

interpretan como correspondientes a una sola unidad litoestratigráfica, cuya afinidad 
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litotectónica es de un sistema de cuenca trasarco (cuenca de Arcelia), aunque su extensión 

tanto lateral como longitudinalmente se desconoce por ahora. 

Por último, y a manera de una gran síntesis de todo lo que hasta ahora se ha mencionado y 

discutido sobre la geología de la región de Tejupilco, en la Figura 34 se muestra de manera 

esquematizada la columna litoestratigráfica de esta región, señalando aspectos estructurales 

geoquímicos e isotópicos importantes. 
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Figura 34. Columna litoestratigráfica esquemática del terreno Guerrero en la región de Tejupilco. Para 
la discusión de las edades isotópicas y los diferentes aspectos geoquímicos, estratigráficos, 
metamórficos y estructurales ~r el texto. Los espesores de las diferentes unidades litológicas no 
están a escala. FANF/GRA, FEV, FPP = metamorfismo de facies de anfibolita/granulita, esquisto 
~rde, y prenita-pumpellyta, respectivamente. 
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IV GEOLOGÍA ESTRUCTURAL 

La historia estructural de las rocas precenozoicas de la región de Tejupilco varía claramente en 

función de los niveles estructurales expuestos, siendo más compleja en los niveles inferiores. 

La complejidad de la geometria estructural no sólo está en funcion de los niveles expuestos, 

sino también varía de acuerdo a la litología involucrada. A continuación se discuten los 

diferentes elementos estructurales de las unidades precenozoicas de la región, cuyas 

proyecciones estereográficas se muestran en la Figura 35. Dado que en el esquisto Tejupilco se 

reconocen tres fases de deformación, y en el grupo Arcelia-Palmar Chico sólo dos, cuya 

correlación con las de las rocas subyacentes no es clara, estas fases se describen como Dn , 

DT2, DT3, Y DA1 , DA2, respectivamente. 

IV.1 Esquisto Tejupilco (ETJ) 

El ETJ es una secuencia polideformada de más de 2000 m de espesor que aflora en el núcleo 

del anticlinal mayor de Tejupilco (levantamiento o "pliegue de fondo", de Csema, 1982). El 

ETJ en 'general manifiesta mesopliegues apretados e isoclinales recostados y con una foliación 

de plano axial notable definida por asociaciones metamórficas en facies de esquisto verde. 

Como en la mayoría de los terrenos polideformados, en el ETJ las relaciones inequívocas de 

sobreposición de plegamientos sólo se observan claramente en algunos afloramientos. Estas 

relaciones estructurales se definen bastante bien en los metasedimentos del ETJ, litología que 

ha preservado mejor la historia tectónica de la región. Por ejemplo, en el área de San Hipolito­

Sultepequito, localidades SH7 y SH23 (Figuras 14A, 36 y 37), secuencias con alternancias 

finas de metapelitas y metapsamitas presentan un patrón complejo de plegamientos 

sobrepuestos a partir de los cuales se pueden deducir al menos tres fases de deformación dúctil. 

La primera fase de deformación (Dn ) está definida por un plegamiento isoclinal (Fn ) sólo 

observable por las charnelas preservadas en horizontes o capas más competentes ricas en 

cuarzo (cuarzofilitas y/o metapsamitas) (Figuras 36 y 37). Fn está asociado a una foliación de 

plano axial penetrante (Sn) definida esencialmente por la cristalización metamórfica de mica 

blanca + cuarzo ± clorita (Mn ). La segunda fase de deformación (DT2) consiste en el 
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I'~-~;J Intrusivo riolítico oligocénico 
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Esquisto Tejupilco (ETJ) 
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En proyección estereográfica: 
o Polo de estratificación 

• Polo de foliación (SAl en GAP' SnenETJ) 
• Polo de foliación (S13) 
+ Eje de pliegue menor (F Al en GAP' F 12 en EIJ) 

Á Eje de pliegue menor (FI3) 

+ Lineación mineral 

Figura 35. Proyecciones estereográficas equiareales de elementos estructurales en las rocas del esquisto 
Tejupilco, metagranito Tizapa y grupo Arcelia-Palmar Chico en áreas diferentes de la región de Tejupilco. El 
detalle geológico-estructural de las áreas en los recuadros se puede ver en las figuras señaladas. 
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plegamiento de FTI y STI, con el desarrollo de pliegues apretados e isoclinales, recostados a 

suavemente inclinados, con ejes de pliegue subhorizontales a suavemente inclinados (FT2), 

hacia prácticamente todas las direcciones (Figura 35), y con una segunda foliación de plano 

axial penetrante (ST2) aparentemente paralela a STI. Sn está compuesta fundamentalmente por 

recristalización de mica blanca + clorita (± biotita) + cuarzo (MT2). La tercera fase de 

deformación (DT3) está representada por pliegues tipo chevron, kink bands a escalas diferentes, 

y por pliegues angulares asimétricos, con planos axiales fuertemente inclinados con vergencia 

hacia el W, y con ejes de pliegue subhorizontales a suavemente inclinados hacia el S y N (Fn) 

que repliegan a las estructuras anteriores (Figuras 36 y 37). No se observa foliación penetrante 

asociada a Fn, sólo crucero de fractura (fracture c/eavage) o crucero de plisamiento 

(crenu/ation c/eavage) (Sn) donde FT3 es apretado. La geometría de las tres fases de 

plegamiento sobrepuesto y de los diferentes elementos estructurales, derivada del análisis 

detallado de las localidades SH7 y SH23 (Figuras 14A, 36 Y 37), se muestra en la Figura 38. 

Como se puede notar claramente, al menos en las localidades menciondas, el paralelismo entre 

FTI y FT2, con pliegues isoclinales a apretados con zonas de charnela cortas y flancos de 

pliegue largos, con foliaciones paralelas a la estratificación (STO) en los flancos de pliegue, no 

sólo hace extremadamente dificil distinguir a STI de ST2, sino también dificulta mucho 

reconocer FTI en afloramiento. Por esta razón, STI y FTI no fueron registrados 

sistemáticamente en el trabajo de campo. Sn sólo se observó claramente a escala microscópica 

(Figura 15) en zonas de charnela. La foliación predominante en el ETJ, fácilmente reconocible 

en afloramiento y cartografiada, corresponde esencialmente a ST2. 

Lineación de plisamiento (crenu/ation lineation) (Ln) plegada sobre la superficie deformada 

de ST2, definiendo a Fn, fue observada en muchos lugares. El análisis geométrico en 

proyección estereográfica de esta lineación (Figura 39A y B) sugiere un patrón de deformación 

por cizalla simple heterogénea para FT3, cuyo plegamiento similar contiene la lineación 

plegada. La dirección de los movimientos diferenciales que conformaron este plegamiento 

varía de 060°/22° a 096°170° en los casos donde se hizo el análisis. Por otro lado, las 

lineaciones definidas por la intersección de STo(STI)/ST2, ó ST2/Sn , por ser, en general, 

paralelas a ejes de pliegue menores, sirvieron para deducir la dirección e inclinación de FT2 y 

Fn, respectivamente. 
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Figura 36. Detalle estructural a escala de afloramiento (Loe. SH7) del esquisto Tejupilco (alternancia fina de metapelitas y metapsamitas), área 
de San Hip6Iito-Sultepequito. De acuerdo a los modelos de interferencia de plegamientos sobrepuestos (tipo 3 de Ramsay, 1967), en esta 
localidad se deducen trazas axiales (FT1 , FT2, FT3) de tres etapas de plegamiento. 



Figura 37. Otro detalle estructural del esquisto Tejupilco (Loe. SH23) en el área de San Hipolito-Sultepequito. donde se muestra la geometría de al 
menos tres fases de plegamiento. Fn. FT2 Y FT3. en una secuencia finamente Intercalada de metapelitas y metapsamitas. 



FASE DE PLEGAMIENTO FTl 

Plano axial 

FASE DE PLEGAMIENTO F T2 

FASE DE PLEGAMIENTO F T3 

Eje de pliegue F 13 

Eje de pliegue F 12 

Figura 38. Esquemas que muestran las tres etapas de deformación dúctil reconocidas en el 
esquisto Tejupilco y las geometrías de los diferentes elementos estructurales. Abreviaciones: FT1 • 

FT2. F1'3. trazas axiales de pliegues de la primera. segunda y tercera etapa de deformación; STO. 
estratificación; ~1/MT1. primera foliación con cristalización metamórfica MT1 ; ST2IMT2. segunda 
foliación con cristalización metamórfica MT2; S1'3. tercera foliación. 
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En la litología más competente del ETJ, metarriolita, esquistos verdes de naturaleza 

volcaniclástica y metagranito Tizapa (MGT), la geometría estructural es aparentemente más 

simple. En la metarriolita la estructura más característica a escala de afloramiento es una 

foliación milonítica (FT2?) fuertemente plegada (Figura 9D), definida por la orientación 

preferencial de cuarzo, feldespato y mica blanca. Esta roca presenta comunmente agregados 

policristalinos bimodales de cuarzo en donde se puede reconocer microscópicamente reliquias 

de cuarzo antiguo deformado, reemplazado por cristales nuevos y pequeños durante una 

recristalización dinámica posterior. En algunos lugares, la metarriolita también manifiesta una 

estructura cataclástica compleja en la que esta roca, previamente foliada y recristalizada, está 

brechada y circundada por una matriz filonítica de mica blanca con una orientación 

preferencial que corta a la foliación anterior. Estos rasgos petrográficos indican una historia 

compleja de deformación y de recristalización para la metarriolita. En el caso de las rocas 

metavolcaniclásticas, el carácter polideformado es evidenciado por fragmentos volcánicos 

fuertemente elongados y plegados (Figura 9E y F), lineación de plisamiento deformada por 

plegamiento posterior y dos foliaciones definidas esencialmente por clorita y anfibola o clorita 

+ anfibola + epidota ± clinosoizita reconocidas a escala microscópica en la matriz esquistosa 

de estas rocas. 

El MGT, cuyas relaciones de contacto y de deformación interna fueron descritas en secciones 

anteriores, presenta, en general, una estructura de augengneis con una foliación milonítica 

(SOl) y una lineación de elongación mineral definida por cuarzo y micas. La foliación y 

lineación, que en general tienen un comportamiento subhorizontal, son más conspicuas en 

donde la deformación milonítica es más intensa (Figura 23). Indicadores cinemáticos, tales 

como granos tipo 8 y cr de feldespato y cuarzo, y superficies de cizalla tipo e, sobre planos 

paralelos a la lineación de elongación, observados en afloramiento, superficie pulida y lámina 

delgada, sugieren un sentido de cizalla de cima hacia el ENE para la deformación dúctil del 

MOT. La foliación milonítica (SOl), definida principalmente por la recristalización planar de 

cuarzo, biotita y mica blanca, probablemente corresponde a Su en las metapelitas 

circundantes. La foliación milonítica está plegada local pero persistemente por kink bands 

(S02), cuya dirección de inclinación/inclinación es: 040-050°/65-90°. Microscópicamente es 

notorio el plisamiento de esta foliación en algunos sectores. A escala megascópica, la foliación 
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SGl y lineación del MGTestán suavemente plegadas definiendo una antiforma (Figura lOB), 

cuya dirección de inclinación/inclinación del eje de la antiforma es: 302%8° (Figura 35). El 

plisamiento microscópico de la foliación milonítica (SGl), los kink bands mesoscópicos (SG2) y 

el plegamiento megascópico seguramente están relacionados y corresponden a FT3 en los 

metasedimentos. 

Figura 39. Proyecciones estereográficas equiareales de lineadones deformadas. En 
metasedimentos del esquisto Tejupilco (A y B) la lineadón deformada está sobre ST2, cuyo 
plegamiento corresponde a Fn. En calizas del grupo Arcelia-Palmar Chico (C) la lineación 
deformada está sobre SAO cuyo plegamiento corresponde a F A1. La distribución de la lineadón 
deformada en los tres casos sugiere un plegamiento similar por cizalla simple heterogénea, 
mientras que la intersección de la guirnalda de la lineadón con el plano axial del pliegue 
correspondiente indica la dirección de los movimientos diferenciales que conformaron dicho 
pliegue. . 

IV.2 Grupo Arcelia-Palmar Chico (GAP) 

El GAP estructuralmente se caracteriza por apilamientos tectónicos imbricados (Figuras lOA, 

IIA y 12) con desplazamientos de magnitudes diferentes no cuantificados hasta ahora. Asi, la 

deformación en la parte inferior del GAP, dominantemente calcárea, al estar sub y 

sobreyaciendo estructuralmente por fallas de compresión a la parte superior del GAP y al ETJ, 

respectivamente, es más intensa y compleja, mientras que la parte superior está notoriamente 

menos deformada (Figura 30). La caliza arcillosa de la porción más inferior del GAP en 

contacto tectónico con el ETJ (Formación Amatepec, de Csema 1982), está convertida en un 

marmol milonítico con una foliación penetrante (SAl) paralela a la estratificación (SAO), con 

pliegues isoclinales subhorizontales intrafoliación (Figuras 29A, 30A y 40A), y con 

cristalización de mica blanca en los sectores arcillosos finamente intercalados. La geometría en 



Figura 40. Detalle estructural del grupo Arcelia-Palmar Chico en su parte más inferior fuertemente deformada. (A), caliza foliada (SA1=SAO) y 
recristalizada con pliegue isoclinal (FA1 ) recostado intrafoliación y un plegamiento asimétrico no penetrante de la foliación (FA2?). (B), secuencia 
foliada (SA1=SAO) de caliza, filita y arenisca de grano fino con pliegue isoclinal (FA1 ) recostado intraestratificaci6n en las capas incompetentes. (e), 
caliza foliada (SA1=SAO) con dos fases de plegamiento (FA1 y FA2). (O), caliza foliada con finas intercalaciones de pizarra (SA1=SAO) afectadas por 
dos fases de plegamiento (F A1 Y F A2), Y con un crucero de plisa miento espaciado (SA2) paralelo a F A2. 
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tres dimensiones de este plegamiento en algunos lugares sugiere una cinemática de cima hacia 

el oriente. Esta cinemática es consistente con el sentido de cizalla de cima hacia el NE 

previamente deducido con base en texturas cristalográficas de calcita de este mármol 

milonítico en las áreas de Santa Rosa (Tolson, 1993), localizada inmediatamente al norte del 

área El Salitre (Figura lIA), y Zacazonapan (Salinas-Prieto, 1994). Fuera de la zona de 

contacto GAPIETJ, la secuencia calcárea y terrígenos intercalados de la parte inferior del GAP 

manifiesta un patrón de plegamiento heterogéneo y complejo en el que la competencia 

litológica y zonas de cizalla fueron factores importantes. Capas u horizontes incompetentes de 

caliza arcillosa finamente laminada (0.5-2 cm) y ca1carenitas de grano fino en estratos muy 

delgados con plegamiento disarmónico complejo se intercalan con estratos más competentes 

de caliza o arenisca no plegados a escala de afloramiento. La geometría del plegamiento 

disarmónico interestratificado varía desde pliegues isoelinales recostados con planos axiales 

paralelos a SAO (= SAl) (Figura 40B) hasta pliegues redondeados con planos axiales 

perpendiculares a SAO. En este plegamiento disarmónico es común observar pliegues no 

cilindricos con ejes y planos axiales curvos (Figura 30D), pliegues tipo funda (sheath folds) , y 
., 

geometrías (tipo 3 de Ramsay, 1967) de pliegues (FAI) plegados (FA2) (Figura 40C Y D). En 

horizontes más competentes como capas de arenisca de grano medio a gruesa el plegamiento 

tiende a ser más abierto, aunque siempre asimétrico y con un crucero de plisamiento espaciado 

paralelo a los planos axiales. Zonas de cizalla afectando a sedimentos elástico-arcillosos con 

recristalización de cuarzo y mica blanca presentan indicadores cinemáticos como superficies 

S-C' (Figura 41A) y sombras de presión desarrolladas en los bordes de pirita (Figura 41B) que 

también indican un sentido de cizalla de cima hacia el oriente. 

Figura 41. Superficies S-C' (A) Y cristal de pirita con sombras de presion (pressure shadows) de 
cuarzo fibroso (B) en sedimentos clástico-arcillosos del grupo Arcelia-Palmar Chico en zona de 
cizalla con recristalizaci6n importante. En ambos casos el sentido de la cizalla en afloramiento es 
cima hacia el oriente. 
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Dado que la litología incompetente del GAP presenta una gran ductilidad con rotación y 

replegamiento, la dirección de los mesopliegues no cilíndricos es variable como lo demuestra 

la dispersión de los ejes de pliegue menores (Figura 35, F Al en GAP). Esta variabilidad ha sido 

acentuada por las inmumerables fallas locales subhorizontales e inclinadas con ángulos bajos. a 

moderados (hasta 50-60°) que truncan y dislocan el plegamiento del GAP. A pesar de esto, en 

los flancos occidental y oriental del anticlinal de Tejupilco, aunque con mayor dispersión en 

este último flanco, los ejes de pliegue menores se inclinan (0-40°) preferentemente hacia el 

NW -NNE y SE-SSE, con planos axiales que varian desde subhorizontales hasta fuertemente 

inclinados con vergencias hacia el E y W, con un predominio claro de la vergencia hacia el W 

en ambos flancos. En los casos en donde claramente se pudo discernir dos etapas de 

plegamiento, los pliegues F Al son, en general, isoclinales a apretados con planos axiales 

sub horizontales a suavemente inclinados, en tanto que los correspondientes a F Al se 

caracterizan por ser angulares o redondeados cerrados a abiertos, con planos axiales curvos 

moderada a fuertemente inclinados, con una componente de rotación hacia el poniente 

dominante, y con un desarrollo incipiente de crucero de fractura o crucero de plisamiento 

espaciado (SAl) (Figura 40D). En muchos casos, sin embargo, en el plegamiento disarmónico 

entre estratos se observan diferentes etapas de evolución y rotación de pliegues en donde, a lo 

largo de una o varias capas, se puede ver la transición de pliegues pequeño tipo S o Z, con un 

desarrollo incipiente y con planos axiales oblicuos a SAO, a pliegues isoclinales bien 

desarrollados, con planos axiales paralelos a SAO (Figura 40A y B). 

Muchos de estos pliegues isoclinales, al poderlos examinar en tres dimensiones, resultan ser 

estructuras no cilíndricas que corresponden a secciones longitudinales de pliegues tipo funda 

bien desarrollados. La desarmonía evidente entre horizontes o capas es debido a que muchas 

de estas actuaron como zonas de cizalla dúctil con una deformación progresiva de cizalla 

simple. El desplazamiento entre capas con componente rotacional es indicado por una 

lineación oblicua plegada tipo slickenside y de elongación sobre las zonas de charnelas de 

muchos de los pliegues F Al. Uno de estos ejemplos de lineación plegada en el GAP (Figura 

39C) indica plegamiento similar debido a cizalla simple heterogénea con una dirección de 

030°/22° para los movimientos diferenciales. Toda esta geometría estructural indica que gran 

parte del plegamiento (F Al Y F A2) en el GAP, al menos en su parte inferior, puede ser poducto 
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de una defonnación continua o progresiva no coaxial en la que el comportamiento reológico 

heterogéneo de la secuencia, con diferentes grados de plasticidad entre capas u horizontes 

estratigráficos, fue un factor fundamental. 

Hacia los niveles estratigráficos supenores, la defonnación disminuye notablemente, 

principalmente en la litología más competente. Por ejemplo, las lavas almohadilladas 

intercaladas de la parte inferior del GAP, que confonnan un miembro lenticular de 12 km de 

largo por 50-250 m de espesor (Figura lIA), presentan pliegues muy abiertos con una 

orientación NNW en algunos lugares. En los bordes de este cuerpo lenticular las rocas 

volcánicas almohadilladas están aplastadas, con un desarrollo de foliación burda no penetrante 

hacia los contactos con los sedimentos circundantes, en tanto que en la parte central las lavas 

prácticamente no presentan defonnación. En los niveles superiores del GAP las rocas 

volcánicas submarinas, que tienen un espesor mayor a 1000 m, a escala de afloramiento no 

presentan rasgos claros de deformación dúctil (Figura 30E y F), aunque la espilitización y la 

posición nonnal de las lavas en todos los casos son evidentes. Estructuras frágiles tardías como 

fracturas y superficies de corrimiento subhorizontales y con inclinaciones moderadas con 

desplazamientos locales (métricos a decamétricos) se observan no sólo en todo el espesor del 

GAP sino también en el ETJ. 

IV.3 Correlación e interpretación estructural 

La naturaleza polidefonnada del ETJ ya habia sido reconocido desde hace un poco más de dos 

decadas (E lías-Herrera, 1981; de Csema, 1982), y corroborada posterionnente (Salinas-Prieto, 

1994). Sin embargo, el significado tectónico de la defonnación múltiple en el esquisto no habia 

sido abordada hasta ahora. El plegamiento sobrepuesto definido por DTl y DT2 en el ETJ 

(modelo de interferencia tipo 3 de Ramsay, 1967), implica dos fases de plegamiento con ejes 

de pliegues paralelos o casi paralelos, y con planos axiales no paralelos, en las que pliegues 

isoclinales recostados (FTl) fueron replegados apretada o isoclinalmente (FT2), haciendo muy 

dificil o veces imposible reconocer las charnelas de FTl. No se sabe si DTI y DT2 corresponden 

a fases de defonnación independientes que ocurrieron en tiempos diferentes. Sin embargo, 

dado que manifiestan la misma geometría, son coaxiales, y prácticamente se desarrollaron bajo 
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las mismas condiciones · de metamorfismo de bajo grado, se pueden interpretar como pulsos 

compresivos tectonotérmicos del mismo evento orogénico sin cambios importantes en el 

campo de esfuerzos. En este escenario, con los datos actuales no se puede establecer si la 

cristalización y la deformación dúctil del MGT (DGl) fue sintectónica con DTl o DT2, o si su 

emplazamiento ígneo fue posterior a DTl y DGl Y corresponde a DT2. Las características 

petrográficas del MGT, como fue señalado en sección anterior, indican esencialmente una 

deformación dúctil en estado sólido bajo condiciones metamórficas comparables a la parte alta 

de la facies de esquisto verde, congruente con la deformación y el metamorfismo dominante 

(DT2IFT2/ST2IMT2 ) en los metasedimentos circundantes. Esto sugiere que DT2 y DGl 

probablemente ocurrieron durante la fase de enfriamiento del MGT, por lo que estos eventos, 

como ya se ha mencionado, prácticamente quedarían fechados con la edad U-Pb de 186 Ma del 

MGT. Si esto es correcto, la dirección del transporte tectónico de DT2 es hacia el ENE, ajuzgar 

por la cinemática del MGT, lo cual es consistente con la dirección de la lineación de 

elongación mineral en las metasedimentos del ETJ. Al evento orogénico que incluye las dos 

fases de deformación dúctil con metamorfismo asociado (DTIIFTl/STlIMTl y DT2IFT2/ST2IMT2) 

en el ETJ, y al emplazamiento y deformación milonítica del MGT (DGl/SGlIMGl), se denomina 

aquí como orogenia Náhuatl (Figura 42). De acuerdo a los datos geocronológicos U-Pb 

discutidos anteriormente, este evento orogénico ocurrió durante el Toarciano (180-190 Ma, 

Jurásico Temprano-tardío). A escala regional, la orogenia Náhuatl corresponde al evento de 

colisión arco-continente postulado en la evolución tectónica pre-Jurásico Tardío para el 

suroccidente de México, y también incluye a la deformación y al metamorfismo regional de 

bajo grado del complejo Arteaga. 

Con respecto al GAP, los mismos rasgos estructurales de la deformación dúctil de esta unidad 

(DAIIF AlY DA21F A2) descritos aquí, han sido documentados en otras áreas aledañas de la región 

en rocas correlacionables, e interpretados como dos eventos tectónicos que pueden estar o no 

relacionados entre sí (Salinas-Prieto, 1994; Salinas-Prieto et al., 2000; Cabral-Cano et al., 

2000; Tolson y Fitz, 2003). Por ejemplo, en la región de Arcelia-Teloloapan la primera fase de 

deformación DI (DAI en este trabajo) en las rocas sedimentarias cretácicas de "la unidad de 

Teloloapan", se caracteriza por una foliación penetrante paralela a los planos axiales de 

pliegues isoclinales, con una dirección de transporte tectónico hacia el oriente, y se relaciona 
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con el cabalgamiento de las secuencias de arco del terreno Guerrero sobre la plataforma 

calcárea Morelos-Guerrero durante el Cretácico Tardío-Paleoceno (orogenia Laramide) 

(Salinas-Prieto, 1994; Salinas-Prieto et al., 2000). Para estos autores, D2 (DA2 en este trabajo) 

consiste en un crucero de plisamiento asociado a un plegamiento con vergencia hacia el 

poniente (backfolding), y no sólo afecta a las secuencias de arco sino también a la plataforma 

calcárea. D2 es interpretada como un evento tectónico del Paleoceno tardío-Eoceno (?) pre­

Formación Balsas que puede ser consecuencia de un empuje hacia atrás (back thrust) del 

engrosamiento cortical orogénico producido por DI (Salinas-Prieto, 1994; Salinas-Prieto et al., 

2000). Alternativamente, Cabral-Cano et al. (2000) consideran que toda la deformación dúctil 

de la región de Arcelia-Teloloapan, tanto en las rocas metamórficas como en las unidades 

sedimentarias cretácicas sobreyacientes, se puede explicar por medio de dos fases de 

deformación del Cretácico Tardío-Paleoceno, sin necesidad de acreción de terrenos exóticos. 

Para Cabral-Cano y colegas la primera deformación (DI), la más predominante y conspicua, es 

caracterizada por pliegues apretados a isoclinales y cabalgaduras con una dirección de 

transporte tectónico hacia el NE (orogenia Laramide); la segunda (D2), restringida a la porción 

occidental de la región, corresponde a un plegamiento abierto con dirección de transporte 

tectónico -hacia el SW, y se relaciona con el colapso extensional por gravedad del apilamiento 

orogénico producido por DI. En el área contigua de Valle de Bravo, estas dos mismas fases de 

deformación en la secuencia sedimentaria de la parte inferior del GAP han sido descritas 

recientemente (Tolson y Fitz, 2003). DI está representada por una foliación de plano axial 

asociada a pliegues isoclinales subhorizontale.s o ligeramente inclinados hacia el NW, mientras 

que D2 consiste en un crucero de plisamiento espaciado paralelo a los planos axiales de 

pliegues asimétricos con vergencia hacia el SW que pliegan a las estrucutras anteriores (Tolson 

y Fritz, 2003). 

En este estudio se considera que las características estructurales de la deformación dúctil en el 

GAP indican una deformación progresiva importante con el desarrollo de estructuras 

sobrepuestas que, debido a cambios en el campo de esfuerzos, tasa de deformación y la 

competencia de la litología involucrada, adquirieron geometrías diferentes con cambios en las 

direcciones de ejes y planos axiales de pliegues. La deformación progresiva del GAP con sus 

fases inicial y final (DAI y DA2) (Figura 42) corresponde esencialmente a la orogenia Laramide, 
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la cual, como se discute más adelante, probablemente inició en el Cenomaniano-Turoniano y 

terminó a principios del Maastrichtiano en esta porción del sur de México, siendo parcialmente 

contemporánea con la orogenia Sevier del poniente de estados Unidos (DeCelles, 1994; 

DeCelles y Mitra, 1995). Localmente DAl está relacionada con el cierre de la cuenca trasarco 

de Arcelia, plegamiento y cabalgamiento del GAP sobre el ETJ. El traslape tectónico del GAP 

sobre el ETJ, a juzgar por la ventana erosional del levantamiento o anticlinal mayor de 

Tejupilco (Figura 35), es por lo menos de 20 km. Es de mencionar aquí que el contacto entre el 

GAP y el ETJ fue originalmente interpretado como una discordancia mayor afectada solamente 

por corrimientos locales de alrededor de 1 km en el flanco occidental del levantamiento (de 

Csema, 1982). Sin embargo, en ambos flancos de la estructura el contacto presenta 

características de cizalla dúctil con cima hacia el oriente, lo cual apoya la idea de un contacto 

discordante retrabajado como una gran superficie de despegue basamento/cobertura. Ahora 

bien, ¿Qué grado de participación tuvo el ETJ como basamento en la deformación del GAP? 

En interpretaciones previas (de Csema, 1982) se consideró que el basamento en su parte 

superior fue involucrado ligeramente en la deformación de la cobertura. Sin embargo, con base 

en los datos actuales se considera que el ETJ fue afectado en mayor medida por la orogenia 

Laramide. El contacto tectónico GAPIETJ que se caracteriza como una zona de cizalla dúctil 

(deformación cristaloplástica o milonítica) indica que el cabalgamiento del primero sobre el 

segundo probablemente ocurrió a una profundidad de por lo menos 10 km asumiendo un 

gradiente geotérmico normal. La deformación en niveles más somero de la corteza tiende a ser 

frágil (Scholz, 1988). En estas condiciones el ETJ como roca del bajo (footwalf) , 

predominantemente metapelitas, con un coeficiente de fricción bajo, no tuvo un 

comportamiento rígido como se señala enseguida. Parte del plegamiento FT2 parece haber 

rotado hacia la dirección dominante de F Al en los flancos del anticlinal de Tejupilco (ver 

proyecciones estereográficas de la Figura 35). El plegamiento mesoscópico y las cabalgaduras 

locales en ETJ que se muestran en las Figuras 11A, llB Y 11 C, así como los pliegues menores 

abiertos relacionados con crucero de plisamiento espaciado y kink bands tanto en los 

metasedimentos como en el MGT (DG2), correspondientes a DT3/FT3, se correlacionan con el 

cabalgamiento del GAP o DAl/F Al (Figura 42). En las áreas de San Hipólito y Sultepequito en 

donde se estudiaron con más detalle las geometrías estructurales tanto del ETJ como del GAP, 
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los pliegues FT3 son claramente paralelos a la dirección predominante de FAl (Figuras 14A Y 

35). 

El paralelismo entre elementos estructurales del ETJ Y del GAP que puede observarse en los 

flancos del anticlinal mayor de Tejupilco contrasta notablemente con las discordancias 

estructurales que se dan en el cierre periclinal de este anticlinal en el área de Zacazonapan 

(Figura lOA). En esta parte la caliza arcillosa de la Formación Amatepec, convertida en 

marmol milonítico, trunca transversalmente el patrón estructural del ETJ transgrediendo varias 

unidades metamórficas. Una excelente localidad para observar claramente la relación 

mencionada es en la falda norte del Cerro de La Pila, 4 km al sur de Zacazonapan (Figura 

1OA). Estas variaciones en las geometrías estructurales configuran un caso típico de muchos 

cinturones orogénicos poli deformados en donde el basamento previamente deformado, es 

replegado conjuntamente con su cobertura, haciendo dificil el reconocimiento de la 

discordancia angular cobertura/basamento en los flancos de anticlinales por la reducción de 

ángulos entre superficies inclinados, y exacerbando la discordancia en las zonas de charnelas, 

como resultado de un plegamiento sobrepuesto en superficies no paralelas (e.g. Ramsay, 1967; 

Ramsay y Huber, 1987). 

Alternativamente, con base en la similitud aparente de las geometrías de DA1/FA1 y DT2/FT2, el 

ETJ, como unidad de basamento, se ha interpretado que estuvo completamente involucrado en 

la deformación de la cobertura (Salinas-Prieto, 1994). Para este autor la deformación dúctil 

predominante en ETJ y DA1 corresponden al mismo evento orogénico laramídico, y es 

considerado como el evento principal de deformación dúctil en la región. Para Salinas-Prieto 

(1994), este evento tectónico es fechado como del Paleoceno temprano con base en una edad 

4oAr¡39 Ar (muscovita) de 64.1 ± 0.5 Ma para el MGT, al correlacionar la deformación 

milonítica del MGT (DGl en este trabajo) con DA1 y DT2. Esta interpretación, como ya se 

discutió en sección anterior, no es congruente con la geología de la región, en donde se 

observan horizontes clásticos del Cretácico Inferior con fragmentos del ETJ incluyendo clastos 

de granito deformado, rocas plutónicas del Maastrichtiano sin deformación dúctil e 

intrusionando a rocas deformadas, capas rojas del Maastrichtiano-Eoceno cubriendo 

discordantemente a unidades dúctilmente deformadas y metamorfizadas. 
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La interpretación de que DA!' DT2, Y DGl corresponden al mismo evento tectónico es también 

inconsistente en ténninos estructurales y metamórficos. DAl es muy heterogénea: a escala de 

afloramiento, pliegues isoclinales con foliación penetrante coexisten con pliegues 

desannónicos y estratos no plegadas. El metamorfismo MAl relacionado a DAl no es penetrante 

en todo el GAP, sólo es evidente en la parte inferior más cizallada e incompetente con 

recristalización de carbonatos, cuarzo y mica blanca en sectores calcáreos y pelíticos. Los 

sectores cizallados se intercalan con horizontes más competentes como arenisca o lavas donde 

la cristalización metamórfica es mínima. En las lavas intercaladas, el metamorfismo en facies 

de prehnita-pumpellyita, descrito con detalle anterionnente, es esencialmente estático. Por otro 

lado, DT2 y MT2 (facies de esquisto verde) son penetrantes en todo el ETJ, tanto en sectores 

competentes como incompetentes. Invocar un aumento en la intensidad de la defonnación y 

metamorfismo regional hacia niveles corticales inferiores para explicar una continuidad 

estratigráfica, estructural y metamórfica aparente entre el GAP y ETJ, implicaría un 

paleogradiente geoténnico muy alto, lo cual no se ve reflejado en la mineralogía metamórfica 

del ETJ. 

En cualquier caso, es evidente que el ETJ como basamento pre-Jurásico Superior fue 

involucrado en menor o mayor medida en la orogenia Laramide, como también lo sugieren 

algunos datos geocronológicos: edades tales como 89 ± 2 Ma (K-Ar, roca entera) en una 

filonita compuesta esencialmente de mica blanca, en el área de Tlalpujahua, 86 ± 8 Ma (Rb-Sr, 

isócrona de 7 puntos) en esquisto/filita del área de Almoloya de Alquisiras, y 79 ± 5 Ma 

(muscovita cromífera) en esquisto del área de Tlatlaya (Tabla 6), pueden interpretarse como 

reohomogenizaciones isotópicas ligadas a la orogenia Laramide en la región. Por otro lado, 

edades 4°ArP9 Ar (muscovita) del Paleoceno para el MGT (Salinas-Prieto, 1994; Elías-Herrera, 

1993; Elías-Herrera et al., 2000; este trabajo) que eventualmente pueden ser interpretadas 

como la edad de la milonitización en el MGT (DGl en este trabajo) y correlacionarse con la 

primera etapa de defonnación dúctil en el GAP (DAl en este trabajo) (e.g. Salinas-Prieto, 

1994), probablemente están más relacionadas al emplazamiento de cuerpos ígneos 

postectónicos, como ha sido señalado en sección anterior. 



152 

Con relación a D A2, que se caracteriza esencialmente por un plegamiento asimétrico con 

vergencia hacia el poniente (FA2) (backfolding) y por un crucero de plisamiento asociado (SA2) 

(Figura 42), aparentemente no afecta al ETJ. F A2, con vergencia en sentido contrario a la 

dirección de transporte tectónico en DA1 , se ha interpratado como un empuje hacia atrás (back 

thrust) por el colapso del engrosamiento cortical producido por DA1 (Salinas-Prieto, 1994; 

Salinas-Prieto et al., 2000; Cabral-Cano et al., 2000). En este sentido, es de mencionarse que 

estudios experimentales sobre la deformación progresiva de sistemas de apilamientos 

tectónicos por cabalgaduras han demostrado que los empujes hacia atrás se desarrollan mejor 

cuando hay una componente baja de fricción en la superficie basal de despegue (Liu Huiqi et 

al., 1992). La relación tectónica GAPIETJ, como ya se ha mencionado, parece tener estas 

características. Sin embargo, otro escenario en donde es común el empuje hacia atrás es el de 

cuencas extensionales invertidas por fallamiento compresional (e.g. McClay y Buchanan, 

1992; McClay, 1995), que también puede ser aplicado para el caso. Si es correcta la 

interpretación de que el GAP es el relleno de una cuenca trasarco (cuenca de Arcelia), su 

depósito necesariamente estuvo relacionado con hundimientos y rotaciones diferenciales de 

bloques de falla del ETJ y del basamento cristalino premesozoico por extensión y 

adelgazamiento de la litosfera. Se desconoce cual fue el papel de este fallamiento extensional 

durante la fase compresiva del Cretácico Tardío, pero es posible que haya sido retrabajado 

como fallamiento compresivo en menor o mayor medida. En este contexto de tectónica de 

inversión positiva (e.g. Coward, 1994), en la que son comunes los empujes hacia atrás y 

anticlinales por propagación de falla (McClay y Buchanan, 1992; McClay, 1995), el anticlinal 

de Tejupilco puede explicarse también por medio de un modelo de plegamiento por 

propagación de falla del basamento. 

El anticlinal de Tejupilco (levantamiento o "pliegue de fondo", de Csema, 1982) es una 

estructura con una anchura promedio de 20 km, con buzamientos hacia el SSE y NNW (Figura 

35), y cuyo eje con dirección burda N-S se puede trazar por una longitud mayor de 70 km. El 

anticlinal es claramente posterior a DAl y DA2 Y anterior al depósito de la Fonnación Balsas. 

En ambos flancos de la estructura se observan capas rojas subhorizontales cubriendo 

discordantemente al GAP. Con base en estas relaciones estratigráficas se considera que el 

anticlinal, como una de las fases tardías de la orogenia Laramide en la región, se desarrolló 
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durante el Campaniano tardío-Maastrichtiano temprano. De Csema (1982) infirió una edad del 

Coniaciano tardío-Santoniano temprano para el levantamiento de Tejupilco. Como 

mecanismos para su formación este mismo autor argumentó movimientos laterales desde el 

poniente hacia el oriente a lo largo de una o varias cabalgaduras en las partes más profundas 

del basamento y el ascenso de cuerpos magmáticos sinorogénicos. 

En el contexto de una tectónica de inversión el modelo de plegamiento por propagación de 

falla del basamento para el anticlinal de Tejupilco es factible. Aunque es dificil establecer 

claramente el nivel de corteza involucrado, en este modelo se infiere que el basamento 

cristalino premesozoico no expuesto participó en la deformación laramídica tomando en 

consideración las dimensiones del levantamiento de Tejupi1co, y al hecho de que escamas 

tectónicas de serpentinita están asociadas al fallamiento laramídico en la región. El 

involucramiento del basamento pudo ser por buckling debido a acortamiento horizontal sobre 

fallamiento cóncavo hacia arriba y/o plegamiento por propagación de falla (e.g. Stone, 1993; 

Coward, 1994; Mitra y Mount, 1998; Bump, 2003). El fallamiento en el basamento 

premesozoico puede corresponder a fallas lístricas extensionales (adelgazamiento de la corteza 

y desarrollo de la cuenca trasarco) posteriormente reactivadas (invertidas) en compresión 

(engrosamiento de la corteza y cierre de la cuenca). En esta tectonica de inversión, el 

plegamiento al nivel de corteza media del basamento premesozoico (thick-skinned structure) 

fue propagado al ETJ y GAP como unidades sobreyacentes, una vez que el GAP, como unidad 

coextensional, fue traslapado tectónicamente sobre el ETJ como unidad preextensional. Este 

tipo de modelos de inversión han sido propuestos recientemente para levantamientos 

laramídicos con involucramiento de basamento en las Montañas Rocallosas del poniente de 

Estados Unidos (Marshak et al., 2000; Bump, 2003). 

En suma, se reconocen tres fases de deformación dúctil en el ETJ y dos en el GAP. Las 

primeras dos fases del ETJ son plegamientos isoclinales recostados con foliación axial 

penetrante y metamorfismo regional en facies de esquisto verde asociado. La segunda fase 

deformación del ETJ se correlaciona con la deformación milonítica del MGT, la cual tiene una 

dirección de transporte hacia el oriente. Se considera que el emplazamiento y la defomación 

cristaloplástica del MGT, y las dos primeras fases de deformación del ETJ, están relacionados 
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a un sólo evento orogénico ocurrido durante el Toarciano (180-190 Ma) (orogenia Náhuatl). 

En el GAP, la geometría de la deformación está muy influenciada por la heterogeneidad y 

competencia litológica, y se caracteriza por dos fases: la primera y más intensa con pliegues 

isoclinales y recristalización metamórfica no penetrante, tiene una dirección de transporte 

tectónico hacia el nororiente, y está relacionada con el tralape tectónico de este sobre el ETJ; la 

segunda consiste en un plegamiento asimétrico con vergencia hacia el poniente. Para explicar 

la deformación en el GAP se propone un modelo de tectónica de . inversión, en el que 

fallamiento lístrico extensional, relacionado con una cuenca tras arco cretácica (cuenca de 

Arcelia) , es reactivado posteriormente como fallamiento compresional durante la orogenia 

Laramide del CretácicoTardío. En esta reactivación se infiere un plegamiento de fondo o 

cortical por propagación de falla del basamento premesozoico como la última fase de 

acortamiento de este evento orogénico. Se considera por lo tanto que la orogenia Laramide en 

la región corresponda a una tectónica profunda (thick-skinned tectonics) dado que no sólo 

afecta al ETJ como unidad de basamento pre-Jurásico Superior expuesto, si no que 

presumiblemente también fue involucrado el basamento cristalino premesozoico subyacente. 

En la Figura 42 se resumen de manera esquematizada las geometrías de las diferentes fases de 

deformación precenozoicas en la región de Tejupilco. 
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V DISCUSIÓN E IMPLICACIONES TECTÓNICAS 

El terreno Guerrero meridional en su porción oriental, de acuerdo con los datos discutidos en 

los capítulos anteriores, se caracteriza esencialmente por tres unidades litotectónicas 

precenozoicas fundamentales, que deben ser explicadas en cualquier modelo evolutivo del 

sector más meridional de la región cordillerana de Norteamérica: (1) un basamento cristalino 

premesozoico de afinidad continental muestreado por los xenolitos de Pepechuca; (2) una 

secuencia de arco volcánico evolucionado o de margen continental activa del Triásico-Jurásico 

Inferior (ETJ) como unidad de basamento para rocas del Jurásico Superior (?)-Cretácico y; (3) 

una secuencia de arco volcánico-cuenca trasarco del Jurásico Superior (?)-Cretácico (GAP). En 

principio, el reconocimiento de una corteza siálica premesozoica en el subsuelo y una unidad 

de basamento del Mesozoico temprano en el terreno Guerrero, cambia radicalmente la historia 

tectónica más difundida que, con diferentes matices, considera a este como un sistema 

complejo de arcos volcánicos del Jurásico Superior (?)-Cretácico Inferior desarrollados 

esencialmente sobre litosfera oceánica, y posteriormente acrecionados a la estructura 

continental de México durante el Cretácico Tardío (e.g. Urrutia-Fucugauchi y Valencio, 1986; 

Ortiz eial., 1991; Campa y Coney, 1993; Lapierre el al., 1992; Tardy el al., 1991; 1992; 1994; 

Talavera-Mendoza el al., 1995; Talavera-Mendoza y Guerrero-Suastegui, 2000). Esta 

evolución paleogeográfica y tectónica, que esencialmente se caracteriza por el desarrollo y 

desaparición de una cuenca oceánica cretácica en una zona de subducción con polaridad hacia 

el occidente, se esquematiza en la Figura 43. Alternativamente, en una síntesis sobre la 

evolución geotectónica de México desde el Carbonífero al Cretácico, Dickinson y Lawton 

(2001) interpretaron recientemente que el "superterreno Guerrero", como un complejo de arco 

de islas intraoceánico, evolucionó por lo menos desde el Jurásico Temprano hasta el Cretácico 

Temprano (Necomiano) en un escenario de doble subducción con polaridades al oriente y 

oeste, y posteriormente, con la desaparición de una placa oceánica (placa "Mezcalera"), 

colisionó con la margen convergente de Norteamérica durante el Aptiano temprano (~ 120 Ma) 

(Figura 44). 

Las implicaciones relacionadas con la presencia de un basamento premesozoico con alto grado 

de metamórfismo en el subsuelo de la región de Tejupilco, ya sea como basamento 
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estratigráfico para esta parte del terreno Guerrero, o como un margen continental cabalgado 

por paquetes de rocas mesozoicas con afinidad oceánica, son muy importantes y diversas. Por 

ejemplo: ¿Qué relación existe entre este basamento metamórfico y el muestreado por los 

xenolitos de Chalcatzingo (Ortega-Gutiérrez et al., 2000) en la plataforma Morelos-Guerrero y 

de Puente Negro (Ortega-Gutiérrez, 1987) en el terreno Mixteco, 150 km y 200 km al oriente 

de Pepechuca? ¿Corresponden a niveles corticales premesozóicos diferentes? ¿Corresponden 

en conjunto a una misma corteza proterozoica? Si es así, ¿Cuál es su extensión y posible 

relación con Oaxaquia de afinidad gondwánica (Ortega-Gutiérrez et al., 1995), o con corteza 

grenvilliana de afinidad laurenciana? 

Enseguida se discute la evolución tectónica mesozoica para el sur de México considerando por 

lo tanto que: (1) en el subsuelo de la cuenca del río Balsas la presencia de un basamento 

cristalino proterozoico es altamente probable de acuerdo a datos de xenolitos y geofisicos, 

aunque su interpretación puede ser ambigua y especulativa por la carencia de datos isotópicos 

y geocronológicos, (2) los complejos Acatlán y Oaxaqueño, una vez amalgamados durante la 

consolidación de Pangea en el Paleozoico tardío (Elías-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002), 

formaron parte de la margen occidental de este supercontinente alrededor del cual se desarrolló 

y acrecionó corteza mesozoica, y (3) el terreno Guerrero, como un complejo de arcos 

volcánicos, consiste en unidades metavolcanosedimentarias del Triásico-Jurásico Superior que 

conforman el basamento de secuencias volcanosedimentarias del Jurásico Superior (?)­

Cretácico. El escenario de partida obvio es, por lo tanto, el borde occidental de Pangea durante 

el Pérmico-Triásico, el cual es interpretado como margen continental activa (e.g. Pindell y 

Dewey, 1982; Pindell, 1985; 1994; Coney, 1983; Wilson et al., 1989; Sedlock et al., 1993; 

Torres et al., 1999) por la existencia de rocas magmáticas de arco continental de esta edad en 

el suroccidente de Estados Unidos, norte, oriente, y suroriente de México, y región occidental 

de Colombia (Figura 45A). Aunque el análisis está basado esencialmente en la geología del 

terreno Guerrero meridional, las interpretaciones pueden ser aplicables a la parte septentrional 

correspondiente, al norte de la Faja Volcánica Transmexicana, en tanto se considere que esta 

faja sobreyace a una falla de deslizamiento lateral izquierdo jurásica con desplazamiento 

moderado (e.g. Anderson y Schmidt, 1983; Rowley y Pindell, 1989), y no a una zona de sutura 

entre bloques exóticos. La evolución tectónica aquí bosquejada para las rocas pre-Jurásico 
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Superior del terreno Guerrero puede ser muy especulativa e incierta en varios aspectos, pero el 

conocimiento actual sobre estas rocas no permite otras interpretaciones. 

V.I Triásico-Jurásico Temprano 

V.1.1 Modelo de margen convergente (tipo andino) 

Desde un punto de vista fijista, en un escenario de margen continental activa con polaridad de 

subducción hacia el oriente en el borde occidental de Pangea, el ETJ y unidades 

correlacionables pueden representar secuencias parautóctonas de cuencas intrarco magmático 

con substrato continental "tipo Pepechuca". Los datos geoquímicos e isotópicos de las 

unidades ígneas del ETJ son consistentes con los de los xenolitos de Pepechuca como corteza 

subyacente muy evolucionada involucrada en los procesos magmático del ETJ. Las escasas 

rocas volcánicas del Mesozoico inferior del terreno Mixteco, la "unidad Diquiyú" que consiste 

esencialmente de rocas andesíticas del pre-Toarciano (Erben, 1956; Morán-Zenteno el al., 

1993), al sur-suroeste de Huajuapan, y la Ignimbrita Las Lluvias del Triásico (?) (Corona­

Esquivel, 1981) en el área de Olinalá, pueden interpretarse también como elementos del mismo 

arco de margen continental. En este contexto, el complejo Arteaga del Triásico-Jurásico 

Inferior (Centeno-García el al., 1993a; 2003; Centeno-García, 1994), que se localiza en el 

extremo suroccidental de México, podría corresponder al prisma de acreción-cuenca antearco 

relacionada a la margen convergente de Pangea durante el Mesozóico temprano, desarrollada y 

emplazada sobre corteza continental adelgazada. En la Figura 45A se señala la posición que 

ocuparían el complejo Arteaga y el ETJ en un modelo de este tipo. 

Si el modelo de margen continental activa en el que todas las unidades anteriores, desde rocas 

plutónicas calcialcalinas del sur-suroriente de México hasta secuencias marinas de arco 

volcánico del surponiente, pueden relacionarse al mismo sistema arco-trinchera es correcto, se 

estaría describiendo una evolución tipo andino con subducción de litosfera oceánica hacia el 

oriente por debajo de la mayor parte de lo que ahora es el territorio mexicano, de una manera 

más o menos continua desde el Paleozoico más tardío y durante el Mesozoico, sin la existencia 

y acreción de terrenos exóticos o alóctonos (e.g. Lang el al., 1996, Cabral-Cano el al., 2000). 
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Esta hipótesis es, sin embargo, inconsistente con las diferencias muy marcadas en el registro 

estratigráfico y en la historia de deformación y metamorfismo de los terrenos Guerrero y 

Mixteco principalmente, y la probable naturaleza poligenética de la corteza continental antigua 

en el subsuelo del sur de México. Un modelo de arco intraoceánico evolucionado y 

posteriormente acrecionado a una margen continental (Figura 45B y C) es más consistente con 

la geología regional del Mesozoico temprano. 

V.l.2 Modelo de arco intraoceánico evolucionado 

Las relaciones estratigráfico-estructurales pre-Jurásico Tardío del terreno Guerrero son 

notablemente contrastantes con las del terreno Mixteco, lo que sugieren una evolución en 

contextos diferentes. Este último se caracteriza por el Complejo Acatlán como basamento 

metamórfico del Ordovícico-Devónico Medio, el cual está cubierto discordantemente por rocas 

marinas de aguas someras del Paleozoico superior, escasas rocas volcánicas continentales del 

pre-Jurásico Medio y rocas marinas y continentales del Jurásico Medio suavemente plegadas, 

sin deformación interna ni metamorfismo regional penetrante. En el terreno Guerrero, en 

cambio, no se han reconocido rocas paleozoicas, y las rocas de arco del Mesozoico temprano 

agrupadas en el ETJ, como ya se ha señalado con detalle, presentan una historia compleja de 

deformación y metamorfismo regional en facies de esquisto verde, y están cubiertas 

discordantemente por rocas volcanosedimentarias marinas del Jurásico Superior (?)-Cretácico 

con clara ausencia de rocas continentales del Jurásico Medio. El ETJ por lo tanto debe haber 

evolucionado en un contexto de arco intraoceánico que posteriormente fueacrecionado. El 

volcanismo y magmatismo del ETJ con firmas geoquímicas e isotópicas de arco evolucionado 

con elementos de contaminación cortical, es consistente con los xenolitos de Pepechuca como 

substrato siálico subyacente, y sugiere que el arco intraoceánico se desarrolló al menos en 

parte sobre un bloque continental antiguo (¿fragmento continental perigondwánico?). El 

basamento proterozoico del bloque Jalisco sugerido por datos Sm-Nd de rocas graníticas 

cretácicas y metasedimentos pre-Jurásico Superior de arco volcánico (Schaaf, 1990; Schaaf y 

Martínez-Serrano, 1997; Schaaf et al., 2003), y por datos geofisicos (Urrutia-Fucugauchi y 

Molina-Garza, 1992), puede corresponder a la posible prolongación occidental de este 

substrato siálico antiguo, aunque posteriormente delimitado por la tectónica distensiva 
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cenozoica. La presencia · de rocas de arco volcánico pre-Jurásico Superior en el bloque Jalisco 

es también sugerida por la relación litoestratigráfica de las secuencias 

metavolcanosedimentarias prebatolíticas de la región (e.g. Macías-Romo y Solis-Pichardo, 

1985; Schaaf et al., 2003). 

El substrato siálico subyacente en la porción oriental del terreno Guerrero representado por los 

xenolitos de Pepechuca parece, por otro lado, ser diferente a la de los xenolitos de Puente 

Negro y Chalcatzingo en el terreno Mixteco y plataforma Morelos-Guerrero, respectivamente. 

En Pepechuca, la ausencia de granate y asociaciones como sillimanita + cordierita + espinela 

en los xenolitos gnéisicos, y xenocristales de ortopiroxena en rocas silícicas que cortan al ETJ, 

pueden indicar rocas granulíticas de baja presión, o bien una corteza siálica afectada por 

tectonismo y magmatismo posteriores. Los xenolitos granulíticos ricos en granate de Puente 

Negro y Chalcatzingo (Ortega-Gutiérrez, 1987; Ortega-Gutiérrez et al., 2000) indican una 

corteza probablemente antigua con asociaciones metamórficas de mayor presión y raíces 

corticales más profundas debajo del Complejo Acatlán y de las rocas cretácicas de la 

plataforma Morelos-Guerrero. 

Las notables diferencias estratigráfico-estructurales entre los terrenos Guerrero y Mixteco en el 

sur de México se pueden explicar razonablemente por medio de un sistema de doble 

subducción con polaridades opuestas para el Triásico Tardío-Jurásico Temprano (Figura 45B). 

El ETJ puede ser parte de un arco intraoceánico con substrato siálico probablemente formado 

sobre una zona de subducción con polaridad hacia el poniente en el extremo occidental de una 

cuenca oceánica, fuera del margen de Pangea. El escaso volcanismo pre-Jurásico Medio del 

terreno Mixteco, por otro lado, puede corresponder a un arco magmático poco activo en el 

borde occidental de Pangea que, con cuenca oceánica de por medio, coexistió con .el arco 

intraoceánico Guerrero, como se muestra en la Figura 45B. En este escenario, el complejo 

Arteaga, que probablemente evolucionó conjuntamente con el ETJ, por su afinidad oceánica 

con terrígenos muy evolucionados y por su posición más occidental, puede interpretarse como 

el relleno de la cuenca trasarco intraoceánica relacionada (Figura 45B). El complejo Arteaga, 

con metasedimentos turbidíticos (Formación Varales) con detritos proterozoicos y bloques o 

lentes de lavas basálticas almohadilladas tipo MORB, con secuencias de plataforma o deltáicas 
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con componentes volcáriicos, como lo sugiere lentes conglomeráticos, restos carbonizados de 

plantas y areniscas cuarzosas y tobáceas (Centeno-García et al., 1993a; Centeno-García, 1994), 

y con un espesor estimado de ~ 15 km con base en datos geofisicos (García-Pérez y Urrutia­

Fucugauchi, 1997), es compatible con el relleno de una cuenca trasarco relacionada a un arco 

volcánico con substrato continental. Aunque se ignora si la erosión por subducción cenozóica 

ha tenido efectos importantes en adelgazamientos corticales de esta región suroccidental de 

México, la corteza que subyace al complejo Arteaga, que de acuerdo a datos geofisicos 

(García-Pérez y Urrutia-Fucugauchi, 1997) es de 13-17 km de espesor, puede corresponder al 

mismo substrato continental del arco, corteza transicional, corteza ofiolítica, o ser poligenética 

incluyendo los tres tipos de corteza. Datos Sm-Nd del granito Tumbiscatio (ENd (i) = - 4.9, TOM 

= 1.3 Ga; Centeno-García et al., 2003) sugieren corteza continental en el subsuelo de la región. 

El influjo de terrígenos muy evolucionados en el complejo Arteaga puede explicarse por la 

denudación del basamento siálico del arco. Los datos isotópicos Sm-Nd de los metasedimentos 

de la Formación Varales (ENd (O) = - 8.2 a - 9.1 Y TOM = 1.3 a 1.4 Ga; Centeno-García el al., 

1993b) son comparables a la de los xenolitos de Pepechuca (ENd (O) = - 6.1 a - 7.3 Y TOM = 1.2 

a 1.6 Ga; Tabla 4) interpretados como basamento siálico del arco. 

Dickinson y Lawton (2001), en un esquema tectónico similar de doble subducción (Figura 44), 

interpretan al complejo Arteaga y enclaves de corteza continental debajo del terreno Guerrero 

como partes de un complejo de subducción con terrígenos provenientes de corteza continental 

gondwánica de la porción oriental de México. Este complejo de subducción relacionado con la 

margen convergente de Pangea, de acuerdo a estos autores, fue posteriormente traslapado por 

el volcanismo del arco Guerrero cuando este se aproximó y acrecionó a la margen de 

Norteamérica en el Cretácico Temprano. Si está interpretación es correcta, estaría implicando 

un traslape tectónico mínimo de 300 km, tomando en consideración la localización del 

complejo Arteaga con relación a la zona de sutura inferida por los autores mencionados. Un 

traslape tectónico de este orden para el terreno Guerrero durante su emplazamiento adyacente a 

la margen meridional de Norteamérica es dificil de sustentar en el sur de México. 

En el modelo evolutivo de doble subducción con polaridades al oriente y poniente (Figura 

45B), la litosfera oceánica de la cuenca marginal entre el arco y la margen continental fue 
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consumida debajo del arco y del borde occidental de Pangea ocasionando un evento de 

colisión-acreción arco-continente (Figura 45C). La deformación regional penetrante y el 

metamorfismo orogénico de facies de esquisto verde en las secuencias de arco pre-Jurásico 

Superior del terreno Guerrero se relacionan con este evento de colisión-acreción, el cual 

corresponde a la orogenia Náhuatl. La vergencia estructural y dirección de transporte tectónico 

hacia el oriente en el ETJ, como secuencia de arco acrecionada y traslapada tectónicamente 

sobre rocas de margen continental, es también compatible con la cinemática del modelo de 

colisión arco-continente que se propone. La edad de la orogenia Náhuatl es interpretada 

preliminarmente como toarciana (180-190 Ma) con base en la edad del MGT. El MGT, como 

ya se discutió, es un plutón sinorogénico con la deformación y el metamorfismo regionales, 

producto de fusión parcial en niveles corticales medios de un basamento siálico "tipo 

Pepechuca" durante el evento de colisión arco-continente. La edad toarciana del MGT está 

dentro del rango de error de la edad U-Pb (zircón) de intersección inferior de la muestra PEP3 

de los xenolitos de Pepechuca que puede interpretarse como reohomogeneización por anatéxis 

de rocas siálicas. Edades K-Ar (roca entera y mica blanca) de 190-187 Ma (Grajales­

Nishimura y López-Infanzón, 1984a) de rocas metavolcanosedimentarias del complejo 

Arteaga;consideradas por estos autores como la edad del metamorfismo regional, son 

congruentes con un evento orogénico toarciano en el sur-suroeste de México, que se interpreta 

como la acreción del terreno Guerrero meridional. Edades K-Ar (biotita) de 155 Ma y ArIAr 

(mica blanca) de 159 Ma para el plutón peraluminosos (SNd(i) = -4.9, TDM = 1.3 Ga) no 

deformado de Tumbiscatío (Grajales-Nishimura y López-Infanzón, 1984a; Centeno-GarcÍa et 

al., 2003 ) indican que la deformación y el metamorfismo de bajo grado de la región es al 

menos pre-Jurásico Superior, y sugiere que corteza continental antigua debajo del complejo 

Arteaga fue involucrada en la generación de magmas postectónicos durante el Jurásico Tardío. 

Es de mencionarse que un evento orogénico del Jurásico Temprano relacionado con la 

deformación, metamorfismo y cabalgamientos hacia el oriente de secuencias 

volcanosedimentarias del poniente de México ya habia sido propuesto anteriormente por de 

Csema (1970). Una acreción durante el Aptiano temprano (~ 120 Ma) para el terreno Guerrero 

como lo sugiere Dickinson y Lawton (2001) es inconsistente con la geología del suroccidente 

de México. El ETJ y el complejo Arteaga, como unidades de basamento metamórfico del 
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terreno Guerrero meridional, están cubiertos en discordancia angular por secuencias 

volcanosedimentarias cuyas edades varian desde el Jurásico más tardío hasta el Cenomaniano, 

y hasta ahora no se ha reconocido alguna discordancia angular importante que indique un 

evento orogénico de colisión durante el Cretácico Inferior en la región. Por el contrario, 

espesores de miles de metros de rocas volcánicas y volcaniclásticas de arco están intercalados 

con calizas fosilíferas necomianas y aptianas (Grajales-Nishimura y López-Infanzón, 1984b; 

Pantoja-Alor y Estrada-Barraza, 1986; Alencaster y Pantoja-Alor, 1995; 1998; Omaña-Pulido 

y Pantoja-Alor, 1998). 

En la región centro-norte de México, un evento orogénico del Jurásico Temprano es también 

sugerido por la discordancia angular entre secuencias turbidíticas deformadas del Triásico 

Superior (formaciones Zacatecas, La Ballena y Taray) y las rocas volcaniclásticas y volcánicas 

de arco continental de la Formacion Nazas del Jurásico Medio (Centeno-García y Silva-Romo, 

1997; Silva-Romo et al., 2000). Las secuencias turbidíticas, con componentes detrítico 

continentales (€Nd(i) = - 5.4 a - 5.2 Y TDM = 1.6 a 1.3 Ga; Centeno-García y Silva-Romo, 1997), 

pueden interpretarse como parte del prisma de acreción relacionado con la margen convergente 

del borde occidental de Pangea que fueron deformadas y acrecionadas a la estructura 

continental durante la colisión del arco Guerrero antes del depósito de la Formación Nazas 

(e.g. Centeno-García y Silva-Romo, 1997; Silva-Romo et al., 2000). Alternativamente, 

haciendo valida una edad del Triásico Tardío-Jurásico Temprano para la Formación Nazas 

(e.g. Barboza-Gudino et al., 1999), estas secuencias se han interpretado como elementos de un 

complejo de subducción relacionado con el "arco Nazas" (Dickinson y Lawton, 2001). El 

rango de edad de la Formación Nazas es, sin embargo, incierto, lo que parece claro es su 

relación estratigráfica cubriendo discordantemente a las secuencias turbidíticas del Triásico 

Superior de la región (Barboza-Gudino et al., 1999; Silva-Romo et al., 2000). 

V.2 Jurásico Medio 

Durante el Jurásico Medio, el terreno Guerrero, ya acrecionado, probablemente sufrió una de 

las etapas de erosión más intensa, mientras que en el terreno Mixteco el Conglomerado Cualac, 

Formación Tecomazuchil y el Grupo Tecocoyunca fueron depositados. Las afinidades 
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biogeográficas de las amonitas del Grupo Tecocoyunca sugieren que el terreno Mixteco se 

ubicaba al norte del ecuador con buen acceso a faunas cordilleranas septentrionales en el 

Bajociano (Hillerbrandt et al., 1992). En el Calloviano los elementos faunístico con afinidad 

andina llegaron a ser predominantes con la desaparición de elementos cordillerano, lo que 

indica que el terreno Mixteco se desplazó hacia el sur a zona ecuatoriales permaneciendo 

expuesto al océano Pacífico, aunque con comunicación con el Mar de Tethys (Hillerbrandt et 

al., 1992). Este desplazamiento sugerido por afinidades faunísticas es compatible con los 

modelos de Pindell (1985) para la región mesoaméricana durante el Jurásico Medio, y con 

algunos resultados paleomagnético sobre rocas del terreno Mixteco (Morán-Zenteno et al., 

1988; Ortega-Guerrero y Urrutia-Fucugauchi, 1993). Si el bloque Mixteco-Zapoteco se 

ubicaba más al norte con relación a la posición actual de Norteamérica durante el Jurásico 

Temprano-Jurásico Medio temprano, como se puede deducir de lo anterior, la colisión del 

terreno Guerrero meridional a finales del Jurásico Inferior debe haber ocurrido también más al 

norte de su posición actual. El posible desplazamiento hacia el sureste del bloque Mixteco­

Zapoteco con el terreno Guerrero ya acrecionado, y el depósito de capas rocas y rocas marinas 

de aguas someras en cuencas probablemente transtensivas en este bloque, pueden estar 

relacionado la abertura del Golfo de México en el Caloviano. En este contexto es también 

compatible el desplazamiento inferido del arco magmático cordillerano jurásico del norte de 

Sonora y sur de Arizona hacia el centro-norte de México en el que se incluye a la Formación 

Nazas (e.g. Grajales-Nishimura et al., 1992; Jones et al., 1995). La abertura del Golfo de 

México estuvo relacionada a la rotación de ca. 400 (600 según Dickinson y Lawton, 2001) en 

sentido antihorario del bloque de Yucatán durante el Caloviano hasta el Berriasiano, a lo largo 

de una zona de falla transformante dextral mayor en el margen oriental de México (Pindell, 

1985; Marton y Buffler, 1994). Esta falla separó y permitió la coexistencia de áreas con 

extensión intensa en la región del Golfo México de aquellas con extensión moderada o 

sometidas a compresión en las regiones centro-sur y poniente de México (Marton y Buffler, 

1994). Desplazamientos laterales importantes batonianos, premonitorios de esta tectónica 

distensiva, fueron documentados en la falla de Oaxaca (Alaniz-Álvarez et al., 1996). 



168 

V.3 Jurásico Tardío-Cretácico Temprano 

La denudación de las secuencias de arco del Triásico-Jurásico Inferior del terreno Guerrero, 

previamente tectonizadas por su acreción al margen continental formado por el bloque 

Mixteco-Zapoteco, continuó hasta el Jurásico Tardío-Cretácico Temprano como lo indica la 

presencia de capas elásticas de esta edad con fragmentos de rocas metamórficas de bajo grado 

del complejo Arteaga en las regiones de Arteaga (Centeno-García, 1994), Zihuatanejo-Playa 

Azul (Vidal-Serratos, 1991a; 1991b; Talavera-Mendoza, 1993), y Huetamo-San Lucas 

(Pantoja-Alor, 1959; 1990; Johnson et al., 1991; Guerrero-Suástegui, 1997). Fragmentos del 

ETJ en areniscas gruesas de la parte inferior del GAP en el área de Tejupilco, y en capas rojas 

debajo de calizas cretácicas en algunos lugares de la región de Taxco-Tejupilco, también han 

sido claramente señalados en el presente trabajo. En la secuencia de Huetamo-San Lucas, los 

clastos conglomeráticos de las formaciones Angao y San Lucas del Jurásico Tardío (?) y del 

Cretácico Inferior indican al menos cuatro tipos de fuentes o áreas de proveniencia (Guerrero­

Suástegui, 1997) que, de acuerdo a los datos de paleocorrientes, deben ubicarse hacia el norte. 

Estas fuentes son: (1) un basamento metamórfico continental indicado por fragmentos de 

gneises cuarzofeldespáticos o metagranitos, esquistos, metapelitas, cuarcitas; (2) denudación 

de rocas marinas de aguas someras del Paleozoico Superior sugerido por fragmentos de 

crinoides y otros tipos de fósiles; (3) rocas volcánicas continentales del Mesozoico inferior 

evidenciadas por fragmentos de rocas volcánicas silícicas; y (4) rocas volcaniclásticas 

contemporáneas. Guerrero-Suástegui (1997) sugiere áreas fuente del norte de México que se 

ubican por lo menos a varios cientos de kilómetros de la región de Huetamo. Si esto es 

correcto, y si se toma en cuenta la naturaleza y las dimensiones de los clastos conglomeráticos 

que indican cercanía a las áreas fuente, la secuencia de Huetamo-San Lucas se debe haber 

depositado muy al norte de su posición actual. Hasta ahora, sin embargo, no se tiene evidencias 

de un desplazamiento post-Cretácico Temprano importante hacia el sur de esta secuencia. La 

interpretación en el presente trabajo es que muchos de los clastos conglomerático de las rocas 

de Huetamo-San Lucas pueden ser producto de la denudación del ETJ, cuyos principales 

afloramientos se localizan a menos de 100 km al nororiente. Los fragmentos de gneises 

cuarzofeldespáticos o granitos deformados, de esquistos y metapelitas con metamorfismo de 

bajo grado, y de rocas volcánicas riolítico-dacíticas corresponden a la litología característica 
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del ETJ Y rocas metagraníticas tipo MGT. El complejo Arteaga, que pudo haber estado 

expuesto al norponiente de Huetamo durante el Jurásico Tardío-Cretácico Temprano, es 

claramente otra de las fuentes potencial de detritos. En cualquier caso, la naturaleza y el 

tamaño de muchos de los clastos de las formaciones Angao y San Lucas indican cercanía de 

una corteza continental antigua o un basamento siálico, y no un ambiente de depósito sobre 

corteza primitiva en océano abierto. 

Por otro lado, en el Jurásico Tardío (?)-Cretácio Temprano se reinició la actividad volcánica en 

la región suroccidental de México, pero se infiere que ahora en un contexto de margen 

convergente tipo andino, con polaridad de subducción al oriente. Datos recientes de U-Pb 

(zircón) (Schaa{ el al., 2003; Mortensen el al., 2003) para rocas riolíticas del área de Cuale, 

Jalisco, sugieren que la actividad volcánica inició desde el Jurásico Medio tardío, al menos en 

algunas localidades. Es en este escenario donde ocurrió el volcanismo cretácico de cobertura 

del terreno Guerrero, y en el que se puede explicar el volcanismo submarino de arco 

continental del Cretácico Inferior en el terreno Mixteco y la plataforma Morelos-Guerrero. En 

la región de Colima, las secuencias del Berriasiano-Aptiano con por lo menos 2500 m de 

espesor" (información de pozos), compuestas esencialmente por lavas andesítico-basálticas, 

riolitas, rocas piroclásticos y epiclásticos, y agrupadas en las formaciones Tecalitlán, Alberca y 

Encino (Grajales-Nishimura y López-Infanzón, 1 984b), representan una de las mejores 

expresiones del volcanismo de arco. Por otro lado, a 500-600 km al oriente, las rocas 

volcánicas y piroclásticas de la Formación Zicapa del Hauteriviano-Aptiano (de Cserna el al., 

1980; Fitz~Díaz el al., 2002), la Formación Chapolapa si se confirma su edad del Cretácico 

Temprano (datos no publicados de Teodoro Hernández), la secuencia volcanosedimentaria del 

"arco Cascalote" del Cretácico Inferior (Sabanero-Sosa el al., 1996) en el área de Chiautla, 

Puebla, y la unidad piroclástica "San Vicente" del Hauteriviano-Barremiano (Morán-Zenteno 

el al., 1993), en la plataforma Morelos-Guerrero y el terreno Mixteco, respectivamente, pueden 

representar las manifestaciones más distales del arco continental cretácico en el poniente de 

México (Figura 46A). El volcanismo cretácico en la plataforma Morelo-Guerrero y el terreno 

Mixteco, aunque escaso, traslapa los límites propuestos para los terrenos Guerrero y Mixteco, 

y no es congruente con los escenarios propuestos por otros autores para el Cretácico Temprano 

(Figuras 43 y 44). Secuencias de arco volcánico del Cretácico Inferior como la Formación 



Norteamérica 

Figura 46. Reconstrucciones palinspásticas de la región de México y el Caribe (modificadas de 
Pindell, 1994; Marton y Buffler, 1994; Meschede y Frisch, 1998) para el Cretácico Temprano (A), 
Cretácico Tardío (B) y Paleoceno (e), y modelos tectónicos propuestos. Para su discusión ver el 
texto. En (A), CC y CA corresponen al las cuencas Cuicateca y de Arcelia, respectivamente. Para 
las demás abreviaciones ver la Figura 45. Las secciones tectónicas no están a escala. 
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Alisitos .(Almazán-Vázquez, 1988) en Baja California Norte, interpretadas por .algunos autores 

(Lapierre et al., 1992; Tardy et al., 1994) como la porción más septentrional del arco 

intraoceánico Alisitos-Teloloapan con una zona de subducción con polaridad hacia el poniente, 

al oriente del arco, han sido reinterpretadas recientemente como secuencias de arco continental 

tipo andino posteriores a la colisión del terreno Guerrero (Dickinson y Lawton, 2001). En este 

mismo sentido, las secuencias volcaniclásticas del Cretácico Inferior con afinidad continental 

(Freydier et al., 1997) de Chiquilistlán, Jalisco, y Playa Azul, Michoacán, y la secuencia 

volcanosedimentaria marina cretácica de Zihuatanejo son también interpretadas aquí como 

secuencias de arco de margen continental postcolisionales. 

Con la terminación de la abertura del Golfo de México en el Berriasiano (Pindell, 1995; 

Marton y Buffler, 1994), que coincide con la mínima interacción entre las placas Farallón y 

Norteamérica (Engebretson et al., 1985), y con la migración hacia el sur de Sudamérica ya de 

manera importante (Pindell, 1985), el terreno Guerrero acrecionado al bloque Mixteco­

Zapoteco prácticamente llega a su posición final. Resultados paleomagnéticos de la región sur 

y suroccidente de México indican que el terreno Guerrero no ha experimentado rotaciones a 

gran escala o traslaciones latitudinales importantes desde el Aptiano (Bohnel et al., 1989). Con 

la expansión del piso oceánico en la cuenca protocaribeña y el consecuente desplazamiento de 

Sudamérica hacia el sur, se desarrollaron dos cuencas marginales con elementos de afinidad 

oceánica en el sur de México: la Cuicateca y la de Arcelia (Figura 46A). En la cuenca 

Cuicateca se depositaron rocas volcanosedimentarias marinas del Jurásico Superior-Cretácico 

Inferior, con emplazamiento de rocas máficas y ultramáficas serpentinizadas sobre corteza 

continental en su parte norte, y probablemente sobre litosfera oceánica en su parte meridional 

(Delgado-Argote et al., 1992; Carfantan, 1983; Sedlock et al., 1993). La cuenca Cuicateca se 

ha interpretado como una digitación de rift tethysiana (Carfantan, 1983), como cuenca de 

desgarre (pull-apart basin) relacionada a una posible prolongación meridional de la 

megacizalla Mojave-Sonora (Sedlock et al., 1993), o como una posible extensión de la falla 

transformante dextral mayor relacionada con la abertura del Golfo de México (Dickinson y 

Lawton, 2001). El cierre de la cuenca Cuicateca probablemente ocurrió durante el Cretácico 

Tardío hasta el Paleoceno, aunque el origen y la evolución de esta siguen siendo enigmáticos y 

quedan fuera de los objetivos del presente trabajo. 
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En la aquí llamada cuenca de Arcelia se depositó el GAP, secuencia volcanosedimentaria con 

cuerpos máficos y ultamáficos serpentinizados, cuyo alcance cronoestratigráfico, como ya se 

discutió en capítulo aparte, puede extenderse desde el Titoniano (?) hasta el Cenomaniano. La 

parte inferior del GAP, que es dominantemente sedimentaria con lavas almohadilladas escasas, 

se interpretó como el relleno de la cuenca oceánica de Arperos en su porción meridional 

(Freydier el al., 1996; 2000), y cuya extensión se muestra en la Figura 43. De acuerdo a estos 

autores, durante el Cretácico Tardío la cuenca de Arperos se consumió debajo del arco 

intraoceánico Alisitos-Teloloapan (Guerrero), y remanentes de esta representan ahora la zona 

de sutura entre el terreno Guerrero y la placa Norteamericana (Figura 43). Las características 

litoestratigráficas, cronoestratigráficas y geoquímicas del GAP, discutidas con detalle en el 

presente trabajo, son, sin embargo, más consistentes con la evolución de una cuenca trasarco 

(e.g. Elías-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 1998) durante el Cretácico Temprano. El contexto 

geológico regional con unidades de basamento pre-Jurásico Superior expuestas o sugeridas por 

relaciones de campo y datos isotópicos en la porción suroccidental de México es también 

congruente con esta interpretación. La cuenca trasarco se formó sobre corteza continental en su 
~.. . 

parte norte y oceánica en su porción sur. Se especula que la extensión meridional de la cuenca 

se desarrolló detrás de un arco de islas intraoceánico tipo Aleutianas (arco "Antillano­

Amaime" de Pindell, 1994), prolongación del arco volcánico cretácico del suroccidente de 

México (Figura 46A). El substrato continental de la cuenca trasarco en la región sur de México 

corresponde al basamento granulítico premesozoico representado por los xenolitos de 

Pepechuca y al ETJ previamente acrecionado. Este último, al estar expuesto a la erosión 

durante el desarrollo de la cuenca, sirvió como fuente de detritos en el relleno de esta en su 

etapa inicial. La presencia de cuerpos ultramáficos serpentinizados y volcanismo submarino 

con afinidad toleítica intraplaca o MORB tipo E en el GAP, sugieren una tectónica distensiva 

con atenuación importante de corteza y una interacción mínima del magmatismo de la cuenca 

con el basamento. El modelo de cuenca oceánica cretácica 'dividiendo al México continental 

del arco intraoceánico Guerrero (Freydier el al., 1996; 2000) es inconsistente con la presencia 

de un substrato continental pre-Jurásico Superior debajo del GAP. Si este substrato se 

considera parte del México continental autóctono, es necesario invocar traslapes tectónicos 

importantes (~ 100 km) durante el cierre y suturación de la cuenca, con el objeto de explicar 
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rocas granulíticas debajo de las secuencias de arco (e.g. Dickinson y Lawton, 2001). El ETJ, en 

este contexto, por estar esencialmente expuesto al oriente de la cuenca suturada, sería parte del 

terreno Mixteco, lo cual es dificil de conciliar con la estratigrafia mesozóica de este terreno. 

Además, como ya se ha señalado, el volcanismo de arco en la plataforma Morelos-Guerrero 

(Formación Zicapa y "arco Cascalote") tampoco se explica por medio del modelo de Freydier 

y colegas. 

En la cuenca de Arcelia, el volcanismo submarino toleítico intraplaca se extendió hasta el 

Albiano y Cenomaniano como lo indican las edades 4°ArP9 Ar (103.1 ± 1.3 Ma y 93.6 ± 0.6 

Ma) de lavas almohadilladas del GAP. En el área de Teloloapan, el volcanismo calcialcalino 

del Hauteriviano-Aptiano (Talavera-Mendoza el al., 1995; Talavera-Mendoza y Guerrero­

Suastegui, 2000), fue interpretado por estos autores como parte de un arco de islas 

intraoceánico evolucionado. En el trabajo presente se considera que son las manifestaciones 

volcánicas de un arco de margen continental postcolisional, al igual que las secuencias de arco 

del Cretácico Inferior de Colima y el escaso volcanismo cretácico en el terreno Mixteco. En 

este contexto, la secuencia del Jurásico Superior (?)-Cretácico Inferior de Huetamo-San Lucas 

(Pantoja-Alor, 1959; 1990; Johnson el al., 1991; Guerrero-Suástegui, 1997), por la abundancia 

de rocas elásticas y volcanielásticas intercaladas con carbonatos de aguas someras, puede 

representar una cuenca intrarco delimitada por altos topográficos de basamento metamórfico. 

La relación paleo geográfica que esta cuenca tuvo con la cuenca trasarco de Arcelia se 

desconoce, aunque es probable que durante el Necomiano-Aptiano haya prevalecido una 

sedimentación de cuenca lntrarco en la región de Huetamo-Arcelia, la cual pudo haber 

cambiado a una cuenca trasarco durante el Albiano-Cenomaniano con la evolución del arco de 

margen convergente (Figura 46A). 

En margenes convergentes, la formación de cuencas trasarco parece estar controlada por el 

mecanismo de retroceso (rollback) de la placa en subducción en límite de placas con bajas 

tasas de convergencia (Dewey, 1980; Jarrard, 1986; Royden, 1993). Un regimen extensional en 

la placa cabalgante también tiene correlación con subducción de litosfera oceánica vieja, que 

por ser más densa tiende a hundirse con más facilidad (Molnar y Atwater, 1978; Dewey, 1980; 

Jarrard, 1986). La convergencia mínima entre las placas Farallón y Norteamericana, y una 
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dorsal mesoceánica distante de esta última durante el Cretácico Temprano (Engebretson el al., 

1985) es, por lo tanto, un escenario consistente con el desarrollo de arcos volcánicos 

extensionales en la margen convergente de Norteamérica durante este periodo de tiempo (e.g. 

Busby el al., 1998), y consecuentemente con la formación de la cuenca trasarco de Arcelia, 

que posiblemente estuvo relacionada a cambios en la inclinación de la placa Farallón en 

subducción (slab rollback) (sección AB, Figura 46A). 

Modelos paleogeográficos con cuenca trasarco cretácica para el sur y centro de México ligada 

a la cuenca protocaribeña han sido previamente postulados (Carfantan, 1981; Pindell, 1994; 

Meschede y Frisch, 1998). Pindell (1994), por ejemplo, sugirió una cuenca trasarco con un 

desplazamientosinestral importante por 'medio del cual algunos terrenos mexicanos pudieron 

haber migrado hacia el sur durante el Jurásico Tardío-Cretácico Temprano. Para el desarrollo 

de esta cuenca, que comprende desde la parte centro-norte de México hasta la cuenca 

protocaribeña, Pindell también infirió un mecanismo de rollback debido a bajas tasas de 

convergencia entre las placas Farrallón y Norteamerica. En estos modelos paleogeográficos se 

ubicó al bloque Chortís como parte del basamento del arco volcánico al poniente de la cuenca 

trasarco, como una continuación meridional del terreno Guerrero. En el modelo que aquí se 

propone, el bloque Chortís es ubicado como una prolongación hacia el sur de los terrenos 

Mixteco y Zapoteco, los cuales sirvieron como un alto estructural separando la cuenca trasarco 

de Arcdia de la Cuicateca (Figura 46A). En estos terrenos solo hubo sedimentación marina de 

aguas someras y capas rojas contientales durante el Cretácico Temprano. Para algunos autores 

(Pindell, 1994; Meschede y Frisch, 1998), las rocas ofiolíticas de las cuencas Cuicateca y 

Arcelia pueden ser remanentes de la misma cuenca trasarco. Aunque la evolución del bloque 

Chortís en reconstrucciónes paleo geográficas sigue siendo incierta, la estratigrafia mesozóica 

de este tiene mucha similitud con la del terreno Mixteco, lo que sugiere una ubicación cercana 

o adyacente a este al menos desde el Jurásico Medio. Capas continentales y marinas de aguas 

someras con plantas fósiles y amonitas del Jurásico Medio en el bloque Chortís (Fm. Agua 

Fria; Ritchie y Finch, 1985; Gordon, 1993) son correlacionables con la Formación 

Tecocoyunca. Rocas clásticas continentales del Cretácico Inferior asociadas a fallamientos 

distensivos (Fm. Tepemechín) ' subyaciendo a calizas de plataforma del Aptiano-Albiano 

ampliamente dispersas (Grupo Yojoa) en el bloque Chortís (Gordon, 1993), son también 
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comparable al Cretácico Inferior del terreno Mixteco en algunas regiones (e.g. Morán-Zenteno 

et al., 1993). La gran escasez de rocas volcánicas jurasicas y cretácicas en el bloque Chortís 

(Donnelly et al., 1990; Gordon, 1990; 1993) indica una ubicación alejada de la influencia de 

arcos volcánicos (Figura 46A), Y hace improbable que este bloque corresponda a una extensión 

hacia el sur del terreno Guerrero. En el modelo de evolución tectónica que se propone, se 

postula que rocas cretácicas de arco fueron acrecionadas durante el Cretácico Tardío al margen 

occidental del bloque Chortís con el cierre de la cuenca de Arcelia (Figura 46B). Estas rocas de 

arco pueden estar ahora cubiertas por rocas volcánicas cenozoicas. La presencia de rocas con 

metamorfismo de alta presiónlbaja temperatura como elementos de una posible zona de 

subducción del Cretácico Inferior (Vidal-Serratos, 1991a; Talavera-Mendoza, 2000a) o 

precretácica en el área de Ixtapa-Zihuatanejo, como se discutió en capítulo aparte, fortalece la 

idea de que el bloque Chortís no estuvo adjunto a la región suroccidental de México durante 

tiempos cretácicos o precretácicos. La posición del bloque Chortís al sur de los terrenos 

Mixteco y Zapoteco durante el Cretácico, inferida aquí con base en datos geológicos, es 

congruente con la deducida al restaurar el desplazamiento lateral paleó geno de la cuenca 

Caiman en el Caribe (e.g. Schaaf et al., 1995; Dickinson y Lawton, 2001). 

V.4 Cretácico Tardío-Paleoceno 

A principios del Cretácico Tardío buena parte de la región sur de México empieza a 

experimentar perturbaciones tectónicas que se reflejan claramente en el registro estratigráfico. 

En muchos lugares la sedimentación marina con volcanismo asociado cesó durante el 

Cenomaniano-Turoniano para dar paso a capas clásticas continentales del Cretácico más 

tardío-Paleoceno depositadas en discordancia angular, como es el caso en la región de 

Tejupilco. En la plataforma Morelos-Guerrero, el cambio en las condiciones de depósito de 

calizas de aguas someras de la Formación Morelos del Albiano-Cenomaniano a calizas 

pelágicas, con sedimentos siliciclásticos tipo jlysch de la Formación Mexcala del Turoniano­

Maastrichtiano (?), estuvo relacionado con una subsidencia flexural de la plataforma de 

poniente a oriente en el límite Cenomaniano-Turoniano (Hernández-Romano et al., 1997; 

Hernández-Romano, 1999). Para estos autores, esta subsidencia favoreció un ambiente 

anóxico con reducción drástica en la sedimentación de carbonatos e incremento en el 
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suministro de terrígenos~ Se considera, sin embargo, que la causa fundamental que extinguió la 

plataforma Morelos-Guerrero fue un cambio en el regimen tectónico de una cuenca tras arco a 

una de retroarco (Hernández-Romano, 1999). En otros términos, esto equivale al cambio de un 

sistema arco-trinchera extensional o neutro a uno compresivo, lo que correspondé al inicio de 

la deformación del arco volcánico de margen continental con el cierre progresivo de la cuenca 

trasarco de Arcelia (Figura 46B). El plegamiento, con apilamiento tectónico de las secuencias 

de arco al poniente, generó una carga tectónica suficiente para producir un perfil de 

subsidencia flexural en la plataforma calcárea, cambiando radicalmente las condiciones de 

depósito (Hemández-Romano, 1999). De acuerdo a este autor, el suministro de terrígenos se 

incremento progresivamente desde el frente orogénico al poniente y áreas de basamento 

precretácico levantadas al oriente sofocando la sedimentación de carbonatos. Relaciones 

isotópicas Sm-Nd (SNd (i) = - 0.6) Y análisis de procedencia de lutitas y areniscas de la 

Formación Mexcala sugieren corteza antigua reciclada y arco magmático juvenil como fuente 

de detritos (Centeno-García, 1994). La secuencia tipo flysch de la Formación Mexcala, como 

unidad sinorogénica y cobertura de la plataforma calcárea, estuvo entonces estrechamente 

vinculada con el inicio y la evolución del frente orogénico del Cretácico Tardío en la región, lo 

que la hace una unidad diacrónica, siendo más antigua hacia el poniente y más joven hacia el 

oriente (de Csema et al., 1980). En el área de Teloloapan, borde occidental de la plataforma 

Morelos-Guerrero, el flysch posiblemente empezó a depositarse desde el Cenomaniano 

(Monod et al., 2000), en la parte media de la plataforma el depósito ocurrió durante el 

Turoniano (Hemández-Romano el al., 1997; Hemández-Romano, 1999), en la porción media­

oriental en el Coniaciano-Santoniano (Lang y Frerichs, 1998), y en el sector oriental en el 

Maastrichtiano inferior (Perrilliat y Vega, 1997). Esto viene a confirmar la migración en 

tiempo del depósito de la Formación Mexcala. 

Esta tectónica del Cretácico Tardío coincide con cambios importantes en la interacción de 

límite de placas. A 100 Ma (ca. límite Albiano-Cenomaniano) ocurrió un incremento marcado 

(de 60 kmlMa a más de 100 kmlMa) en la convergencia entre las placas Farallón y 

Norteamericana, y entre 74 Ma (Campaniano) y 66 Ma (Maastrichtiano) éste se acentuó 

notablemente de manera escalonada (de 100 kmlMa a 150 kmlMa), acompañado por un 

cambio en el movimiento nororiental de la placa Farallón a uno oriental (Engebretson et al., 
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1985; Figura 46B Y C). La tasa alta de convergencia entre estas placas, aunada a otros procesos 

de subducción, y no acreción de terrenos aloctonos, parece estar por lo tanto relacionada con 

los movimientos orogénicos del Cretácico Tardío no sólo de la porción centro-occidental de 

Estados Unidos (Engebretson et al., 1985; Bird, 1998) sino también de la región cordillerana 

del sur del México. En esta región, el plegamiento y cabalgamiento de las secuencias de arco 

volcánico de margen continental y de cuenca trasarco, y la deformación de la plataforma 

Morelos-Guerrero con la sedimentación sinorogénica de su cobertura durante el Cenomaniano­

Santoniano, estuvieron probablemente relacionados con el primer incremento en la 

convergencia entre las placas Farallón y Norteamericana, con transmisión de esfuerzos 

compresionales a esta última. Durante el Campaniano-Maastrichtiano, con el cambio en el 

sentido horario de la dirección de movimiento de la placa Farallón y una mayor convergencia 

con Norteamérica (Engebretson et al., 1985; Figura 46C), el pulso orogénico en el sur de 

México continuó, probablemente con una tasa mayor de deformación compresiva, y fue 

acompañado por el emplazamiento de algunos cuerpos plutónicos (bato lito de Tingambato y 

otros cuerpos intrusivos en la región de Tejupilco), y el levantamiento general de toda la región 

suroccidental de México. La etapa de deformación del Cenomaniano-Santoniano es 

parcialmente contemporánea con la orogenia Sevier (DeCelles, 1994; DeCelles y Mitra, 1995) 

del poniente de Estados Unidos, mientras que el movimiento orogénico del Campaniano­

Maastrichtiano, que fue más intenso y de mayor propagación, corresponde claramente a la 

orogenia Laramide, la cual terminó en el Eoceno temprano en el frente de la Sierra Madre 

Oriental en la región del Golfo de México (Mossman y Viniegra-Osorio, 1976; de Csema, 

1989). En la región de Tejupilco y áreas aledañas, las unidades cretácicas y precretácicas 

plegadas están cubiertas discordantemente por las capas rojas posorogénicas de la Formación 

Balsas, cuya edad puede variar desde el Maastrichtiano al Eoceno (de Csema y Fries, 1981; de 

Csema, 1982), por lo que la terminación de la fase compresiva de la orogenia Laramide en esta 

parte de México se puede establecer en el Maastrichtiano temprano. Así lo indican también 

edades isotópicas maastritchtianas y paleocénicas de rocas intrusivas y volcánicas 

posorogénicas en áreas aledañas (Ortega-Gutiérrez, 1980; Cerca et al., 2002; Meza-Figueroa et 

al., 2003). 
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En la región clásica de la orogenia Laramide, porción centro-occidental de Estados Unidos, 

esta oro genia involucró levantamientos y cabalgamientos del basamento (Dickinson y Snyder, 

1978), y estuvo más relacionada a una tracción basal en la placa de Norteamérica al ser 

subducida en un ángulo subhorizontal por las placas Kula y Farallón, que a la tasa de 

convergencia de estas placas (Bird, 1998). Si bien la cinemática de la orogenia Laramide en 

México, porción meridional de la región cordillerana de Norteamérica donde está ampliamente 

difundida, ha sido poco evaluada en término de la dinámica de placas (e.g. Sedlock et al., 

1993), la acreción de terrenos alóctonos como causa principal de esta orogenia en este sector 

cordillerano es, como en el caso anterior, altamente improbable. En México, la orogenia 

Laramide, caracterizada predominantemente por una tectónica supracortical (thin-skinned), con 

cierre de cuencas marginales y desarrollo de un cinturón de pliegues y cabalgaduras, con 

involucramientos del basamento metamórfico sólo en algunas partes, como es el caso en la 

región de estudio, pudo también estar controlada por tina subducción subhorizontal, aunque a 

diferencia de la región estadounidense, en México la tasa alta de convergencia entre las placas 

Farallón y Norteamericana posiblemente jugó un papel más importante. 
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VI CONCLUSIONES 

1. La región de Tejupi1co, objetivo central del presente trabajo, se localiza en la porción 

suroccidental del estado de México y partes aledañas de los estados de Guerrero y 

Michoacán, y comprende el sector oriental del terreno Guerrero meridional. En esta región, 

el terreno Guerrero consiste en tres unidades litotectónicas precenozoicas importantes que 

tienen implicaciones fundamentales para la evolución tectónica del sur de México, porción 

más meridional del cinturón cordillerano de Norteamérica. Estas unidades son: (1) un 

basamento siálico premesozoico, con metamorfismo de alto grado, evidenciado por 

xenolitos de Pepechuca; (2) una secuencia de arco de islas evolucionado del Triásico­

Jurásico Inferior (esquisto Tejupilco, ETJ) y; (3) una secuencia de arco volcánico-cuenca 

trasarco del Jurásico Superior (?)-Cretácico medio (grupo Arcelia-Palmar Chico, GAP). 

2. El substrato siálico premesozOlCO, probablemente proterozoico, consiste en orto y 

paragneises graníticos con un metamorfismo granulítico de baja presión. Asociaciones 

metamórficas tales como: feldespato potásico + plagioclasa + sillimanita + cordierita + 

biotita + espinela y plagioclasa + sillimanita + corindón + espinela, sugieren rangos de P ~ 

3 ~ 6 kb Y T = 7300 a 760°C. La naturaleza fuertemente evolucionada de estas rocas 

metamórficas, indicada por datos isotópicos Rb-Sr y Sm-Nd (87Sr/86Sr (O) = 0.7178 a 

0.7237; ENd(O) = - 6.1 a -7.3; TDM = 1.2 Ga a 1.6 Ga), es comparable a rocas grenvillianas 

del sur de México. La presencia de rocas cristalinas premesozoicas con clara afinidad 

continental debajo de las secuencias mesozoicas marinas de arco volcánico de la región, 

tiene implicaciones tectónicas fundamentales relacionadas con la estructura cortical del 

centro-sur de México. La existencia de corteza continental antigua no sólo en el subsuelo 

de la región sino también en el de partes aledañas, es además sustentado por xenolitos 

granulíticos en otros lugares y por perfiles gravimétricos que sugieren espesores de corteza 

de 40-45 km para la región. Modelos tectónicos sobre el terreno Guerrero como un 

complejo de arcos de islas desarrollados sobre litosfera oceánica deben, por lo tanto, ser 

revaluados. 
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3. El ensamble metamórfico de Tejupilco pre-Jurásico Superior comprende al esquisto 

Tejupilco (ETJ) y al metagranito Tizapa (MGT). EL ETJ es una secuencia marina 

metavolcanosedimentaria caracterizada por sedimentos pelíticos y algunos horizontes de 

cuarcitas con intercalaciones de rocas volcánicas basálticas, andesítico-dacíticas y riolíticas 

calcialcalinas, y mineralización polimetálica singenética tipo "Kuroko". El MGT es un 

plutón granítico calcialcalino peraluminoso que intrusionó a la secuenCIa 

volcanosedimentaria, y cuyas características geoquímicas e isotópicas (87Sr/86Sr(i) = 0.7078; 

CNd(i) = - 3.5; TDM = 1.3 Ga) corresponden a una roca muy evolucionada, con componentes 

de corteza proterozoica. En conjunto, las características geoquímicas de elementos mayores 

y trazas e isotópicas de las rocas volcánicas y del granito corresponden claramente a una 

serie calcialcalina de margen continental activa, o a un arco volcánico evolucionado con 

involucramiento de substrato siálico en la generación de magmas. El ETJ no es, por 

consiguiente, un arco de islas desarrollado sobre litosfera oceánica. 

4. El ETJ está fuertemente deformado, presenta evidencias de al menos tres fases de 

deformación compresiva (Dn , DT2, DT3). Las dos primeras fases de deformación son 

penetrante con un metamorfismo regional en facies de esquisto verde asociado (Mn , MT2), 

y se interpretan como pulsos tectonotérmicos del mismo evento orogénico (oro genia 

Náhuatl). En MT2 la parte baja de la facies de anfibolita fue alcanzada en los niveles 

estructurales expuestos más inferiores. El MGT, sintectónico con DT2IMT2, se caracteriza 

por una deformación milonítica heterogénea desarrollada en condiciones de presión­

temperatura de ca. 4 kb y 500°C, Y con una dirección de transporte tectónico hacia el 

oriente, congruente con la deformación y el metamorfismo regional del ETJ circundante. El 

MGT, como unidad sinorogénica clave para fechar y posfechar la deformación y el 

metamorfismo regional y el depósito del ETJ, respectivamente, dió una edad de 

intersección inferior U-Pb (zircón) de 186.5 ± 7.4 Ma, y es interpretada como la edad de 

cristalización del granito. La edad del evento orogénico es por consiguiente de edad 

toarciana y el depósito del ETJ pre-Toarciano. El depósito de la secuencia 

metavolcanosedimentaria del ETJ probablemente ocurrió durante Triásico-Jurásico 

Temprano como lo sugieren las edades modelo Pb-Pb para el yacimiento singenético de 

sulfuros masivos de Tizapa. Esto implica que El terreno Guerrero, por lo menos en su 
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porción meridional, tiene una historia tectónica más compleja de lo que hasta ahora se 

había considerado. 

5. El GAP es una secuencia marina volcanosedimentaria de por lo menos 2,500 m de espesor, 

que sobreyace estructuralmente al ETJ. La parte inferior del GAP consiste en caliza 

arcillosa, terrígenos turbidíticos finos y gruesos, lava basáltica almohadillada, caliza 

micrítica y sedimentos silícicos. La parte superior está compuesta de lava almohadillada y 

masiva basáltica a andesítica, hialoclastita, pizarra negra, sedimentos silícicos y tobáceos, y 

bancos pequeños y aislados de caliza masiva fosilífera. Diques basálticos, pequeños 

cuerpos tonalítcos y dioríticos ricos en homblenda con cúmulos homblendíticos, y 

pequeños lentes de serpentinita, cortan a la secuencia volcanosedimentaria del GAP. Con 

base en datos paleontológicos e isotópicos, la edad de la parte inferior del GAP, 

dominantemente sedimentaria, puede variar desde el Titoniano (?) hasta el Albiano, 

mientras que la parte superior, dominantemente volcánica, es del Albiano-Cenomanhmo. 

Muestras de lava almohadillada de la parte inferior y superior del GAP dieron edades 

4°ArP9 Ar de 103.1 ± 1.3 Ma y 93.6 ± 0.6 Ma, respectivamente. 

6. Las rocas volcánicas submarinas de la parte inferior y superior del GAP son 

geoquímicamente indistinguibles, y corresponden a una misma serie magmática toleítica 

con afinidad de basaltos toleíticos intraplaca o MORB enriquecido, diferenciandose 

claramente de las rocas metavolcánicas subyacentes del ETJ. Con base en relaciones 

geológicas y en características geoquímicas de las rocas volcánicas intercaladas, el GAP se 

interpreta como el relleno de una cuenca trasarco cretácica (cuenca de Arcelia) desarrollada 

por un proceso de atenuación de corteza por tectónica distensiva, con generación de 

magmatismo poco evolucionado que tuvo poca o nula interacción con corteza continental. 

7. El GAP presenta una deformación fuerte a moderada en su parte inferior incompetente 

(dominantemente sedimentaria) y moderada a tenue en su parte superior competente 

(dominantemente volcánica), con imbricaciones tectónicas en todo su espesor, y con un 

metamorfismo no penetrante de muy bajo grado. Las características estructurales del GAP 

en su parte inferior más deformada, están definidas por dos fases de plegamiento, F Al Y 
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F Al, con dirección de transporte tectónico hacia el NE, y con vergencia predominante hacia 

el poniente, respectivamente. Estos rasgos estructurales pueden ser poducto de una 

deformación progresiva importante que, debido a cambios en el campo se esfuerzos, tasa 

de deformación, y comportamiento reo lógico heterogéneo de la litología involucrada, 

durante las fases inicial (DAl) y final (DA2) desarrolló estructuras sobrepuestas con 

geometrías diferentes. 

8. El contacto entre GAP y el ETJ, originalmente discordante, fue posteriormente retrabajado 

como una importante falla inversa de bajo angulo durante DAlIFAl , que corresponde al 

traslape tectónico del primero sobre el segundo. El GAP se considera, por lo tanto, como 

una unidad parautóctona que evolucionó en un contexto de arco de margen continental 

posterior a un evento de colisión arco-continente. 

9. Para explicar la deformación progresiva del GAP se propone un modelo de tectónica de 

inversión, en el que fallamiento lístrico extensional, relacionado a una cuenca trasarco 

(cuenca de Arcelia), es reactivado como fallamiento inverso, con plegamiento cortical por 

propagación de falla del basamento premesozoico, durante la orogenia Laramide del 

Cretácico Tardío. Dado que en este plegamiento se involucra al basamento cristalino 

premesozoico no expuesto, y afecta tanto al ETJ como al GAP, la orogenia Laramide, en 

esta parte del sur de México, corresponda a una tectónica profunda (thick-skinned 

tectonics). 

10. El metamorfismo del GAP se caracteriza por cristalización fina de mica blanca y cuarzo en 

sedimentos arcillosos, en zona de cizalla con espesores milimétricos hasta métricos, y por 

asociaciones mineralógicas tales como prehnita + pumpellyita + epidota ± clorita ± albita ± 

cuarzo en las rocas volcánicas intercaladas. Las asociaciones metamórficas, que 

corresponden claramente a la facies de prehnita-pumpellyita, coexistente con sectores de 

roca no alterada y/o con sectores palagoníticos en las rocas volcánicas submarinas. De 

acuerdo a las relaciones texturales de estas asociaciones, el metamorfismo en las rocas 

volcánicas es esencialmente estático de piso oceánico o submarino, desarrollado en 

condiciones de presión-temperatura que pueden variar entre 1 a 3 kb, Y 2000 a 300°C. 
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11. En el modelo de evolución tectónica mesozoica que se propone, el ETJ, con una historia 

tectonoténnica radicalmente diferentes al terreno Mixteco adyacente, se interpreta como 

parte de un arco intraoceánico (Guerrero) con substrato continental tipo "Pepechuca" 

evolucionando fuera del margen centro-occidental de Pangea durante el Triásico-Jurásico 

Temprano. Se postula que la evolución de este arco (terreno Guerrero real) se dio en un 

contexto de doble subducción con polaridades opuestas. Con el cierre de una cuenca 

oceánica entre el margen de Pangea y el arco Guerrero, este colisionó con Pangea a finales 

del Jurásico Temprano ocasionando defonnación, metamorfismo regional de bajo grado y 

magmatismo orogénico en el ETJ y en unidades correlacionables del suroccidente de 

México. Este evento de colisión arco-continente, designado como orogenia Náhuatl, 

representa la mayor acreción tectónica de arcos volcánicos interoceánicos mesozoicos a la 

estructura continental de México. 

12. Durante el Jurásico Medio el arco Guerrero ya acrecionado probablemente fue erosion~do 

intensamente y desplazado hacia el sur conjuntamente con el bloque Mixteco-Zapoteco, 

llegando a su posición actual en el Berriasiano. Durante el Titoniano (?)-Berriasiano se 

reinició el volcanismo de arco en el poniente de México, pero ahora en un contexto de arco 

de margen continental tipo andino. Con la evolución de este arco (terreno Guerrero 

tradicional) en el Cretácico Temprano, se desarrolló una cuenca trasarco (cuenca de 

Arcelia) controlada posiblemente por el retroceso de la placa en subducción (rollback). 

Este mecanismo de rollback provocó movimientos convectivos del manto astenosférico, 

causando distensión y adelgazamiento de la corteza continental sobreyacente y generando 

magmatismo toleítico intraplaca en la cuenca trasarco (GAP). Este magmatismo coexistió 

con buena parte del magmatismo calcialcalino del arco de margen continental. 

13. En el Cenomaniano-Turoniano el volcanismo de arco de margen continental (terreno 

Guerrero tradicional) cesó en la mayor parte del suroccidente de México para dar paso a 

cambios drásticos en el re gimen de sedimentación marina. Esto es debido al inició de la 

defonnación del arco con el cierre progresivo de la cuenca trasarco causado por un 

aumento en la tasa de convergencia entre las placas Farallón y de Norteamérica. Durante el 
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Campaniano-Maastrichtiano temprano, la deformación compresiva fue más intensa y fue 

acompañada por magmatismo en algunas áreas y el levantamiento general de toda la región 

suroccidental de México (orogenia Laramide). Este evento orogénico, que cambió 

ambientes marinos a escenarios continentales y se propagó hasta el Eoceno temprano en el 

oriente de México, fue probablemente consecuencia de un incremento notable en la tasa de 

convergencia entre las placas mencionadas, y a una subducción subhorizontal con tracción 

basal en la placa de Norteamérica, y no a la colisión del terreno Guerrero. 
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(Tablas) 

TABLA 1. MINERALOGÍA DE ORTOGNEIS GRANÍTICO (XENOLITOS DE 
PEPECHUCA) 

Muestra Qtz Kfs PI Bt Sil Crd Op Ap Spl Zm Cm Rt Toz 
PEP2 xxxx xxxx xxx xxx xxx xxx xx x xx x x x x 
PEP3 xxxx xxxx xxx xxx xx x xx xx x x x x 
Abreviaciones: Ap, apatita; Bt, biotita; Cm, corindón; Crd, cordierita; Kfs, feldespato 
potásico; Op, opacos; PI, plagioc1asa; Qtz, cuarzo; Rt, rutilo; Sil, sillimanita; Spl, 
espinela; Toz, topacio; Zm, zircón. Contenido modal aproximado: xxxx ~ 20 %, xxx 20-
5 %, xx 5 - 1 %, x :::; 1 %. Los análisis modales son con base en 250 puntos de conteo. , ---'y -' ---, .. "-'-- TE--' m- ... _ ... . __ . [ ' T .... . .. ... .._-[ -..' 7 -- % . ." --- .. -EF .. ' r-- - R · ...... 



 

UNAM – Dirección General de Bibliotecas 

Tesis Digitales 

Restricciones de uso 
  

DERECHOS RESERVADOS © 

PROHIBIDA SU REPRODUCCIÓN TOTAL O PARCIAL 
  

Todo el material contenido en esta tesis esta protegido por la Ley Federal 
del Derecho de Autor (LFDA) de los Estados Unidos Mexicanos (México). 

El uso de imágenes, fragmentos de videos, y demás material que sea 
objeto de protección de los derechos de autor, será exclusivamente para 
fines educativos e informativos y deberá citar la fuente donde la obtuvo 
mencionando el autor o autores. Cualquier uso distinto como el lucro, 
reproducción, edición o modificación, será perseguido y sancionado por el 
respectivo titular de los Derechos de Autor. 

 

  

 



TABLA 2. ANÁLISIS DE ELEMENTOS 
MAYORES (% en peso) DE ORTOGNEIS 

GRANÍTICO (XENOLITOS DE 
PEPECHUCA) 

Muestra PEP3 PEP4 PEP4A 
Si02 71 .24 71.27 68.45 
Ti02 0.48 0.56 0.33 
A12O) 13.73 13.70 16.49 
Fe20) 1.53 1.32 0.78 
FeO 2.34 2.48 1.69 
MnO 0.06 0.07 0.04 
MgO 1.20 1.30 0.65 
CaO 1.50 1.52 2.49 
Na20 3.13 2.77 4.55 
K20 3.68 3.85 2.82 
P 20 5 0.15 0.15 0.10 
P. x C: 0.82 1.09 0.89 
Total 99.50 100.08 99.28 

K2O/Na20 1.17 1.39 0.62 
Rt 1.50 1.57 1.56 
R2 1.16 1.19 1.09 
Mg# 36 39 33 

Norma CIPW (libre de volátiles) 
Q 33.51 34.66 24.56 
C 2.18 2.48 1.62 
Z 0.04 0.05 0.03 
Or 22.05 23.07 16.99 
Ah 26.74 23.68 39.13 
An 6.71 6.88 12.11 
Hy 5.36 5.94 3.64 
Mt 2.2-l 1.93 1.15 
Cm 0.07 0.06 0.05 
JI 0.92 1.07 0.64 
Ap 0.36 0.37 0.24 
Los análisis fueron hechos por fluorescencia de rayos-X 
en el Laboratorio Universitario de Geoquímica Isotópica, 
UNAM (LUGIS) por Rutino Lozano S. FeO fue 
determinado por titulación con solución de K2Cr207 
(0.1 N), Y F20) fue calculado por la substracción de 
FeOx 1.1113 del F20) total. ·Perdida por calcinación a 
1000°C. Rt = AI20)/(Na20 + K20) (molar), R2 = 
AI20i(CaO + Na20 + K20) (molar), Mg# = 100MgI(Mg 
+ I::Fe)(molar). - 77 



TABLA 3. ANÁLISIS DE ELEMENTOS 
TRAZA (ppm) DE ORTOGNEIS 
GRANÍTICO (XENOLITOS DE 

PEPECHUCA) 
Muestra 
Rb 
Ba 
Sr 
Nb 
Zr 
y 
Th 
Ga 
V 
Cr 
Co 
Ni 
Cu 
Zn 
Pb 

Rb/Sr 

La 
Ce 
Pr 
Nd 
Sm 
Eu 
Gd 
Tb 
Dy 
Ho 
Er 
Tm 
Lu 
¿REE 

(LalLu)N 
EulEu· 

PEP3 
243 
524 
120 
13 
189 
55 
14 
20 
66 
338 
lO 
23 
27 
121 
20 

2.02 

5.12 
24.97 
1.83 
7.71 
1.73 
0.30 
2.00 
0.31 
1.86 
0.32 
0.88 
0.11 
0.06 
47.2 

8.86 
0.49 

PEP4 
193 
758 
135 
14 
258 
50 
15 
21 
74 
267 
10 
25 
53 
294 
36 

1.43 

10.03 
26 .. 30 
3.00 
11.83 
2.60 
0.59 
2.87 
0.41 
2.35 
0.38 
1.08 
0.14 
0.12 
61.7 

8.68 
0.66 

PENA 
141 
542 
196 
9 
126 
35 
7 
19 
40 
248 
7 
21 
61 
113 
30 

0.72 

5.92 
14.45 
1.79 
7.07 
1.25 
0.62 
1.41 
0.20 
1.22 
0.25 
0.76 
0.09 
0.07 
35 .1 

8.77 
1.43 

Análisis hecho en el LUGlS. Los elementos de tierras 
raras (REE, por sus siglas en inglés) fueron analizados 
por espectrometría de emisión de plasma (ICP-MS, por 
sus siglas en inglés), por Ofelia Morton-Bermea; los 
demás elementos traza por fluorescencia de rayos-X por 
Rufino Lozano S . .. ,os · r _'l." - TTTEETFT rr ..- E " TI 



TABLA 4. DATOS ISOTÓPICOS Rb-Sr y Sm-Nd DE ORTOGNEIS GRANÍTICO (XENOLITOS DE PEPECHUCA), 
METAGRANITO TIZAPA y DE XENOLITOS DE ROCAS METAMÓRFICAS EN EL NEVADO DE TOLUCA 

Mstra. Litologfa Rb Sr Sm Nd 87Rb¡86Sr 87sr¡86Sr 87Sr¡86Sr~) - J4'Sm7144Nd 143Nd/144Nd 143Nd/144Nd(l) 
6Nd(O) 6Nd(t) TDM(Ga) 

PEP2° 

PEP3a 

PEP3Ab 

PEP4b 

PEP4Ab 

AGNla 

NT35PBC 

NT35PVC 

NT35ECC 

NT35EM" 
NT35E~ 
NT35PNC 

Gneis, 
xenolito 
Gneis, 
xenolito 
Gneis, 
xenolito 
Gneis, 
xenolito 
Gneis, 
xenolito 
Metagranito 
Tizapa 
Filita 
blanca 
Filita verde 
Esquisto de 
clorita 
Gneis 
Esquisto 
Filita 

(ppm) (ppm) (ppm) (ppm) 

270.2 

193.0 

128.9 

155.1 

111.7 

115.7 
31.9 

89.7 
124.9 
125.3 

105.5 

127.3 

173.3 

117.6 

54.7 

113.9 
199.5 

40.9 
57.9 
90.2 

4.99 23.17 

4.63 20.17 

6.48 

6.79 

3.33 

5.72 

4.57 

3.28 
3.04 

3.47 
4.53 
5.73 

29.41 

31.85 

16.14 

25.50 

25.24 

15.64 
12.76 

18.9 
25.18 
30.42 

7.43 

4.39 

2.15 

3.96 

5.92 

2.94 
0.46 

6.34 
6.25 
4.02 

0.723664 

0.719344 

0.717808 

0.71820 

0.721098 

0.716177 
0.705731 

0.721887 
0.717112 
0.715653 

0.704025 

0.707729 

0.712109 

0.707727 

0.705469 

0.708415 
0.704516 

0.705149 
0.700612 
0.705040 

0.130 

0.138 

0.133 

0.129 

0.125 

0.135 

0.109 

0.127 
0.144 

0.111 
0.109 
0.114 

0.512296 

0.512263 

0.512327 

0.512323 

0.512327 

0.512384 

0.512281 

0.512351 
0.512693 

0.512268 
0.512442 
0.512279 

aDatos de Ken L. Cameron (Comunicación escrita, 8/jun./1996) de la Universidad de California en Santa Cruz, Cal. 

0.512139 

0.512096 

0.512166 

0.512167 

0.512176 

0.512221 

0.512148 

0.512197 
0.512518 

0.512133 
0.512309 
0.512140 

-6.7 

-7.3 

-6.1 

-6.1 

-6.1 

-5.0 

-7.0 

-5.6 
+1.1 

-7.2 
-3.8 
-7.0 

-5.1 

-5.9 

-4.9 

-4.5 

-4.4 

-3.5 

-5.2 

-4.2 
+2.0 

-5.7 
-2.1 
-5.4 

1.36 

1.58 

1.34 

1.28 

1.22 

1.27 

1.10 

1.21 
0.78 

1.14 
0.88 
1.14 

bMuestras procesadas en el LUGIS. Los análisis de Sr, Sm, y Nd se realizaron con un espectrómetro de masas con fuente iónica térmica FINNIGAN MA T 262. El 
espectrómetro cuenta con ocho colectores Faraday ajustables y todas las mediciones se hicieron de manera estática. Los análisis de Rb se realizaron con un 
espectrómetro de masas NBS. Las relaciones isotópicas de Sr y Nd se corrigieron por fraccionamiento de masas via normalización a 86Sr/88Sr = 0.1194 Y l~d/l44Nd = 
0.7219, respectivamente. Los valores del LUGIS para los estándares NBS 987 (Sr) y La Jolla (Nd) son: 87Sr/86Sr = 0.710233 ± 16 (± laobs, n = 179), Y 143Nd/l44Nd = 
0.511882 ± 22 (± laabs, n = 81), respectivamente. Las incertidumbres relativas son 87Rb/86Sr = ± 2 %, Y 147Smll44Nd = ± 1.5 % (la). La reproducibilidad relativa (la) de 
las concentraciones de Rb, Sr, Sm y Nd es de ± 4.5 %, ± 1.8 %, ± 3.2 %, ± 2.7 %, respectivamente. Los promedios de los blancos analíticos obtenidos en el tiempo de 
los análisis de las muestras son: 0.26 ng para Rb, 4.3 ng para Sr, 1.8 ng para Sm, y 12.7 ng para Nd. 

CXenolitos de rocas metamórficas en la Pómez Toluca Inferior del Nevado de Toluca (Martínez-Serrano el al., en prensa). 

Las edades modelo Nd (TOM) corresponden a la evolución ENd para el manto empobrecido de DePaolo (1981). Las relaciones iniciales 87Sr/86Sr(i)' 143Ndll44Nd¡i) y ENd(t) 

fueron calculadas a 186 Ma, edad del metagranito Tizapa. 
. - ,. "- - , ."-" - , ,'''. , -~ .. ~ •. ~_ .. . '- .. . ' . , - ' .' .... .... . . ' ''''''' 7' " 7 - ' -' -··-r _. - .. 



TABLA 5. DATOS ISOTÓPICOS DE Pb DEL YACIMIENTO DE SULFUROS 
MASIVOS DE TIZAP A 

Muestra Com~osición isotó~ica de Pb ( % Rélación isotó~ica de Pb m· Edad· m·· Edad· 
atómico) • 

~U4Pb ~Ul>pb ~ulpb ¿ u5Pb I ~uoPbl tulpbl I ~u5Pbl (pendi (Ma) (pendi (Ma) 
204Pb 204Pb 204Pb ente) ente) 

Mex-l 1.354 25.199 21.216 52.231 18.61 15.67 38.57 0.5779 105.4 0.3583 156.3 
Mex:-2. 1.348 25.187 21.207 52.258 18.68 15.73 38.77 0.5799 128.7 0.3629 227.5 
Mex-3 1.351 25.191 21.208 52.250 18.65 15.70 38.67 0.5786 114.2 0.3603 188.3 
Los datos ISOtÓpiCOS de Pb son de nCA-MMAJ (1991). Edad modelo· obtemda por nCA-MMAJ (1991) 
usando los valores de Doe y Stacey (1974) para el modelo de etapa simple, donde m· = [eo7Pb 1 204pb) -
10.294] I [eOóPb I 204pb) - 9.307]. Edad modelo·· obtenida para este trabajo usando los datos de Stacey y 
Kramer (1975) para el modelo de dos etapas, donde m··= [eo7Pb I 204pb) - 12.998] I [eOóPb 1 204pb) -

) _ ~ .152]. L~ e~~es P!~m~~io p~~_ c~~~ cas~ .s5)11: U§%fr~L}_?&W.a,J~sp;~V~¡l1~~. - .. -- ---T 



TABLA 6. DATOS GEOCRONOLÓGICOS PREVIOS DE LA PORCIÓN ORIENTAL DEL 
TERRENO GUERRERO 

Tipo de Roca Localidad Método Mal. Edad Ref. Comentario 
Fechado ~Ma~ 

Esguisto Teju)!i1co (ETJ) y rocas correlacionables 
Metamolita (Esquisto Taxco) Taxco El Viejo, Gro. Pb-a Zm 1020 ± 110 
Pizarra (Esquisto Taxco) Los Sabinos, Almoloya de Rb-Sr WR ca. 260 2 Edad modelo 

Alquisiras, Edo. Méx. 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. Rb-Sr WR ca. 250 2 Edad modelo 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. Rb-Sr WR 218 ±6 3 Edad modelo 
Meta-andesita (Roca Verde Ixtapan de la Sal, y Zacualpan, Rb-Sr WR 175 ± 38 2 Isocrona, 7 pts., 
Taxco Viejo) Edo. Méx. (87Sr/86Sr)¡ = 

0.7041 
Esquisto (Esquisto Taxco) Tlatlaya, Edo. Méx. Rb-Sr Ms 149 ± 64 4 Edad modelo 
Metavo\cánico (Esquisto Taxco, Gro. U-Pb Zm 130 ±2.6 18 Espectrometría de 
Taxco) masas por 

ionización térmica 
(TIMS) 

Metavo\cánico (Roca Verde Taxco El Viejo, Gro. U-Pb Zm 131.7 ± 18 Espectrometría de 
Taxco Viejo) 0.85 masas por 

ionización térmica 
(TIMS) 

Meta-andesita (Roca Verde Ixtapan de la Sal, Edo. Méx. K-Ar WR 125 ± 5 5 
Taxco Viejo) 
Meta-andesita (Roca Verde Almoloya de Grana, Gro. K-Ar Hbl 120 ±4 2 
Taxco Viejo) 
Meta-andesita (Roca Verde Zacualpan, Edo. Méx. K-Ar Hbl 115±4 2 
Taxco Viejo) 
Esquisto verde (Roca Verde Ixtapan de la Sal, Edo. Méx. K-Ar WR 108 ± 5 5 
Taxco Viejo) . 
Esquisto/filita (Esquisto Los Sabinos, Almoloya de Rb-Sr WR 86±8 2 Isocrona, 7 pts., 
Taxco) Alquisiras, Edo. Méx. (87Sr/86Sr)¡ = 

0.7122 
Esquisto (Esquisto Taxco) Tlatlaya, Edo. Méx. K-Ar Ms 79±5 4 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. Rb-Sr WR,Bt 53.2 ± 0.4 3 Isocrona, 2 pts., 

(87Sr/86Sr)¡ = 

0.7152 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. K-Ar Bt 50.7 ± 1.8 2 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. Rb-Sr WR,Bt 50.3 ± 1.5 2 Isocrona, 3 pts., 

(87Sr/86Sr)¡ = 

0.7141 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. Rb-Sr Ms,Bt 48.2±2.5 3 Isocrona, 2 pts., 

(87Sr/86Sr)¡ = 

0.7223 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. 4OArP9Ar Bt 52.6±0.6 17 Edad de meseta 
Augen gneis granítico (MGT) Tizapa, Zacazonapan, Edo. Méx. 4OAr/39Ar Ms 64.1 ± 0.5 17 Edad de meseta 

Esquisto Cerro Los Berros, Zacazonapan- K-Ar WR 43.7 ± 1.1 15 
Temascaltepec, Edo. Méx. 

Esquisto granatífero Arroyo El Castillo, K-Ar WR 46.8 ± 1.2 15 
Zacazonapan-Temascaltepec, 
Edo. Méx. 

Esquisto Mina Tizapa, Zacazonapan, K-Ar WR 50.4 ± 1.3 15 
Edo. Méx. 



TABLA 6 {continuación} 
Grul!Q Arcelia-Palmar Chico {GAP} I rocas correlacionables 
Roca volcánica no Campo Morado, Gro. U-Pb Zm 137.4 - 19 4 muestras. 
especificada 145.9 Ma Detalles no 

especificados 
Roca volcánica no MamatIa, Edo. Mex. U-Pb Zm 138.7 - 19 2 muestras. 
especificada 139.7 Ma Detalles no 

especificados 
Diorita Presa del Bosque, Zitácuaro, K-Ar Hbl 129±5 6 

Mich. 
Homblendita San Pedro Limón, Edo. Méx. 4OArP9Ar Hbl 114 ± 3 7 Edad de meseta 
Dolerita Palmar Grande, Edo. Méx. K-Ar Hs 108 8 
Homblendita San Pedro Limón, Edo. Méx. 4OArP9Ar Hbl 105 ± 1 7 Edad de meseta 
Homblendita San Pedro Limón, Edo. Méx. 4OArP9Ar Hbl 104 ± 6 7 Edad de meseta 
Homblendita San Pedro Limón, Edo. Méx. 4OArP9Ar Hbl 100± 3 7 Edad integrada 
Filonita Tlalpujahua, Mich. K-Ar WR 89±2 6 
Gabro Arcelia, Gro. K-Ar WR 79.7 ±2.5 9 
Metandesita Presa Sta. Barbara, V. de Bravo, K-Ar WR 95.0 ± 3.2 15 

Edo. Méx. 
Filita Presa Ixtapantongo, V. de Bravo, K-Ar WR 52.8 ± 1.3 15 

Edo. Méx. 
Roca volcánicas I!oslaramídicas 
Toba riolítica, (R TilzapotIa) Taxco, Gro. K-Ar WR 49±3 10 
Basalto, (Fm. Balsas) El Caracol, Río Balsas, Gro. K-Ar WR 42 ± 1.4 11 
Riolita, (R. Tilzapotla) Taxco, Gro. K-Ar WR 36.9 ± 1.3 12 
Riolita, (R. Tilzapotla) Taxco, Gro. K-Ar Sa 35.5 ± 1.2 12 
Riolita Zacazonapan, Edo. Méx. 4OArP9Ar Sa 34.87 ± 20 Edad de meseta 

0.15 
Ignimbrita Tafetán-Tiztzio, Mich. K-Ar Sa 33.44 ± 1.7 13 
Toba riolítica Mata Redonda, V. de Bravo, K-Ar WR 33.6±0.9 15 

Edo. Méx. 
Ríolita porfidica Cerro El Peñón, Temascaltepec, K-Ar WR 31.6 ± 0.8 15 

Edo. Méx. 
Riodacita, (R. TilzapotIa) Otzoloapan, Edo. Méx. K-Ar WR 28.8 ± 3 6 
Andesita Las Anonas, V. de Bravo, Edo. K-Ar WR 2.7±0.5 15 

Méx. 
Basalto Zacazonapan, Edo. Méx. K-Ar (?) WR(?) 180 ± 80 16 

Ka 
Dacita N. S. T. De los Platanos, Edo. K-Ar (?) WR(?) 5±2Ka 16 

Méx. 
Rocas intrusivas I!oslaramídicas 
Dacita Piedra Parada, Zacualpan, Edo. Pb-a Zm 55 ±6 14 

Méx. 
Granodiorita Coaxcatlán, Gro. Pb-a Zm 50± 10 14 
Microdiorita Carácuaro, Mich. K-Ar PIg 48 ±2 6 
Lamprófido Arroyo El Castillo, K-Ar WR 46.6 ± 1.2 15 

Zacazonapan-Temascaltepec, 
Edo. Méx. 

1, de Cserna el al. (1974a); 2, Richard L. Armstrong (comunicación escrita, 3/nov./1980); 3, Hetwig (1982); 4, Fries y 
Rincón-Orta (1965); 5, Urrutia-Fucugachi y Linares (1981); 6, Jacobo-Albarrán (1986); 7, Delgado-Argote el al. 
(1992); 8, Ortíz-Hernández el al. (1991); 9, Ortíz-Hernández el al. (1992); 10, Linares y Urrutia-Fucugauchi (1981); 
11, de Cserna (1981); 12, de Cserna y Fries (1981); 13, Pasquaré el al. (1991); 14, de Cserna el al. (1974b); 15, 
Chávez-Aguirre y Mendoza-Flores (1998); 16, Blatier y Carmichael (1998); 17, Salinas-Prieto (1994); 18, Campa-
Uranga e Iriondo (2003); 19, Mortensen el al. (2003); 20, Blatier el al. (2001). Abreviaciones: B1, biotita; Hbl, 
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TABLA 7. ASOCIACIONES METAMÓRFICAS* EN EL ESQUISTO 
TEJUPILCO (ETJ) 

Tipo de roca 
Pelítica 

Máfica (Básica) 

Cuarzo feldespática 

Asociación mineral 
Mica blanca + biotita + almandino + cuarzo 
Mica blanca + biotita + almandino 
Almandino + biotita 
Almandino + clorita + biotita + mica blanca + cuarzo 
Cuarzo + mica blanca + biotita verde + grafito 
Cuarzo + mica blanca + grafito 
Cuarzo + mica blanca + clorita 
Mica blanca + clorita + cuarzo 
Mica blanca + biotita + cuarzo 
Mica blanca + cuarzo 
Mica blanca + albita + cuarzo 
Mica blanca + biotita verde + clorita 
Mica blanca + biotita verde + clorita + cuarzo 
Cuarzo + biotita verde + epidota 
Cuarzo + mica blanca + epidota 
Cuarzo + mica blanca + epidota + clorita 
Clinocloro + mica blanca ± cuarzo 
Clinocloro + mica blanca ± flogopita 
Cordierita ± biotita 
Cordierita + flogopita + rutilo 
Flogopita + rutilo + cuarzo 
Tremolitalactinolita + epidota + clorita + albita + calcita 
Clorita + albita + clinozoisita + cuarzo 
Tremolitalactinolita + clorita + clinozoisita + calcita 
Tremolitalaétinolita + epidota + clorita 
Tremolita + clinocloro ± flogopita ± epidota 
Cuarzo + clorita + albita + clinozoisita 
Clorita + clinozoisita + tremolita ± calcita 
Clorita + tremolita 
Clorita + epidota + actinolita 
Tremolita + clinocloro 
Actinolita ± titanita ± rutilo 
Clinopiroxena + tremolita ± titanita ± cuarzo 
Plagioclasa ± hornblenda verde ± titanita 
Cuarzo + mica blanca + biotita + epidota + albita ± clorita 
Cuarzo + albita + microclina ± plagioclasa 
Cuarzo + mica blanca + albita + microclina 
Cuarzo+ albita + mica blanca + epidota ± microclina 
Cuarzo + mica blanca + albita + epidota ± clorita 

* Asociación mineral con relación textural estable. La mayoría de las asociaciones mineral en el 
ETJ son típicas de la facies de esquisto verde, y corresponden esencialmente al principal evento 
de metamorfismo regional (M2). La presencia de almandino + mica blanca + biotita en las 
metapelitas indica, sin embargo, que la facies de anfibolita fue alcanzada durante M2, aunque 
localmente. Las asociaciones con cordierita en las metapelitas, y con clinopiroxena y plagioclasa 
± hornblenda en metabasitas corresponden a un evento cenozoico de metamorfismo de contacto 
(M3), y son comparables a la facies de corneana de hornblenda. Para mayor detalle ver el texto. 
Las asociaciones en las rocas cuarzo-feldespáticas corresponden esencialmente a las observadas 
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TABLA 8. ANÁLISIS DE ELEMENTOS MAYORES (% en peso) DE LAS ROCAS METAVOLCÁNICAS DEL ESQUISTO 
TEJUPILCO (ETJ) 

Esguistos verdes 
Muestra GSI ME-6 0593-3 F80 Kl5 ME-IU ME-43 F59 F62 593-4 CS39 F55 
(Compo (basalto) (basalto) (andesita (andesita (andesita) (andesita (andesita) (andesita) (andesita) (andesita) (andesita) (andesita) 
sición} basáltica} basáltica} basáltica} 
Si02 46.52 48.40 49.80 51.32 53.78 54.80 55.86 55.98 56.37 56.88 58.24 59.17 
Ti02 0.96 0.30 1.18 0.59 0.91 0.75 0.96 0.73 0.72 0.76 0.76 0.45 
Ah03 16.02 14.10 14.85 14.08 16.42 18.75 18.99 15.00 16.98 15.04 16.18 15.30 
Fe203 0.92 2.70 l.60 0.90 0.56 3.18 3.0 0.13 0.02 l.78 3.66 0.02 
FeO 7.41 9.20 8.04 6.94 7.68 7.30 5.28 5.21 7.65 6.23 3.96 5.53 
MnO 0.09 0.16 0.16 0.13 0.09 0.15 0.15 0.07 0.05 0.13 0.14 0.04 
MgO 9.48 10.50 6.55 10.49 7.98 4.60 3.47 3.47 3.50 9.32 3.88 5.60 
CaO 5.24 8.30 8.39 8.39 l.97 2.80 1.77 6.34 2.26 2.83 6.85 2.42 
Na20 4.49 2.14 2.68 3.89 3.62 l.67 4.29 4.95 2.32 l.61 2.85 4.78 
K20 0.03 0.34 l.63 0.19 0.99 2.10 1.58 0.55 l.85 <0.05 l.50 0.86 
P 20 5 0.09 0.18 0.20 0.14 0.04 0.28 l.40 0.08 0.28 0.06 0.08 0.10 
P. xC.* 8.19 l.78 4.18 2.59 4.63 2.40 3.26 6.53 4.10 4.84 2.67 4.55 
Total 99.44 98.10 99.26 99.65 98.67 98.78 100.01 99.04 96.10 99.39 100.77 98.82 

Mg# 67 62 55 71 63 45 44 54 45 68 49 64 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Análisis por emisión de plasma, FeO por titulación, *Pérdida por 
calcinación a 950 oC por gravimetría, la cual esencialmente corresponde a la pérdida de H20 + CO2, y está relacionada a la abundancia relativa de mica, anfibola 
y calcita en cada muestra. Mg# = 100Mg/(Mg + EFe). La composición litológica corresponde a la clasificación química de rocas volcánicas basada en el 
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TABLA 8. ~Continuaciónl 

Esguistos verdes Metaignimbritas 
Muestra 593-1 593-2 TQ-9 F21 ME26-3 ME-75 LOC2 TQ-5 ME-63 F79 
(Compo (andesita) (andesita) (dacita) (dacita) (riolita) (riolita) (riolita) (riolita) (riolita) (riolita) 
sición) 
Si02 59.42 61.72 65.97 69.13 73.24 74.00 74.49 75.00 76.80 77.32 
Ti02 0.90 0.97 0.17 0.39 0.11 0.04 0.02 0.04 0.05 0.14 
Ah0 3 16.78 15.23 15.97 13.90 15.07 17.10 15.50 10.00 14.60 12.17 
Fe203 2.01 2.53 2.00 0.67 0.38 0.10 0.25 0.90 0.10 0.04 
FeO 2.66 1.69 2.70 3.63 0.40 0.50 0.40 0.60 0.90 0.13 
MnO 0;06 0.07 0.05 0.03 0.01 0.03 0.01 0.05 0.08 0.01 
MgO 4.84 3.00 2.18 3.29 0.08 0.50 0.16 2.50 0.50 0.04 
CaO 3.11 6.45 2.59 1.66 0.12 0.10 0.19 0.31 0.55 0.07 
Na20 3.71 3.08 2.97 4.51 5.29 1.71 2.23 4.00 1.50 5.49 
K20 2.18 1.45 1.98 1.00 5.03 5.60 5.18 6.00 4.10 2.94 
P 20 S 0.14 0.17 0.08 0.10 0.02 0.07 0.04 0.06 0.07 0.01 
P.xC.* 3.34 3.69 3.56 2.08 0.23 0.30 2.01 0.59 0.80 0.52 
Total 99.15 100.05 100.22 100.39 99.98 100.05 100.48 100.05 100.05 98.88 

Mg# 66 57 46 58 16 60 30 76 47 30 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Análisis por emisión de plasma, 
FeO por titulación, ·Pérdida por calcinación a 950 oC por gravimetría, la cual esencialmente corresponde a la 
pérdida de H20 + CO2, y está relacionada a la abundancia relativa de mica, anfibola y calcita en cada muestra. Mg# 
= 100MgI(Mg + EFe). La composición litológica corresponde a la clasificación química de rocas volcánicas basada 
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TABLA 9. ANÁLISI~ DE ELEMENTOS TRAZA (ppm) DE LAS ROCAS 
META VOL CANICAS DEL ESQUISTO TEJUPILCO íET:!l 

Esguistos verdes Metaignimbritas 
Muestra 0593-3 593-4 CS39 593-1 593-2 (e) ME26-3 LOC2 

(andesita (andesita) (andesita) (andesita) (dacita) (riolita) (riolita) 
basáltica} 

Rb 50 <1 32 39 29 80 192 
Cs 4.9 <0.5 1.5 2.0 1.4 0.59 4 
Ba 407 <15 681 585 597 1010 1141 
Sr 269 261 365 339 513 96 50 
Ta 1.1 0.8 0.7 0.3 0.7 0.9 1.0 
Nb 24 18 17 6 17 15 15 
Rf 2.0 2.2 2.5 3.1 2.4 5.3 2.3 
Zr 136 144 159 177 150 234 46 
Y 20 16 22 17 18 3 7 
Th 3.2 2.8 2.5 3.0 2.3 7.2 5.5 
U 1.0 1.0 1.0 1.0 0.8 2.9 4.0 

Th/Yb 1.6 1.4 1.25 1.5 1.15 2.0 6.1 
Ta/Yb 0.55 0.4 0.35 0.15 0.35 0.25 1.1 
Zr/Y 6.8 9.0 7.23 10.41 8.33 78 6.57 

La 15 9 10 11 10 12 3.5 
Ce 30 18 19 23 21 20 5.8 
Pr n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. 2.18 1.0 
Nd 9 6 8 7 12 11.0 3.5 
Sm 3.9 2.7 3.3 3.2 3.3 3.4 1.1 
Eu 1.2 0.6 0.9 1.0 1.0 0.4 0.1 
Gd n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. 1.2 1.4 
Tb <1 <1 <1 <1 <1 0.13 0.2 
Dy n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. 0.5 1.5 
Ro n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. 0.15 0.42 
Er n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. 0.50 0.80 
Tm <10 <10 <10 <10 <10 0.11 0.3 
Yb 2 2 2.0 2 2 3.6 0.90 
Lu 0.2 0.2 0.3 0.2 0.2 0.5 0.10 

Eu/Sm 0.30 0.22 0.27 0.31 0.30 0.12 0.09 
(La I Sm)N 2.42 2.10 1.91 2.17 1.91 2.22 2.0 
íLa/Lu~ 7.8 4.68 3.46 5.72 5.2 2.49 3.64 

Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Rb, Ba, Sr, 
Nb, Zr e Y fueron analizados por fluorescencia de rayos-X, los elementos de tierras raras, Cs, Ta, 
Rf, Th Y U por activación neutrónica; n.a., no analizado; (c), clasto. Algunos de los análisis por 
fluorescencia de rayos-X fueron corroborados en el LUGIS. 
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TABLA 10. DESCRIPCION y LOCALIZACIÓN DE MUESTRAS FECHADAS EN 
EL PRESENTE TRABAJO 

Muestra 
GI02 

AGNl 

Mex-l 

Mex-2 

Mex-3 

ME25-2 

MEl-l 

MEI-2 

01-1 

Descripción 
Metagranito Tizapa (MGT). Augen 
gneis granítico. Porfiroclástos ofKfs y 
Qtz circundados por agregados foliados 
de Kfs, Bt y Qtz. 
Metagranito Tizapa (MGT). Augen 
gneis granítico. La estructura de augen 
gneis está ligeramente desarrollada y 
cambia gradualmente a granito 
isotrópico. 
Sulfuro masivo tipo Kuroko. Sp, Py, 
Fre, Cep, Gn y Apy. 
Sulfuro masivo tipo Kuroko. Sp, Py, 
Fre, Ccp, Gn y Apy. 
Sulfuro masivo tipo Kuroko. Sp, Py, 
Fre, Ccp, Gn y Apy. 
Esquisto blastomilonítico de cuarzo­
muscovita. El esquisto, que está 
fuertemente foliado y lineado, cambia 
gradualmente a augen gneiss granítico. 
El esquisto consiste de una asociación 
granoblástica foliada de Qtz, Ms, granos 
ofOr, Mc y Tur. 
Esquisto de flogopita. PhI, Cchl, Ms, 
Crd poikiloblástica, y Rt. Pequeños 
cuerpos lenticulares intercalados con 
esquisto verde. 
Esquisto de biotita. Porfiroclástos de PI 
circundados por agregados foliados de 
Bt, Chl, Qtz, Ep Y Ms. Zone rica en 
biotita en esquisto verde. 
Esquisto de muscovita. Ms, Qtz, Ab, Bt, 
Y Rt. Pequeños cuerpos lenticulares 
intercalados con esquisto verde. 

Localización 
Arroyo El Ahogado, cerca de la mina Tizapa, 
Zacazonapan. Lat. 19° 02' 00" N, Long. 100° 13' 38" 
W. 

Arroyo Frío, cerca de La Finca y San Pedro 
Tenayac. Lat.l9° 01' 36" N, Long. 100° 12' 23" W. 

Mina Tizapa, Zacazonapan. Lat.19° 02' 10" N, Long. 
100° 13' 55" W. 
Mina Tizapa, Zacazonapan. Lat.l9° 02' 10" N, Long. 
100° 13' 55" W. 
Mina Tizapa, Zacazonapan. Lat.l9° 02' 10" N, Long. 
100° 13' 55" W. 
Arroyo El Ahogado, cerca de la mina Tizapa, 
Zacazonapan. Lat.l9° 01' 49" N, Long. 100° 13' 35" 
W. 

Río Temascaltepec, Los Martinez, 9 km al NNW de 
Tejupilco. Lat.18° 59' 16" N, Long. 100° 10',48" W. 

Los Martinez, 9 km de NNW de Tejupilco. Lat.18° 
59' 16"N, Long. 100° 11' 00" W. 

Los Martinez, 9 km de NNW de Tejupilco. Lat.18° 
58' 48" N, Long. 100° lO' 58" W. 



TABLA 10 (continuación) 
04-1 

ME26-2 

ME26-1 

ME:3-3 

ME3-1 

EN-179 

07-1 

ME3-2 

Esquisto de calcita-muscovita. Cal, Qtz, 
Ms y Hem despues de Py. Pequeño 
cuerpo lenticular en zona de 
cabalgadura (¿esquisto filonítico?) 
sobreyacido por metatoba riolítica. 
Lava almohadillada de composición 
basáltica. Roca hipocristalina; PI 
hipidiomórfica en matriz de 
microcristales ofPI, palagonita, y 
amigdalas rellenas de Cal, ehl, y/o Ab, 
Prh y Pmp. Lava interestratificada con 
pizarra y caliza turbidítica. 
Lava almohadillada de composición 
basáltica. Roca hipocristalina; PI 
hipidiomórfica en matriz de 
microcristales of PI, palagonita, y 
amigdalas rellenas de Cal, Chl, y/o Ab, 
Prh y Pmp. Parte inferior de un paquete 
de cientos de metros de espesor de lava 
almohadillada. 
Batolito Tingambato. Granodiorita de 
homblenda; Na-PI, Kfs, Hbl, Qtz, Mag, 
Ttn. 
Granito Temascaltepec. Granito de 
biotita; Or, Na-PI, Qtz, Bt. 
Granito Temascaltepec. Granito de 
biotita; Or, Na-PI, Qtz, Bt. 
Tronco Ixtapan del Oro. 
Cuarzomonzonita; Na-PI, Or, Qtz, Aug, 
Bt, Mag. 
Cuello volcánico El Peñón. Riolita 
porfidica; fenocristales de Qtz y Sa en 
matriz afanítica conteniendo Qtz, Kfs, 
PI y Hem. 

Cerro de la Pila, parte inferior de la falda norte, 5.5 
km al SSE de Zacazonapan. Lat.l9° 01' 54" N, 
Long.IOO° 14' 56" W. 

El Limón, camino San Juan AcatitIán-EI Sauz, 13 km 
al NW de Tejupilco. Lat.lSo 59' O 1" N, Long. 1 00° 14' 
34"W. 

Los Epazotes, camino viejo Tejupilco-Luvianos, S km 
al W de Tejupilco. Lat.lSo 55' 00" N, Long. 1 00° 13' 
4S"W. 

La Punta de Tingambato, camino Zuluapan- planta 
eléctrica El Infiemillo(Las Mesas). Lat.19° 04' 45" N, 
Long. 100° 24' 3S" W. 
Los Timbres, carretera Temascaltepec- Zacazonapan. 
Lat.l9° 02' 45" N, Long. 100° OS' 51" W. 
Los Timbres, carretera Temascaltepec- Zacazonapan. 
Lat.l9° 02' 45" N, Long.IOO° OS' 51" W. 
Ixtapan del Oro, camino viejo a la presa del Bosque, 
Zitácuaro. Lat.l9° 15' 50" N, Long. IOO° 16' 34" W. 

Cerro El Peñon, El Peñón, carretera Tamascaltepec­
Zacazonapan. Lat.l9° 03' 14" N, Long. 100° 06' 49" 
W. 

Abreviaciones: Ab, albita; Apy, arsenopirita; Aug, augita; Bt, biotita; Cal, calcita; Cep, calcopirita; Cchl, 
clinocloro; Chl, clorita; Crd, cordierita; Ep, epidota; Fre, freibergita; Gn; galena; Hbl, homblenda; Hem, 
hematita; Kfs, feldespato potásico; Mag, magnetita; Me, microclina; Ms, muscovita; Na-PI, plagioclasa sódica; 
Or, ortoclasa; PhI, tlogopita; PI, plagioclasa; Pmp, pumpel1yita; Prh, prehnita; Py, pirita; Qtz, quarzo; Rt, rutilo; 
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TABLA 11. DATOS ISOTÓPICOS U-Pb PARA ZIRCÓNES DEL METAGRANITO TIZAPA 
Muestra y Wt(mg) Concentraciones Relaciones atómicas Edªdes aparentes (Ma) 
fracciones 

238U 206Pb* 206Pb* 208Pb* 206Pb* 207Pb* 207Pb* 206Pb* 207Pb* 207Pb* 

~EEml ~EEml 204Pb 206Pb* 238U 235U 206Pb* 238U 235U 206Pb* 

GI02-1I2 0.0250 527.5 36.8 56539.0 0.085 0.0705(0.08) 0.6480(0.10) 0.0667(0.06) 493.3 507.3 826.8 
-#1 0.0260 234.5 13.5 1010.9 0.089 0.0575(0.21 ) 0.5810(0.28) 0.0732(0.18) 360.7 465.1 1020.0 
-2/2 0.0310 484.5 20.7 7353.9 0.086 0.0435(0.10) 0.3513(0.12) 0.0586(0.06) 274.5 305.7 551.4 
-#3 0.0310 178.7 6.3 3282.9 0.085 0.0358(0.21 ) 0.2863(0.26) 0.0580(0.15) 226.8 255.6 528.7 

AGNI-A1 0.0120 771.0 30.4 4654.0 0.089 0.039901(0.10) 0.32816(0.16) 0.059649(0.11 ) 252.2 288.2 590.9 
-A2 0.0100 1035.7 39.5 9619.7 0.071 0.039005(0.14) 0.35100(0.17) 0.065266(0.08) 246.7 305.5 782.9 
-B1 0.0129 537.4 18.9 7771.4 0.067 0.036281(0.13) 0.29272(0.18) 0.058517(0.12) 229.7 260.7 549.2 
-B2 0.0100 678.0 20.9 3937.1 0.083 0.031509(0.19) 0.22700(0.29) 0.052249(0.22) 200.0 207.7 296.3 
-Cl 0.0150 755.5 29.8 5941.8 0.068 0.040813(0.10) 0.32515(0.15) 0.057780(0.11 ) 257.9 285.9 521.4 
-C2 0.0130 1180.3 35. 7 1666.6 0.101 0.030505(0.12) 0.21570(0.23) 0.051284(0.19) 193.7 198.3 253.6 

Las 10 fracciones diferentes de zircónes fueron seleccionadas y analizadas por Samuel A. Bowring en los laboratorios Geochron en Cambridge, 
Ma., a partir de concentrados previamente obtenidos en taller de separación de minerales del Instituto de Geología, UNAM. La concentración de 
zircónes fue hecha por Consuelo Macías-Romo por medio del procedimiento tradicional de trituración, molienda y tamizado a -140+200 y -
200+325 mallas, mesa Wiljley, separación magnética, de líquidos pesados, y separación manual. 
*Pb radiogénico. Los zircónes fueron analizados usando un trazador mezclado de 2osPb_233U_235U. Todas las fracciones fueron pulidas (Krogh, 
1982). El peso de las muestras fue estimado usando un videomonitor con una pantalla enrejillada. La disolución del zircón se hizo siguiendo los 
métodos de Krogh (1973) y Parrish (1987). La separación de Pb y U fue realizado usando HCI. Las constantes de decaimiento usadas para el 238U 
y 235U son 0.15513 x 10.9 año·1 y 0.98485 x 10-9 año-1 (Steiger y Jiiger, 1977). Las correcciones de Pb común fueron hechas usando el modelo de 
Stacey y Kramers (1975). Para todos los análisis los blancos de U y Pb fueron 1pg ± 50 % Y 3.5 pg ± 50 %, respectivamente. Los análisis fueron 
hechos en un espectrómetro de masas VG Sector 54 en la modalidad de intercambio de trazador (peak-switching mode) usando la perilla Daly y 
conteo de iones. El procesamiento de datos y errores analíticos fue hecho por medio del programa ISOPLOT de Ludwig (1991), y todos los errores 
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TABLA 12. RESULTADOS DE REGRESION* DE LOS DATOS 
U-Pb DE ZIRCÓN 

Parámetros de regresión (no I.S. (Ma) 1.1. (Ma) MSWD 
forzados) 
5 puntos (C2,B2,#3,BI,#I) 1481 ±35 189± 1.9 13 
5 puntos (C2, B2, CI, 2/2, 1/2) 1032 ± 57 189 ± 12 270 
5 puntos (C2, B2, #3, BI, Al) 1288 ± 301 184 ± 19 440 
4 puntos (C2, B2, CI, 2/2) 958 ± 82 181 ± 11 43 
4 puntos (C2, B2, #3, BI) 1466 ± 119 188.7 ± 4.1 16 
4 puntos (C2, B2, BI, Al) 1282 ± 461 185 ± 29 529 
3 puntos (C2, B2, Al) 1242 ± 126 186.5 ± 7.4 4.3 
3 puntos (C2, B2, 1/2) 1030.7 ± 2.1 183.19 ± 0.62 1.7 
3 puntos (C2, B2, CI) 991 ± 114 182.4 ± 9.9 3.8 
2 puntos (C2, B2) 1114 ± 123 184.7 ± 2.1 0.0 
* Programa de regresión lineal de Ludwig (1991). I.S., intersección 
superior; 1.1., intersección inferior; MSWD, desviación media cuadrática 
ponderada (por sus siglas en inglés). Las fracciones están entre 
parentesis. . - -- - ... . ....... ---... .... . 5 - .-- ._--~-.. - m -ys"·- ·"-; ... "; 



TABLA 13. RESULTADOS ANALÍTICOS 4oAr¡39 Ar 

T (OC) Ca/K L 39 Ar Edad (Ma) ± la 

Muestra ME25-2 (muscovita, esquisto blastomilonítico), peso = 68 mg, tamaño 
de grano 177-250 /lm 
600 0.008 
700 0.038 
800 0.128 
900 0.268 
1000 0.488 
1100 0.738 
1200 
1300 
1450 
1600 

0.928 
0.958 
0.974 
1.000 

47.6± 6.2 
48.2 ± 1.8 
50.8 ± 0.6 
56.4 ± 0.4 
57.8 ± 0.3 
58.4 ± 0.2 
59.0± 0.2 
56.3 ± 1.7 
52.0±4.8 
50.5 ± 2.1 

Edad integrada (de gas total) = 56.7 ± 0.3 Ma 
Edad de meseta = 58.37 ± 0.1 Ma (1000-1300 oC; 66 % del 39 Ar total) 
Muestra ME26-2 (roca entera, lava almohadillada), peso = 286 mg, tamaño de 
grano 500-710 /lm 
400 5.0 
500 4.5 
600 11 
800 9.5 
900 3.0 
1100 3.5 
1150 
1200 
1300 
1600 

13.5 
37.5 
106.5 
113 

0.006 
0.029 
0.269 
0.559 
0.759 
0.899 
0.929 
0.937 
0.951 
1.000 

80.0±40.0 
91.0 ± 12.0 
105.2 ± 1.2 
104.0 ± 1.0 
101.5 ± 1.5 
100.0 ± 2.0 
86.3 ± 9.1 
86.1 ± 31.8 
86.0 ± 20.5 
96.2 ±4.7 

Edad integrada (de gas total) = 101 ± 1.0 Ma 
Edad de meseta = 103.1 ± 1.3 Ma (600-1100 oC; 87 % del 39 Ar total) 
Muestra ME26-1 (roca entera, lava almohadillada), peso = 277 mg, tamaño de 
grano 500-710 /lm 
400 3.6 0.004 83.2 ± 23.3 
500 3.3 0.026 86.4 ± 5.2 
600 3.5 0.136 97.0 ± 1.0 
800 4.4 0.197 99.1±1.6 
950 1.5 0.307 96.0 ± 1.0 
1050 1.6 0.580 94.4 ± 0.4 
1300 8.8 0.890 90.0± 0.2 
1600 6.8 1.000 93.2 ± 1.0 
Edad integrada (de gas total) = 93.4 ± 0.4 Ma 
La preparación de muestras y las detenninaciones 40 Ar/39 Ar fueron hechas por la Dra. M. López­
Martínez del Centro de Investigación y de Educación Superior de Ensenada (CICESE), Ciencias de 
la Tierra, Ensenada, B. C., Méx. 
Las muestras fueron irradiadas en el reactor de uranio enriquecido de la Universidad de McMaster 
en Hamilton, Ontario. La muestra ME25-2 fue molida y tamizada a fracciones de 60-80 y 80-120 
mallas, y de la primera fracción se obtuvo un concentrado de muscovita de 68 mg para el análisis. 
La muestra ME26-2 y ME26-1 fueron molidas y tamizadas a - 25 + 60 mallas, lavadas en HCI 
(disuelto al lO %) para la lixiviación de carbonatos; posteriormente fueron tamizada otra vez a - 25 
+ 35 mallas, de cuya fracción se obtuvieron 227 y 286 mg para el análisis, respectivamente. 
T, temperatura de cada meseta; CaIK, relación de Ca/K en cada etapa; L 39 Ar, acumulado de 39 Ar 
liberado. El criterio aplicado aquí para definir una meseta es que al menos tres fracciones o etapas 
contiguas deben concordar dentro de sus errores 2 cr y en conjunto constituir más del 50 % de la 
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TABLA 14. GEOCRONOLOGÍA K-Ar 

Muestra Tipo de Roca Material K 
Fechado (%wt) 

Esquisto Tejupilco (ETJ) 
ME25-2 Equisto de Qtz-Ms Ms 
ME 1-1 Esquisto de Phi Phi 
MEI-2Esquisto de Bt Bt 
O 1-1 Esquisto de Ms Ms 
04-1 Esquisto pelítico- Ms 

calcáreo 
Rocas intrusivas 
ME3-3 Granodiorita (batolito Hbl 

Tingambato) 
ME3-3 Granodiorita (batolito WR 

Tingambato) 
ME3-1 Granito Temascaltepec Bt 
EN-179 Granito Temascaltepec Bt 
07 -1 Cuarzomonzonita PI 

(tronco de 1. del Oro) 
Rocas volcánicas post-laramídicas 
ME3-2 Riolita MX 

8.58 
4.43 
5.71 
6.83 
6.42 

0.66 

5.49 

6.80 
6.87 
1.21 

7.12 

40}\r* 40}\r* 

(10JOmol/g) (%) 

8.93 
3.87 
4.83 
6.83 
6.02 

1.27 

9.26 

6.13 
6.62 
0.67 

3.87 

93 
75 
83 
93 
91 

77 

89 

88 
95 
67 

79 

Edad 
(Ma) 

59±3 
50±2 
48±2 
57±3 
53 ±3 

107± 5 

95 ± 5 

51 ± 3 
48.6± 2 
32±2 

31 ±2 
Análisis hechos por D. J .. Terrell y M. Escudero-Badilla en el Instituto Mexicano del 
Petróleo, Ciudad México. *}\r radiogénico. Todas las edades K-}\r están 
estandarizadas a las constantes de decaimiento recomendadas por Steiger y Jager 
(1977). Abundancia de 40Kl KTotal = 1.167 X 10-4 mol/mol. Abreviaciones: Bt, biotita; 
Hbl, homblenda; Ms, muscovita; PI, plagioclasa; Phi, flogopita; Qtz, cuarzo; WR, roca 
entera; MX, matriz. 
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TABLA 15. ANÁLISIS DE ELEMENTOS MAYORES (% en peso) DEL META GRANITO TIZAPA 
!MGT} 

Mstra. TC1 TCIA TC7 TC7A TC7B TCSO TCS1 TCS3 TCS3A TCS4 TQ1 TQ2 FI 
Si02 66.30 69.80 66.53 68.00 66.60 70.33 69.29 67.46 69.80 68.14 67.10 68.40 68.4 
Ti0 2 0.55 0.60 0.75 0.84 0.83 0.45 0.65 0.45 0.65 0.38 0.48 0.58 0.74 
Ah0 3 14.40 13.50 14.16 14.40 14.30 15.25 14.42 17.47 14.20 16.49 14.22 13.15 14.3 
Fe203 0.75 3.72 1.49 1.56 4.24 2.64 1.62 2.83 0.95 3.04 0.90 0.60 1.29 
FeO 3.85 2.43 3.98 2.44 2.49 0.87 2.74 2.21 2.32 2.02 3.52 4.50 2.67 
MnO n.d. 0.05 n.d. 0.07 0.07 0.01 0.02 0.04 0.05 0.03 0.08 0.09 0.07 
MgO 2.46 1.42 3.14 1.71 1.74 1.05 1.36 0.58 1.35 0.37 2.79 2.60 2.02 
CaO 2.59 1.85 1.92 1.29 1.31 1.20 1.29 0.74 1.21 0.91 2.23 1.80 2.07 
Na20 2.05 2.89 2.60 2.86 2.90 2.20 2.85 2.60 2.90 2.0 3.05 2.05 . 3.28 
K20 4.25 3.83 4.96 4.18 4.29 4.40 4.88 4.91 4.55 4.80 3.46 3.90 3.82 
P 20 S 0.10 0.10 0.15 0.15 0.19 0.14 0.22 0.13 0.06 0.34 1.17 1.20 0.13 
P. xC.* 1.35 1.09 1.68 1.40 1.39 1.28 1.40 1.03 0.89 1.06 0.80 1.20 1.41 
Total 99.45 98.85 100.21 98.90 97.86 99.82 100.74 100.45 98.93 99.58 99.80 100.07 99.67 

K2O/Na2O 2.07 1.32 1.91 1.46 1.47 2.00 1.71 1.89 1.57 2.40 1.13 1.90 1.16 

ah 9.18 11.57 12.61 11.96 12.26 8.05 12.08 10.29 12.13 7.33 12.86 7.83 14.58 
an 6.45 3.89 5.18 2.63 2.59 2.08 2.37 1.27 2.71 0.96 1.61 0.46 4.66 
or 12.56 10.12 15.87 11.53 11.97 10.63 13.64 12.82 12.57 11.60 9.60 9.80 11.17 

RI 1.81 1.52 1.47 1.56 1.52 1.82 1.45 1.82 1.46 1.94 1.62 1.73 1.50 
R2 1.14 1.10 1.08 1.24 1.21 1.44 1.17 1.60 1.19 1.63 1.11 1.21 1.08 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Análisis por emisión de plasma; FeO por 
titulación, *Perdida por calcinación a 950 oC por gravimetría. Minerales normativos en formula mole %, RI = Ah03/(Na20 + 
K2()J lIlolar)! ~t~!,-I~~!(CaO + Na~O + ~2QHm.<?~Il!)~~.~ ____ .... • ••. • _ , __ "'-"-==_"'-"----=='"=--;~ __ ·=u· __ , - ,- _ _ .~ .=,,....--'=_"= .. ,"'.,-• ... ,.,._", ..,. .... ·r . .. , 



TABLA 16. ANÁLISIS DE ELEMENTOS TRAZA (ppm) DEL METAGRANITO 
TIZAPA~MGTI 

Muestra TC1 TC1A TC7A TC7B TC50 TC51 TC53 TC53A TC54 
Rb 206 224 170 209 203 187 210 232 194 
Ba n.a. 720 800 850 n.a. n.a. n.a. 830 n.a. 
Sr 214 168 210 196 187 164 179 134 196 
Ta n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. 1.6 n.a. 
Nb 14 19 13 19 13 12 17 21 14 
Zr 227 212 225 245 226 272 246 265 231 
Y 17 40- 15 74 18 16 18 26 17 
Th n.a. 12.3 12 12 n.a. n.a. n.a. 12.7 n.a. 
U n.a. 3.6 3.4 3.4 n.a. n.a. n.a. 3.8 n.a. 

Rb/Zr 0.91 1.05 0.75 0.85 0.89 0.69 0.85 0.87 0.84 

La n.a. 31.0 34.0 35.9 n.a. n.a. n.a. 28.0 n.a. 
Ce n.a. 62 65 72 n.a. n.a. n.a. 64 n.a. 
Pr n.a. 7 7.4 10 n.a. n.a. n.a. 7 n.a. 
Nd n.a. 29 31 37 n.a. n.a. n.a. 26 n.a. 
Sm n.a. 6.0 7.30 7.17 n.a. n.a. n.a. 6.60 n.a. 
Eu " . n.a. 0.8 1.2 1.1 n.a. n.a. n.a. 0.8 n.a. 
Gd n.a. 5 7 6 n.a. n.a. n.a. 4.6 n.a. 
Tb n.a. 1.1 1.0 1.0 n.a. n.a. n.a. 0.8 n.a. 
Dy n.a. 5.4 6.4 5.4 n.a. n.a. n.a. 4.8 n.a. 
Ho n.a. 1.1 1.0 1.1 n.a. n.a. n.a. 1.5 n.a. 
Er n.a. 4 4 5 n.a. n.a. n.a. 5.4 n.a. 
Tm n.a. 0.6 0.5 0.6 n.a. n.a. n.a. 0.5 n.a. 
Yb n.a. 3.5 3.5 3.7 n.a. n.a. n.a. 3.3 n.a. 
Lu n.a. 0.47 0.51 0.52 n.a. n.a. n.a. 0.42 n.a. 

IREE 156.97 169.81 186.49 153.72 

Eu/Sm 0.13 0.16 0.15 0.12 
(LalSm)N 3.24 2.92 3.14 2.66 
(LalLu)N 6.86 6.93 7.18 6.93 
EulEu* 0.45 0.51 0.51 0.44 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Rb, 
Ba, Sr, Nb, Zr e Y fueron analizados por fluorescencia de rayos-X, los elementos de 
tierras raras, Ta, Th y U por activación neutrónica; n.a., no analizado. . ... . ....... - .. - ....._- _... - -_ .- r - . -' -_.. -_ . - o .- 7 - 0-g 



TABLA 17. ASOCIACIONES METAMÓRFICAS* EN EL GRUPO 
ARCELIA-P ALMAR CHICO 

Tipo de roca Asociación mineral 
Pelítica y pelítico-calcárea Cuarzo + mica blanca + clorita ± hematita 

Cuarzo + mica blanca + calcita ± leucoxeno 
Cuarzo + calcita + epidota 

Máfica (Básica) 

Cuarzo + albita + calcita 
Cuarzo + mica blanca + clorita + calcita 
Cuarzo + albita + mica blanca + calcita 
Pumpellyita + albita + cuarzo 
Clorita + albita + pumpellyita + cuarzo ± leucoxeno 
Clorita + albita + cuarzo 
Pumpellyita + clorita + epidota 
Calcita + pumpellyita 
Pumpellyita + clorita + cuarzo 
Albita + epidota + clorita + calcita + cuarzo 
Albita + cuarzo + pumpellyita + calcita 
Clorita + prehnita + pumpellyita + cuarzo + albita 
Clorita + prehnita + calcita ± cuarzo 
Calcita + prehnita + cuarzo 
Prehnita + albita + clorita + calcita 

* Asociación mineral con relación textural estable. Las asociaciones típicas del metamorfismo de 
muy bajo grado (Winkler, 1976); o facies de prehnita-pumpellyita (Cho et al., 1986; Liou et al., 
1987) son: pumpellyita + prehnita + clorita + albita ± cuarzo, prehnita o pumpellyita + clorita + 
calcita + albita, o pumpellyita + prehnita, pumpellyita + epidota, prehnita + epidota ± clorita + 
cuarzo + albita. Para discusión ver el texto. 
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TABLA 18. ANÁLISIS DE ELEMENTOS MAYORES (% en peso) DE LAS ROCAS VOLCÁNICAS DEL GRUPO 
ARCELIA-P ALMAR CHICO !GAPlz PARTE INFERIOR 

Muestra F43 TC34 J122S TJZS2 OP27 U60 ME12- JPL TC3S ST2" STS" M93- M93-1Sb M93-17b M93-1Sb 

23 12b 

(Composi (basanita) (basalto) (basalto) (traqui (traqui (basalto) (basalto) (traqui (traqui (andesita (basalto) (traqui (basalto) (basalto) (traqui 
ción) basalto) basalto) andesita andesita basáltica) andesita) basalto) 

basáltica~ basáltica) 

Si02 43.48 46.04 47.10 47.81 48.21 48.65 48.92 49.40 53.76 49.1 47.5 51.7 45.8 44.5 47.1 
Ti02 1.49 1.69 1.65 2.43 1.0 1.92 1.73 1.79 1.87 1.9 2.0 2.1 1.9 0.9 1.0 
Ah0 3 19.57 13.83 15.75 15.65 15.79 15.96 16.61 16.70 15.39 15.5 15.2 16.8 15.0 15.1 17.5 
Fe203 0.33 1.36 2.44 2.02 1.14 0.57 1.46 1.08 0.95 1.0 0.8 1.3 1.5 0.9 1.0 
FeO 5.14 7.73 5.04 7.19 5.79 7.65 7.33 5.79 6.79 8.7 10.3 4.9 6.82 7.0 6.7 
MnO 0.10 0.19 0.13 0.14 0.23 0.12 0.15 0.11 0.12 0.2 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 
MgO 3.64 8.31 8.41 5.71 5.47 7.34 7.32 8.44 6.37 4.9 5.0 4.3 5.0 6.4 6.7 
Cao 9.97 9.98 7.93 8.10 10.97 9.17 7.51 5.35 5.60 8.6 10.1 4.7 12.3 12.6 8.0 
Na20 4.61 3.06 2.47 4.43 4.41 3.50 4.03 3.90 5.43 3.7 3.6 6.5 4.1 4.1 4.2 
K20 2.0 0.55 1.68 0.78 0.81 0.24 0.15 1.71 0.34 0.3 0.3 0.7 0.2 0.2 0.9 
P 205 0.39 0.27 0.30 0.42 0.11 0.21 0.24 0.33 0.25 0.3 0.3 0.5 0.3 0.1 0.1 
P. x c.* 8.12 5.75 5.67 5.40 4.95 3.48 4.23 4.83 2.94 5.2 4.2 5.4 6.6 7.4 5.2 
Total 98.84 98.76 99.57 100.08 98.88 98.81 99.56 99.43 99.81 99.3 99.4 98.9 99.7 99.3 98.6 

MS# 54 62 67 53 59 62 60 69 60 48 45 56 53 59 61 

Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Análisis por emisión de plasma, FeO por titulación, *Pérdida por calcinación a 
950 oC por gravimetría, la cual esencialmente corresponde a la pérdida de H20 + CO2 , y está relacionada a la abundancia relativa de zeolitas, clorita, epidota, 
prehnita, pumpel1yita y calcita en cada muestra. Mg# = 100Mg/(Mg + EFe). La composición litológica corresponde a la clasificación química de rocas volcánicas 
basada en el diagrama álcalis-sílice (Le Bas et al., 1986) (análisis anhídro recalculado al 100 %). La composición alcalina de algunas muestras puede ser en parte 
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TABLA 19. ANÁLISIS DE ELEMENTOS TRAZA (ppm) DE LAS ROCAS VOLCÁNICAS DEL 
GRUPO ARCELIA-P ALMAR CHICO ~GAP!, PARTE INFERIOR 

Muestra TC34 TJZS2 OP27 ME12-23 TC3S ST2a STSa M93-12b M93-1Sb M93-17b M93-1Sb 
(basalto) (traqui (traqui (basalto) (traqui (andesita (basalto) (traqui (basalto) (basalto) (traqui 

basalto) basalto) andesita basáltica) andesita) basalto) 
basáltica2 

Rb 7 7 n.a. 2 5 5 5 3 5 8 12 
Cs <0.50 0.50 1.1 <0.5 <0.50 
Ba 480 317 n.a. 222 397 406 131 358 72 18 111 
Sr 205 246 n.a. 268 222 229 325 264 249 319 240 
Ta 0.7 1.4 <1.0 0.9 0.8 
Nb 15 19 n.a. 17 16 15 14 12 12 2 3 
Hf 2.8 4.8 1.6 2.5 2.9 
Zr 118 208 72 118 138 246 226 189 170 63 70 
Y 25 42 20 27 31 41 39 46 39 23 25 
Th 0.6 1.1 0.4 0.7 0.5 
U <1.0 <1.1 <0.1 <1.0 <1.0 

ThIYb 0.20 0.25 0.21 0.28 0.17 
TaIYb 0.23 0.32 0.36 0.26 

·ZrIY 4.72 4.95 3.6 4.37 4.45 6 5.8 4.1 4.4 2.7 2.8 
ZrlNb 7.86 10.95 6.94 8.62 16.4 16.1 15.8 14.2 31.5 23.3 

La 5.50 14.0 2.40 10.0 8.10 12.9 12.5 11.2 11.3 10.7 3.1 
Ce 13.0 33.0 7.60 20.0 18.0 28.2 29.4 29.8 28.4 27.1 9.1 
Pr 2.39 5.50 1.38 3.50 3.18 
Nd 9.0 23.0 7.5 12.0 12.0 18.8 18.2 20.9 18.6 18.9 8.5 
Sm 3.6 6.6 2.4 3.9 4.1 5.2 5.0 5.5 4.6 4.5 2.4 
Eu 0.87 2.20 0.76 1.30 0.83 1.5 1.5 1.8 1.7 1.7 1.0 
Gd 4.8 8.2 3.4 5.6 5.5 6.5 6.4 9.3 7.9 4.9 4.8 
Tb 0.8 1.40 0.6 0.9 0.9 
Dy 5.0 8.1 3.6 5.2 5.9 6.7 6.7 7.6 6.3 6.1 4.0 
Ho 1.08 1.65 0.83 1.15 1.23 1.3 1.2 
Er 3.0 4.7 2.3 3.0 3.5 
Tm 0.40 0.64 0.32 0.44 0.47 
Yb 3.0 4.4 1.9 2.5 3.0 3.8 3.6 3.8 3.2 3.2 2.1 
Lu 0.4 0.6 0.3 0.4 0.4 0.6 0.5 0.7 0.6 0.5 0.3 

EulSm 0.24 0.33 0.32 0.33 0.20 0.29 0.30 0.33 0.37 0.38 0.42 
(La/Sm~ 0.96 1.33 0.63 1.61 1.24 1.56 1.57 1.28 1.54 1.49 0.81 
~LalLU}N 1.43 2.43 0.83 2.60 2.11 2.24 2.16 1.66 1.96 2.23 1.07 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Rb, Ba, Sr, Nb, Zr e Y fueron analizados por 
fluorescencia de rayos-X, los elementos de tierras raras, Cs, Ta, Hf, Th y U por activación neutrónica; n.a., no analizado. Algunos 
d~ los aná!~sispor !}~?rescencia d~ rayos-X fuer~~ corrobora~os eI!_el LUQI~. aOrtíz-Hem~dez (1992); bFreyd~er et alj I996). _ 



TAB!-A 20. ANÁLISIS DE ELEMENTOS MAYORES (% en peso) DE LAS ROCAS 
VOL CANICAS DEL GRUPO ARCELIA-P ALMAR cmco ~GAP}, PARTE SUPERIOR 

Muestra OP37 F70 TC25 TC27 T14 F66 OCOl TC46 OPll OP39 OP19 
(Composi (tefrita) (basalto) (basalto) (basalto) (traqui (andesita (andesita (andesita) (andesita (andesita (andesita) 
ción) andesita basáltica) basáltica) basáltica) basáltica) 

basáltica~ 

Si02 43.00 44.60 44.65 44.73 48.03 50.39 53.31 54.61 55.90 57.10 59.80 
Ti02 1.60 0.70 2.56 2.38 2.50 0.85 0.62 1.45 1.04 0.75 0.66 
Ah0 3 14.90 16.48 14.71 14.65 7.20 16.51 15.50 16.32 14.80 15.30 14.70 
Fe203 10.50 0.73 3.01 2.84 11.30 1.04 1.64 0.98 7.33 8.78 7.64 
FeO 6.91 3.79 8.79 8.13 7.37 6.27 5.19 4.19 4.16 5.82 3.20 
MnO 0.15 0.12 0.17 0.16 0.15 0.16 0.11 0.26 0.16 0.18 0.05 
MgO 7.28 3.66 6.78 7.56 0.89 6.26 3.78 4.36 4.08 3.56 3.05 
Cao 10.0 15.96 9.09 8.72 7.60 7.95 9.05 4.62 9.01 3.82 4.06 
Na20 2.99 2.11 0.56 2.44 4.40 4.12 3.86 3.99 2.47 2.39 4.18 
K20 0.26 1.36 3.31 0.91 2.20 0.39 0.85 0.82 0.32 3.03 1.88 
P 20 5 0.21 0.12 0.43 0.37 0.30 0.09 0.23 0.24 0.13 0.24 0.24 
P. xC.* 6.70 9.23 5.39 5.89 2.49 4.79 5.88 7.2 2.89 3.71 1.77 
Total 97.59 98.86 99.45 98.78 99.94 98.82 100.02 99.04 98.13 98.86 98.03 

Mg# 44 59 51 56 08 61 50 60 40 32 35 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Análisis por emisión de plasma, 
FeO por titulación, *Pérdida por calcinación a 950 OC por gravimetría, la cual esencialmente corresponde a la pérdida 
de H20 + CO2, y está relacionada a la abundancia relativa de zeolitas, clorita, epidota, prehnita, pumpellyita y calcita 
en cada muestra. Mg# = 100Mg/(Mg + EFe). La composición litológica corresponde a la clasificación química de rocas 
volcánicas basada en el diagrama álcalis-sílice (Le Bas el al., 1986) (análisis anhídro recalculado al 100 %). La 
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TABLA 21. A~ÁLISIS DE ELEMENTOS TRAZA (ppm) DE LAS 
ROCAS VOL CANICAS DEL GRUPO ARCELIA-P ALMAR CHICO 

íGAP}, PARTE SUPERIOR 
Muestra OP37 TC25 TC27 T14 TC46 OPll OP39 OP19 

(tefrita) (basalto) (basalto) (traqui (andesita) (andesita (andesita (andesita) 
andesita basáltica) basáltica) 
basáltica~ 

Rb 6 23 8 n.a. n.a. 5 50 36 
Cs n.a. 53.50 1.9 <0.50 16.0 n.a. n.a. n.a. 
Ba 140 708 221 n.a. n.a. 40 910 270 
Sr 291 205 297 n.a. n.a. 310 1019 350 
Ta 0.5 1.4 1.1 0.9 0.9 0.4 n.d. 0.26 
Nb 8 20 18 14 14 6 <1 4 
Hf 2.5 4.0 3.9 2.7 2.7 2.2 9.6 2.1 
Zr 109 154 161 118 118 98 607 93 
Y 27 48 52 29 21 23 27 25 
Th n.a. 1.0 1.0 0.8 0.6 n.a. n.a. n.a. 
U n.a. <1.0 <1.0 1.5 3.5 n.a. n.a. n.a. 

ThIYb 0.24 0.26 0.33 0.27 
Ta!Yb 0.16 0.34 0.28 0.37 0.41 0.18 0.10 
ZrN 4.04 3.21 3.09 4.06 5.62 4.26 22.48 3.72 
Zr/Nb 13.62 7.7 8.94 8.43 8.43 16.33 23.25 

La 6.1 14.0 12.0 9.10 6.20 7.9 7.4 8.8 
Ce 19 31.0 27.0 19.0 13.0 19 18 20 
Pr 5.67 5.66 5.88 3.46 2.68 4.53 4.91 4.53 
Nd 15 15.0 14.0 12.0 7 12 13 12 
Sm 4.19 5.8 5.5 3.8 3.2 2.88 3.51 3.11 
Eu 1.4 2.10 1.80 1.10 1.20 1.0 1.2 0.9 
Gd 4 8.8 9.6 5.2 4.4 3 4 3 
Tb 0.9 0.9 1.0 0.8 0.6 0.5 0.6 0.6 
Dy 5.4 9.0 9.5 5.3 4.2 3.4 3.8 3.2 
Ho 1.1 2.04 2.06 1.10 1.09 0.8 1.0 0.7 
Er 3 5.6 5.7 3.3 2.7 2.2 2.8 1.9 
Tm 0.8 0.91 0.82 0.44 0.60 0.4 0.6 0.5 
Yb 3.1 4.1 3.9 2.4 2.2 2.2 3.0 2.6 
Lu 0.46 0.6 0.6 0.3 0.4 0.34 0.45 0.40 

Eu/Sm 0.33 0.36 0.33 0.37 0.37 0.38 0.34 0.29 
(LalSm~ 0.91 l.52 1.37 1.50' . 1.22 l.73 1.33 l.78 
{LalLuhl 1.38 2.43 2.08 3.15 0.13 2.41 1.71 2.29 
Los análisis fueron hechos en los laboratorios Bondar-Clegg en Vancouver, Canadá. Rb, Ba, 
Sr, Nb, Zr e Y fueron analizados por fluorescencia de rayos-X, los elementos de tierras raras, 
Cs, Ta, Hf, Th y U por activación neutrónica; n.a. , no analizado, n.d. , no determinado. 
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