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Resumen

Las investigaciones estratigraficas, geocronologicas y geoquimicas realizadas en el
sector occidental del Estado de Oaxaca revelan el desarrollo de magmatismo intermedio y
silicico que refleja uno de los episodios més significativos en la evolucién del arco
magmatico Cenozoico del sur de México. En la zona costera afloran rocas plutdnicas,
principalmente de composicidn granitica y granodioritica, emplazadas al Complejo Xolapa.
En el interior del continente, las grandes unidades volcénicas reconocidas incluyen una
sucesion inferior de rocas volcaniclasticas dominantemente rioliticas, y una secuencia
superior de mayor volumen, particularmente en el sector norte, con lavas de andesita y
andesita baséltica, brechas de diversos tipos y frecuentes cuerpos hipabisales también de
composicidn andesitica.

Las edades obtenidas para las rocas volcanicas en el occidente de Oaxaca (~33 a 29
Ma) constrifien el evento volcanico al Oligoceno temprano, aunque también existe
evidencia de un pulso magmatico de menor volumen durante el Eoceno medio (~43-40
Ma). Las edades isotdpicas disponibles actualmente para las rocas pluténicas de esta
region, en conjunto con las regiones aledafias, indican que las rocas plutonicas y volcanicas
son por lo menos parcialmente contemporaneas y definen un segmento del arco magmatico
de aproximadamente 220 km de ancho.

Las rocas plutdnicas y volcanicas presentan caracteristicas geoquimicas tipicas de una
margen convergente. Todas las muestras analizadas son calcialcalinas y muestran
claramente un componente de subduccion, con un enriquecimiento en elementos litofilos de
radio idnico grande (LILE) con respecto a los elementos de alto potencial i6nico (HFS)
(Ba/Nb >40 y Ba/Ta >700 en las rocas mas maficas). La presencia de esta componente en
las rocas mas méficas sugiere que no fue adquirido por asimilacion.

Los isétopos de Sr, Nd y Pb de las rocas plutdnicas y las lavas y cuerpos hipabisales
en general son muy similares con poca variacion y firmas isotdpicas poco evolucionadas
[3'Sr/%°Sr= 0.70419-0.70473 y 0.70418 - 0.70464; “**Nd/***Nd; = 0.512576 - 0.512764 y
0.512595 - 0.512761; *°Pb/**Pb = 18.696 — 18.775 y 18.669 — 18.773, **’Pb/**Pb =
15.587 — 15.642 y 15.572 — 15.644, y *®Pb/***Ph = 38.481 — 38.718 y 38.396 — 38.698,
respectivamente]. Sin embargo, algunas diferencias en el comportamiento geoquimico de
elementos mayores y traza en las rocas plutonicas y volcanicas sugieren que los dos
conjuntos presentan escenarios diferentes para la fuente del magma y evolucion magmatica.

La geoquimica de las rocas volcanicas del interior es consistente con el modelo de
evolucion tipico para magmas de arco, con la generacion de magmas primarios por fusion
parcial en la cufia del manto inducida por una contribucion de fluidos provenientes de la
placa subducida, la modificacion posterior de los magmas por procesos de diferenciacion
magmatica, y un ascenso relativamente rapido. En la modelacion geoquimica de las rocas
volcanicas, utilizando varios elementos traza y las relaciones isotopicas de Sr, el mejor
ajuste de los datos en diagramas Sr-8'Sr/*°Sr y log(Th)-log(P-Os) permitié una



aproximacion a la evolucion petrogenética, con dos etapas de diferenciacidn distintas. La
primera etapa correspondid a un proceso de asimilacion de corteza antigua y cristalizacion
fraccionada (AFC), y la segunda, a un proceso de cristalizacion fraccionada (FC) simple,
sin asimilacién adicional de rocas corticales.

En el cinturdn plutdnico, no se puede explicar la petrogénesis del gran volumen de
rocas silicicas por un modelo simple de fusidn parcial del manto superior, porque no se
puede generar batolitos intermedios-félsicos directamente de la fusion parcial del manto
superior tipico (peridotitas de olivino), ni por un grado alto de asimilacion de la corteza
continental antigua, dado las relaciones isotopicas relativamente primitivas. Un proceso de
dos 0 mas etapas podria explicar la evolucion de las rocas plutdnicas, en donde los magmas
basélticos de una primera etapa, posiblemente desde el Cretécico Inferior hasta el
Cenozoico inferior, pudieron haber sido emplazados en la corteza profunda en un proceso
de adicion de base (magmatic underplating), después de lo cual la fusion parcial de la
corteza méfica adicionada produjo fundidos silicicos, modificados posteriormente por
cristalizacion fraccionada con un grado bajo de asimilacion de corteza antigua. El volumen
importante de rocas silicicas sugiere una taza alta de inyeccion de magmas y un régimen
térmico de temperatura mayor, que generd un volumen de fundido alto y la cristalizacion
fraccionada de los magmas.

En el sector norte de la franja estudiada, se reconocieron fallas de escala kilométrica
en las rocas del Paledgeno, algunas de las cuales se interpretan como estructuras antiguas
reactivadas que controlaron el desarrollo de conductos volcanicos. Dentro de las
estructuras mayores reactivadas se encuentran las fallas Petlalcingo-Huajuapan y Caltepec.
Los dos conjuntos de fallas reconocidas en las sucesiones del Paledégeno (un conjunto
predominante N-S y otro entre E-W y WNW) tienen desplazamientos cortos y su
movimiento fue dominantemente lateral izquierdo. Esto plantea una incompatibilidad
cinematica que sugiere que los desplazamientos en ambos conjuntos de fallas laterales no
fueron contemporaneos y hubo cambios en la direccion de los esfuerzos principales. Las
observaciones de campo no son concluyentes sobre la cronologia relativa de los dos grupos
de fallas, aunque las N-S pueden ser posteriores porque correlacion con otras zonas. Este
ultimo evento de fallamiento probablemente se relaciona con el episodio de tectonica de
fallas laterales conjugadas con extension NE-SW reconocido previamente en la region para
el Oligoceno-Mioceno.

El ancho del arco sugiere una inclinacién moderadamente baja (11 £ 9°) para de la
zona de Benioff el area de estudio durante el Oligoceno temprano y, consecuentemente, un
antearco ancho. Tomando en cuenta la posicion actual de la trinchera, contigua al cinturén
pluténico de la margen continental, se puede inferir que hubo un episodio de remocién del
antearco durante el Oligoceno, que pudo haber ocurrido principalmente por erosion por
subduccion.



Abstract

The stratigraphic, geochronologic and geochemical studies carried out in the western
part of the State of Oaxaca reveal the development of the intermediate and silicic
magmatism during one of the most significant episodes in the evolution of the Cenozoic
magmatic arc in southern Mexico. Plutonic rocks cropping out in the coastal zone, mostly
granitic and granodioritic in composition, intruded the Xolapa Complex. In the inland
volcanic zone, the major units recognized include a lower, principally rhyolitic,
volcaniclastic succession and an upper unit that is more voluminous, particularly in the
northern area, of basaltic andesite and andesitic lavas distinct types of breccias, intruded by
hypabyssal igneous bodies, also of andesitic composition.

The ages obtained for the volcanic rocks in western Oaxaca (~33 to 29 Ma) constrain
this volcanic event to the early Oligocene, although evidence also exists of a middle Eocene
(~43 - 40 Ma) magmatic pulse of lesser volume. The isotopic ages available at present for
the plutons in the coastal region, together with those from adjacent areas, indicate that the
plutonic and volcanic rocks are at least partially coeval and define a segment of magmatic
arc approximately 220 km wide.

The plutonic and volcanic rocks display geochemical characteristics that are typical
of convergent margins. All the samples analyzed are of calc-alkaline affinity and show an
enrichment in large ion lithophile elements (LILE) with respect to high field strength
elements (HFS) (Ba/Nb >40 y Ba/Ta >700 in the most mafic rocks), indicating a
subduction component. The presence of the subduction component in the most mafic rocks
suggests that it was not acquired by assimilation.

The plutonic rocks, lavas and hypabyssal bodies display similar Sr, Nd and Pb
isotopic compositions and are in a narrow range and are, in general, not very radiogenic:
[¥Sr/%°Sr; = 0.70419-0.70473 and 0.70418 - 0.70464; “*Nd/***Nd; = 0.512576 - 0.512764
and 0.512595 - 0.512761; “°Ph/**Pb = 18.696 — 18.775 and 18.669 — 18.773, *’Pb/***Pb =
15.587 — 15.642 and 15.572 — 15.644, and *°°Pb/***Pb = 38.481 — 38.718 and 38.396 —
38.698, respectively]. Nonetheless, certain variations in the behavior of the major and trace
elements in the plutonic and volcanic rocks suggest different scenarios for the evolution of
the magmas and for the magma source in the two groups.

The geochemical characteristics of the inland volcanic rocks are consistent with the
typical model of evolution for arc rocks, with the generation of primary magmas by partial
melting in the mantle wedge induced by the contribution of slab fluids, modification of
these magmas by differentiation processes and a relatively rapid ascent. In the geochemical
modeling of the volcanic rocks, using several trace elements and Sr isotope ratios, the best
fit for the data in Sr-2"Sr/**Sr and log(Th)-log(P2Os) diagrams permitted an approximation
of the petrogenetic evolution with two differentiation stages. The first stage corresponded
to assimilation of old crust and crystal fractionation (AFC), and the second to simple crystal
fractionation, without additional assimilation of crustal rocks.



In the plutonic belt, the petrogenesis of such a large volume of silicic rocks cannot be
explained by simple partial melting of the upper mantle, because intermediate-felsic
batholiths cannot be extracted directly from the partial melting of typical upper mantle
rocks (olivine periodotite), nor by a high degree of assimilation of ancient continental crust,
given the relatively unradiogenic isotopic ratios of the plutons. A two or three stage
process could explain the evolution of the plutonic rocks. In the first stage, the basaltic
magmas could have been emplaced at the base of the crust by magmatic underplating,
possibly from the Lower Cretaceous to the early Cenozoic, after which partial melting of
the basalts generated silicic melts that were later modified by crystal fractionation and a
low degree of assimilation of old crust. The large volume of silicic rocks in this zone
suggests a high intrusion rate and a high thermal regime that generated a high melt fraction
and later crystal fractionation of the magmas.

In the northern part of the studied area, some of the kilometer-scale faults cutting the
Paleogene rocks are interpreted as ancient structures, reactivated in the Paleogene that
controlled magma ascent. Two of the major reactivated structures include the Petlalcingo-
Huajuapan and Caltepec faults. The two major groups of faults recognized in the
Paleogene rocks (the predominant N-S trending system and the other between E-W 'y
WNW) display small displacements and dominantly left lateral movement. This hints at a
kinematic incompatibility in which the two groups of lateral faults were not coeval and that
there were changes in the principal stress direction. Field observations on the relative
chronology of the two fault groups are inconclusive, although the N-S group could be
considered later by regional correlation with other areas. This latter faulting event is
probably related to a tectonic episode of conjugated strike slip faults with NE-SW
extension that has previously been recognized in the region for the Oligocene-Miocene.

The width of the magmatic arc suggests a relatively shallow dip (11 £ 9°) for the
Benioff zone in this area during the early Oligocene and, as a consequence, a wide forearc.
Considering the present-day position of the trench immediately adjacent to the plutonic belt
along the continental margin, the post-early Oligocene removal of the forearc is inferred,
which could have occurred principally by subduction erosion.
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Capitulo 1. Introduccion

1.1 Antecedentes

La Sierra Madre del Sur (SMS) es una provincia fisiografica ubicada al sur de la Faja
Volcénica Transmexicana (FVTM) que se extiende en direccion WNW-ESE, desde los
estados de Jalisco y Michoacén, hasta el Istmo de Tehuantepec (Figura 1). Las rocas
volcanicas y pluténicas del Cenozoico de la SMS, anteriores a la FVTM del Mioceno-
Cuaternario, ocupan una area extensa, aflorando desde la margen continental hasta ~200
km hacia el interior del continente, y se formaron en un ambiente geotecténico de arco
magmatico (Ortega-Gutiérrez, 1981a; Herrmann et al., 1994). Las rocas del arco
magmatico constituyen dos cinturones paralelos a la costa del océano Pacifico. Uno de
ellos comprende batolitos y plutones menores que se extienden a lo largo de la margen
continental, llegando hasta el limite continental cerca de la Trinchera de Acapulco, donde
han sido identificadas dioritas del Eoceno tardio en el subsuelo marino [nucleos del sitio
493 del Deep Sea Drilling Project, Leg 66 (Bellon et al., 1982)] (Figura 1). El otro
cinturdn esté constituido por rocas volcanicas continentales e incluye una sucesion de lavas,
materiales piroclasticos, epiclasticos-volcanicos y cuerpos hipabisales. Este cinturdn es
mas discontinuo, y se ubica hacia el interior del continente, entre el cinturdn pluténico de la
costa y la Faja VVolcéanica Transmexicana. En el cinturdn plutonico predominan rocas
silicicas con composiciones intermedias en menor volumen. Las rocas volcanicas de la
SMS presentan diferencias en composicion y en algunos sectores o niveles estratigraficos
prevalecen rocas mas silicicas, mientras en otros dominan rocas intermedias. Las rocas
volcanicas de la SMS forman altos topograficos, alcanzando alturas mayores a 2000 msnm
y en alguna zonas >3000 m, como en la region de la Mixteca. En afios recientes ha
aumentado el numero de trabajos sobre distintos aspectos de las rocas magmaticas
cenozoicas de la SMS pero aun existen varias interrogantes fundamentales por resolver. El
estudio de estas rocas es fundamental para comprender la evolucion magmatica y tecténica
del sur de México durante el Cenozoico.

Los estudios previos sobre la estratigrafia, geocronologia y petrologia de las rocas
magmaticas del sur de México son relativamente escasos y aun existen zonas amplias de
volcanicas y plutdnicas en que se desconocen en su estratigrafia y geoquimica generales.
En algunos estudios se han descrito los rasgos estratigraficos generales y algunos detalles
sobre la petrologia de las sucesiones cenozoicas. Dentro de los trabajos de caracter
regional que abarcan el area de estudio o areas adyacentes se encuentran Barrera (1946),
Salas (1949), Guzman (1950) y Calderon-Garcia (1956). Estudios previos de la regién
hacia el occidente son los trabajos de Fries (1960) sobre el estado de Morelos y regiones
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Figura 1. Mapa geologico esquematico del sur de México que muestra la distribucion de las rocas
magmaticas del Cretacico Tardio - Cenozoico (modificado de Ortega-Gutiérrez et al., 1992, Moran-
Zenteno et al., 1999 y Centeno-Garcia et al., 2003). El area de estudio esta ubicada dentro del
rectangulo. Algunas de las estructuras principales de esta region estan indicadas. DSDP 493 = Deep
Sea Drilling Project Site 493. La traza de la falla de Caltepec tomada de Elias-Herrera et al. (2005),
y la falla de Chacalapa de Tolson (2005). Vectores (azimut y magnitud) del sistema de placas
Farallén-Cocos con respecto a la placa de Norteamérica para un punto ubicado cerca de la margen
continental de México (14°N, 99°W), calculados con los polos de rotacién (stage poles) de
Engebretson et al. (1985) para la placa Farallon, y de Pindell et al. (1988) para la placa de Cocos.

adyacentes de Guerrero, de Cserna y Fries (1981) en la region de Taxco, y Fries (1966) en
la zona de Cuautla y la Sierra de Huautla (Figura 1). Existen otros trabajos mas enfocados
a la geocronologia, petrologia y geoquimica de las rocas pluténicas cenozoicas; dentro de
éstos se encuentra los trabajos de Guerrero Garcia (1975), Schaaf (1990), Moran-Zenteno
(1992), Moréan-Zenteno et al. (1993) y Schaaf et al. (1995) para la region de Acapulco, de
Herrmann et al. (1994) para el sector Acapulco-Huatulco, de Herndndez-Bernal y Moréan-
Zenteno (1996) para la region de Jamiltepec-Puerto Escondido, y de Ducea et al. (2004 a'y
b) para la region entre Acapulco y Puerto Angel. Para las zonas volcanicas del interior
destacan los trabajos de Moran-Zenteno et al. (1998, 2004) para el sector de Taxco-Huautla
en los estados de Guerrero y Morelos. Otros estudios sobre las rocas magmaticas



cenozoicas en el sector sur-central de México se encuentran en curso y algunos resultados
han sido reportados en tesis y congresos (Eguiza-Castro, 2001; Solé-Vifas, 2004; Santa
Maria-Diaz et al. 2004, 2005; Torres De Leon, 2005; Davalos-Alvarez, 2006; Hernandez-
Pineda, 2006). En la regién de Oaxaca y zonas aledafas, destacan sobre todo los trabajos
de Ferrusquia-Villafranca (1976, 1990, 1999) en el area de Tamazulapan, en el area de
Nejapa en el sureste del Estado de Oaxaca, y otros sectores del estado. Los primeros
resultados de la presente investigacion han sido publicados parcialmente en dos articulos
(Martiny et al., 2000a; Cerca et al., 2007), en dos articulos de tipo regional sobre el sur de
México (Moran-Zenteno et al., 1999, 2000), asi como en varios resumenes (Martinez-
Serrano et al., 1996, 1997, 1999; Martiny et al., 1995, 1996, 1997, 1998, 2000b, 2002,
2003, 2004; Silva-Romo et al., 1996, 2000, 2001).

1.2. Marco teorico de referencia

Los estudios sobre la petrogénesis, distribucién y ambiente tecténico de los arcos
magmaticos han cobrado mucha relevancia a partir de los avances en el conocimiento sobre
las principales zonas de magmatismo asociados a limites convergentes de placas como la
region del circumpacifico. Los detalles de la geometria, distribucion o de las variaciones
geoquimicas y relaciones espacio-temporales de los arcos relacionados a los limites
convergentes de placas han sido resumidos en varios trabajos entre los que destacan los de
Gill (1981), Davies y Stevenson (1992), Hawkesworth et al. (1993), Kay et al. (1991), Kay
y Abruzzi (1996), Tatsumi y Eggins (1995), Pearce y Peate (1995), Kemp y Hawkesworth
(2004), Hasegawa y Nakajima (2004), Tatsumi (2005) y de Silva et al. (2006). Otros
aspectos de la evolucién de las margenes convergentes relacionados con los arcos como la
erosion por subduccion, deformacién y la delaminacion han sido revisados en trabajos
como los de Jarrad (1986), Gans et al. (1989), Stern (1991), von Huene y Scholl (1991),
Kay y Kay (1991, 1993), Petford y Atherton (1996), Ducea y Saleeby (1998a), Kay y
Mpodozis (2001), Farmer et al. (2002), Clift y Vannucchi (2004), von Huene et al. (2004),
y Sobolev y Babeyko (2005).

Uno de los aspectos sobresalientes en el estudio de los arcos magmaticos tiene que
ver con las relaciones espaciales y temporales del magmatismo con respecto a las
variaciones en la geometria de la subduccién. De acuerdo a Tatsumi y Eggins (1995) existe
una correlacion entre el angulo de subduccién y el ancho del ante arco (forearc) y el arco.
Este aspecto resulta de vital importancia para la reconstruccion del escenario tecténico en el
marco del cual evoluciond un arco como el del Pale6geno del sur de México en donde se
observan indicios de una margen truncada.
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Un tema importante con relacion al estudio de los arcos magmaticos es el relativo a
las condiciones de esfuerzo y la deformacion de la corteza de la placa superior en una zona
de subduccion. Segun Jarrad (1986), la combinacion de tres variables principales pueden
intervenir en el régimen tectonico de la placa superior de una zona de subduccién entre un
segmento oceanico y un segmento continental: la velocidad de convergencia, el &ngulo de
subduccion, y la edad de la placa oceanica que subduce. El incremento de la velocidad de
convergencia puede ocasionar que se desarrolle un régimen compresivo en la zona del arco,
mientras que la disminucion en el angulo de subduccién puede también ocasionar
compresion por el mayor acoplamiento entre las dos placas. Por ejemplo, Sobolev y
Babeyko (2005) consideran, de acuerdo a un modelo numérico termomecéanico que, en el
caso de los Andes, el factor principal que determind el desarrollo de compresion en el
Cenozoico fue la velocidad absoluta de Sudamérica hacia el oeste, aunque otros factores
también intervinieron. La extension en las zonas de arco ha sido relacionada al
debilitamiento térmico de la corteza causado por el ascenso de magmas del manto hacia la
corteza, en una situacion en la que el retroceso (rollback) de la placa subducida causa un
flujo de astendsfera caliente en la cufia del manto (Gans, et al., 1989; Nieto-Samaniego et
al., 1999). El desarrollo de una topografia elevada y el debilitamiento térmico de la corteza
causan un colapso gravitacional que puede inducir una extension perpendicular a la
trinchera, aunque también puede ser relacionada a una convergencia oblicua y producir una
particion de la deformacion con desarrollo de fallas de desplazamiento lateral. En general,
el desarrollo de fallas de desplazamiento lateral en arcos volcanicos paralelas o
cercanamente paralelas a la trinchera ha sido asociado a zonas de convergencia oblicua
(Teyssier et al., 1995; Malod et al., 1993; Bellier y Sébrier, 1995).

Otro aspecto destacado en el estudio de la evolucion de los arcos magmaticos es el de
la fuente y evolucion de los magmas en los arcos. La interpretacion dominante aplicable en
la mayor parte de los casos es que los magmas de un arco continental provienen de la
fusion parcial del manto metasomatizado por los fluidos liberados de los minerales
hidratados durante reacciones de deshidratacion en la placa en subduccién. El rasgo
geoquimico mas prominente de las magmas primarios generados de esta manera es un
enriquecimiento de los elementos litofilos de radio idnico grande (LIL) sobre los elementos
de alto campo (HFS) que se deriva de (1) su caracter conservativo 0 no conservativo con
respecto a la fuente en el manto, es decir, si para el elemento de interés existe 0 no una
contribucion del segmento de la placa en subduccion a la fuente del magmatismo, y (2) el
comportamiento del elemento durante los procesos de fusion (Pearce y Peate, 1995). Otro
rasgo prominente de los magmas de arco es la presencia de agua y de la abundancia relativa
de elementos derivados de sedimentos de la zona de subduccion como el Ba. Los cambios



de estos elementos van a variar entre arcos dependiendo de las caracteristicas de la corteza
oceanica y los sedimentos subducidos (Plank y Langmuir, 1993). La particion de is6topos
padres e hijos a través de los procesos de transferencia en la cufia del manto y durante los
procesos de fusién parcial genera firmas isotdpicas de Sr, Nd, Pb etc., cuyo rango puede
caracterizar los magmas de arco. El analisis de los isétopos de las series de desequilibrio
de Uy Th puede permitir también hacer consideraciones sobre el tiempo de transferencia
de los fluidos de la zonas de subduccidn a las zonas de fusion parcial en el manto
(Hawkesworth et al., 1991; 1993).

Otro posible origen de los magmas primarios en las zonas de arco es la fusion parcial
de los materiales de la placa en subduccion que tiene que ver con el estado térmico de la
zona de subduccién. Defant y Drummond (1990), basados en los reportes de Kay (1978),
consideran que existen también en las zonas de subduccién magmas provenientes de la
fusion parcial de la placa subducida a los que llamaron adakitas. Estos magmas estan
caracterizados por valores bajos de Y y de tierras raras pesadas (HREE), asi como por altos
valores de Sr, y firmas isotopicas mas afines al MORB que a los magmas de arco.

Las condiciones en las que los magmas primarios basalticos evolucionan e inducen
nuevos procesos de fusidn parcial a partir de su arribo a la corteza continental han sido
materia de debate y de numerosos modelos. La imposibilidad de generar volimenes
grandes de magmas intermedios y silicicos a partir de la cristalizacion fraccionada del
basalto ha dado origen a la interpretacién de que los procesos como la fusion parcial de la
corteza inferior por su maduracion térmica y la mezcla de estos magmas con los magmas
basélticos, son factores que han jugado un papel muy importante en la generacion de los
magmas intermedios y silicios en los arcos continentales (Kemp y Hawkesworth, 2004;
Annen et al., 2006).

1.3. Planteamiento del problema

Las rocas del arco magmatico cenozoico en el sur de México exhiben un diacronismo
evidente a lo largo de la SMS (Moréan-Zenteno et al., 1999; Moran-Zenteno et al., 2000),
con patrones similares para ambos y una disminucién en la edad desde el occidente hasta el
oriente (Figura 2) (Schaaf et al., 1995; Moran-Zenteno et al., 1999). En el sector mas
occidental del la SMS afloran las rocas pluténicas y volcanicas mas antiguas, que son del
Cretécico (~100 — 80 Ma). Rocas plutdnicas y volcanicas del Maastrichtiano - Paleoceno
estan expuestas principalmente en Jalisco, Colima y Michoacén, aunque también se han
identificado algunas rocas volcénicas e intrusivas de este rango de edad en Guerrero y
Morelos, entre 99 y 100° longitud oeste (Moran-Zenteno et al., 2005 y referencias
incluidas). En el cinturén de rocas volcéanicas de Michoacéan, predominan edades del
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Figura 2. Distribucion de las rocas magmaticas cenozoicas de la SMS para diferentes intervalos de
tiempo (modificado de Ortega-Gutiérrez et al., 1992, Moran et al., 1999 y Centeno-Garcia et al.,
2003). En los cuadros se presentan algunas edades representativas publicadas en varios trabajos
(Pantoja-Alor, 1983; Schaaf, 1990; Ferrusquia-Villafranca y McDowell 1991; Kratzeisen et al.,
1991; Frank et al., 1992; Herrmann et al., 1994; Martiny et al., 2000a; Urrutia-Fucugauchi y
Ferrusquia-Villafranca, 2001; Alaniz-Alvarez et al., 2002; Moran-Zenteno et al., 2004; Hernandez-
Pifieda, 2006; Cerca et al., 2007; Tablas 1a y 1b de este trabajo; Grajales-Nishimura y Lopez-
Infanzon, datos inéditos; ver compilacion en Morén-Zenteno et al., 2000). Edades en los cuadros en
Ma. Edades de rocas plutdnicas entre ~100°30” y 96°00° por U-Pb, y hacia el occidente por Rb-Sry
K-Ar, y de rocas volcanicas por K-Ary “Ar/°Ar.

Eoceno temprano-medio (55 - 39 Ma); también existen evidencias de un volumen menor de
los productos magmaticos durante este periodo mas hacia el oriente, entre el norte de
Guerrero y el occidente de Oaxaca (Moran-Zenteno et al., 2005; ver Capitulo 3 de este
trabajo). En un cinturon discontinuo entre ~101° y 97° de longitud oeste afloran rocas
volcéanicas del Eoceno tardio y el Oligoceno temprano (38 - 29 Ma) y en la costa las rocas
pluténicas son de edad similar. En la parte central de Oaxaca, al oriente de 97° de longitud
oeste, las rocas volcanicas pertenecen al Mioceno temprano, y en la parte oriental de
Oaxaca al Mioceno medio; en la costa afloran rocas pluténicas del Oligoceno temprano en,
y al occidente de Huatulco, mientras que al oriente de Huatulco estan expuestas rocas
pluténicas del Mioceno inferior y medio (Moran-Zenteno et al. 2000).

Las rocas magmaticas del Paledgeno de la SMS se originaron en un periodo
caracterizado por una historia tectonica compleja durante el cual hubo cambios importantes



en la interaccion de las placas de América del Norte, Pacifico y Caribe. Desde el Cretécico
hasta el principio del Cenozoico, la region ubicada al este de la dorsal Pacifico-Farallon
estuvo formada por las placas de Farallén y de Kula. La actividad ignea del Paledgeno de
la Sierra Madre del Sur es parte de un periodo de magmatismo de arco del occidente de
México que ha sido relacionado a la subduccién de la placa de Farallén a lo largo de la
margen occidental de América del Norte (Damon et al., 1981; Schaaf et al., 1995; Moran
Zenteno et al. 1999; Ferrari et al., 1999). La convergencia oblicua de la placa Farallon ha
sido sugerida por Schaaf et al. (1995) y Moran-Zenteno et al. (2005). Hace 28 Ma empez6
una reorganizacion de placas en la parte nororiental del Pacifico, cuando la dorsal Pacifico-
Faralldn se puso en contacto con la placa de América del Norte en la region de Baja
California Sur e inici6 la fragmentacion de la placa Farallon (Atwater, 1970; Menard, 1978;
Atwater y Stock, 1998). Los episodios principales de reorganizacion posteriores a la
colision de la dorsal Pacifico-Farallon con la margen occidental de América del Norte
ocurrieron hace 25, 12.5-11 y 6.5-3.5 Ma, dando origen a la formacion de las placas de
Cocos y Rivera en esta region (Mammerickx y Klitgord, 1982).

Otros cambios fundamentales en el sur de México durante el Cenozoico incluyen la
exhumacidn del cinturén pluténico (Moran-Zenteno et al., 1996; Tolson, 1998), y el
truncamiento de la margen continental (de Cserna, 1967; Karig et al., 1978; Malfait y
Dinkelman, 1972; Ross y Scotese, 1988). En el tramo Acapulco-Huatulco, el geobarémetro
igneo de Al en hornblenda muestra evidencia de que la margen continental sufrié un
levantamiento de entre 13 y 20 km a partir del Oligoceno tardio (Moran-Zenteno et al.,
1996). Datos recientes de termocronometria de (U-Th)/He indican que las tasas de
enfriamiento y exhumacion han sido lentas (~3 km) desde el Mioceno temprano (~20 Ma),
lo que implica que la exhumacidn rapida sucedié en un tiempo restringido después del
emplazamiento de los intrusivos mas jovenes (Ducea et al., 2004b). Estos autores estiman
que el mayor levantamiento en el sector Acapulco fue entre 34 May ~25 Ma, mientras que
en el sector Puerto Escondido fue entre 27 y 18 Ma.

La presencia de los granitoides directamente en la costa pacifica y la cercania de las
dioritas del Eoceno tardio en el sitio 493 (Bellon et al., 1982) a la trinchera actual indica el
truncamiento de la margen continental del sur de México y la migracion de la trinchera en
direccion del interior del continente. Los dos procesos principales que han sido invocados
como causas posibles del truncamiento son la remocion del bloque de Chortis por
desplazamiento lateral izquierdo (Karig et al., 1978; Anderson y Schmidt, 1983; Pindell et
al., 1988; Ross y Scotese, 1988; Schaaf et al., 1995; Moran-Zenteno et al., 1996) y la
erosion por subduccion (Schaaf et al., 1995; Moran-Zenteno et al., 1996; 2005; Keppie y
Moran-Zenteno, 2005).
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En varios trabajos se considera el desplazamiento lateral izquierdo del bloque
Chortis, desde una posicidn en frente de las costas del sur de México (desde Zihuatanejo
hasta el Istmo de Tehuantepec) a lo largo de una zona de desplazamiento lateral asociada a
la apertura de la Fosa de Cayman y el movimiento relativo entre las placas de América del
Norte y el Caribe (Malfait y Dinkelman, 1972; Pindell et al., 1988; Ross y Scotese, 1988)
(Figura 3a). Se considera que el limite actual de la placa de América del Norte en el sur de
Chiapas y la region de Guatemala es el sistema de fallas Polochic-Motagua (Malfait y
Dinkelman, 1972), que se extiende hacia el oriente en el mar Caribe, donde un segmento
esta representado por la Fosa de Cayman (Rosencrantz y Sclater, 1986) (Figura 4). La
presencia en el sur de México de zonas de cizalla subparalelas a la margen continental con
movimiento lateral izquierdo (Chacalapa - Tolson, 1998; Tierra Colorada - Riller et al.,
1992; Figura 1) y de la migracion en el magmatismo han sido asociadas a este modelo
(Schaaf et al., 1995; Moréan-Zenteno et al., 1996). Sin embargo, existen varios problemas
con la interpretacion de Chortis en frente de la margen sur de México y, en algunos trabajos
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Figura 3. Paleoposicién del bloque Chortis con respecto al sur de México en el Paleégeno. Modelos
de (a) Ross y Scotesse (1988) y (b) Keppie y Moran-Zenteno (2005).



recientes, proponen que el bloque Chortis se encontraba hacia el suroeste de su actual
posicion (Figura 3b) (Keppie y Moran-Zenteno, 2005; Keppie et al., en prensa).

Con base en el marco tectonico, y las variaciones reconocidas en la estratigrafia,
geoquimica y geocronologia de las rocas magmaticas del Cenozoico en el sur de México, se
puede identificar una serie de interrogantes fundamentales, cuyo estudio permitiria tener
una mejor comprension del magmatismo del sur de México. Algunos de los interrogantes
son:

- El significado de las variaciones en la estratigrafia de rocas volcéanicas y la
composicion predominante entre algunas zonas del arco magmaético de la SMS.

- El significado de la presencia de rocas magmaticas de arco en una franja ancha de
por lo menos 200 km desde la margen continental hasta el interior del continente.

- La relacion posible entre las estructuras tectonicas principales y el magmatismo.

- La fuente del magmatismo de la SMS: manto metasomatizado, astendsfera, placa en
subduccion, corteza inferior, 0 combinaciones de algunas de estas fuentes.

- La posibilidad de que las rocas de la corteza hayan tenido influencia en la
composicion geoquimica de las rocas magmaticas.

- Las relaciones genéticas y tectonicas posibles entre las rocas magmaticas del
Cenozoico del sur de México y las de otras provincias magmaticas vecinas (Sierra Madre
Occidental, Faja Volcanica Transmexicana).

100° 90° 80
[ I U/
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Figura 4. Sistemas de fallas Polochic y Motagua, la Fosa de Cayman, y la relacién actual de las
placas tectonicas (tomado de Moran-Zenteno et al., 2000, modificado de Rosencrantz y Sclater,
1986).
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1.4. Localizacién del area de estudio, objetivos y metodologia

Este trabajo es una investigacion de las rocas magmaticas del Paledgeno de la SMS
en una franja perpendicular a la margen continental en la parte central-oriental de la SMS,
sector occidental del Estado de Oaxaca (figuras 1, 5). Esto con el objeto de documentar la
estratigrafia, y las variaciones en la geoquimica y la geocronologia de las rocas del arco
magmatico y, a partir de estos datos, hacer inferencias sobre su petrogénesis y su contexto
magmatico y tectonico regional. La franja estudiada se extiende desde la margen
continental hasta el interior del continente y, en linea recta, tiene aproximadamente 225 km
de largo. Incluye el cinturdn interior de rocas volcénicas y el cinturdn de rocas pluténicas
en la margen continental. El area de estudio es propicia para caracterizar las rocas
magmaticas de este sector de la SMS, para poder realizar comparaciones entre la
geocronologia y la geoquimica de los dos cinturones y establecer la relacion entre ellos, y
para tratar de entender la evolucién del arco magmatico del sur de México. Por otra parte,
el &rea es favorable porque los caminos en este sector permiten el acceso a muchos
afloramientos.

El estudio es de caracter regional, aunque se realizaron estudios mas detallados de
algunas zonas. Este consistio en el anélisis de rocas volcanicas de un area comprendida
entre la zona al norte de Huajuapan, las inmediaciones de Suchixtlahuaca y Yanhuitlan en
el oriente, y las cercanias de Laguna de Guadalupe y Chalcatongo en el sur (Figura 5a). En
el cinturdn plutonico, la mayoria de los cuerpos intrusivos analizados fueron tomadas de un
area entre La Muralla en el norte y la costa pacifica, y también se colecté una muestra al
occidente entre Ometepec y Cuajinicuilapa, y otra al oriente del area investigada en
Jamiltepec.

Las metas particulares de estudio fueron:

1) Determinar la distribucion general de los principales afloramientos de rocas
magmaticas del Pale6geno, definir la estratigrafia volcanica e identificar las posibles
estructuras volcénicas que dieron origen a las sucesiones volcanicas.

2) Describir las caracteristicas petrograficas y el comportamiento geoquimico e isotdpico
de las rocas de los cinturones volcénico y pluténico, y definir la relacion entre ambos.

3) Establecer de manera general la cronologia del magmatismo en esta region, definir el
inicio del evento volcéanico, la duracién de su actividad en esta region y, hasta donde
fuera posible, la relacion en el tiempo entre las rocas volcanicas y las rocas pluténicas.

4) Definir las estructuras tectonicas que han afectado las rocas magmaticas del Pale6geno
en la regidn de estudio, su cronologia, y su posible relacion con el emplazamiento de
los cuerpos magmaticos.
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5) Comparar la composicién, edad y comportamiento geoquimico de las rocas volcanicas
y plutdnicas del area de estudio con otras provincias magmaticas de Mexico.

6) Proponer interpretaciones sobre la fuente de los magmas del occidente de Oaxacay
hacer inferencias sobre los procesos que posiblemente modificaron la composicion de
los magmas primarios durante su ascenso a la superficie.

El desarrollo de la investigacion inici6 con trabajo de campo que incluyd la
elaboracion de columnas estratigraficas de las rocas volcanicas, verificacion de la
fotointerpretacion y la cartografia regional de dichas rocas. En varias localidades se
identificaron las estructuras volcanicas que dieron origen al volcanismo. Para establecer
la estratigrafia y petrografia de las rocas en el area investigada, se tomaron muestras de
rocas volcanicas representativas de niveles estratigraficos distintos en los sectores norte
y sur del cinturdn volcanico. Las muestras de rocas plutonicas también fueron
colectadas de puntos distintos de la franja, desde la margen continental hasta el interior
del continente. Estudios petrograficos detallados de 50 laminas delgadas han sido
realizados para clasificar las rocas y seleccionar muestras adecuadas para analisis
geocronolégicos y diversos estudios geoquimicos. Se realizaron analisis geoquimicos
de elementos mayores y traza, asi como determinaciones isotopicas de Rb-Sr, Sm-Nd y
Pb.

La geocronologia general del magmatismo se establecié a partir de concentrados de
anfibol, biotita y feldespato por los métodos de K-Ar y “°Ar/*°Ar. Por otra parte, se recabd
informacidn de las estructuras geologicas principales en la zona volcanica con el fin de
obtener informacion sobre el desarrollo tectonico de la region. Se integraron los datos
obtenidos para establecer la naturaleza del magmatismo y hacer inferencias sobre el
ambiente de formacidn, la fuente de los magmas y los procesos que modificaron la
composicion geoquimica de dichos magmas. Este trabajo tiene varios apéndices que
incluyen los detalles de las técnicas analiticas utilizadas (Apéndice A), resumenes de los
estudios mineraldgicos y petrograficos (apéndices B, C, D), y detalles de los resultados de
los fechamientos “°Ar/**Ar (Apéndice E). Los datos anteriores fueron integrados para
elaborar un modelo sobre la evolucién magmatica durante el Oligoceno temprano en el area
de estudio.
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Marco geoldgico regional

Capitulo 2. Marco geologico regional

El sector central de la SMS incluye unidades de edad variable, desde el Precambrico
hasta el Cenozoico. Las rocas volcéanicas y plutdnicas del &rea de estudio son del
Paledgeno y estan distribuidas en una region con basamentos caracterizados por historias
diferentes. La edad de estas rocas magmaticas ha sido constrefiida por las relaciones
estratigraficas generales, ya que se encuentran cubiertas hacia al norte por las rocas
miocénico-cuaternarias de la FVTM, y cubren en discordancia a las rocas plegadas del
Mesozoico y también a depositos clasticos continentales posteriores a la Orogenia
Laramidica (Nieto-Samaniego et al., 2005; Cerca et al., 2007).

2. 1. Basamento

En la parte sur-central de México se reconocen tres unidades tectonoestratigraficas
(Figura 6) con basamentos de edad y evolucion metamorfica diferente, y con caracteristicas
petrolégicas, estratigraficas y tectdnicas diversas: terrenos Mixteco, Oaxaca (Zapoteco), y
Xolapa (Chatino) (Campa y Coney, 1983; Sedlock et al., 1993). Las rocas volcénicas del
occidente de Oaxaca descansan principalmente sobre rocas metamérficas paleozoicas del
terreno Mixteco, aunque en el limite noreste afloran rocas precdmbricas del terreno Oaxaca.
El cinturdn pluténico estd emplazado en el Complejo Xolapa, de edad mesozoica. A
continuacién se describen brevemente algunas de las caracteristicas principales de las rocas
del basamento en el area de estudio.

2.1.1. Terreno Mixteco

El basamento del terreno Mixteco (Campa y Coney, 1983; Ortega-Gutiérrez et al.,
1990) est& formado por rocas del Complejo Acatlan de edad paleozoica (e.g. Fries y
Rincén-Orta, 1965; Halpern et al., 1974; de Cserna et al., 1980; Lopez-Infanzén, 1986;
Robinson, 1991; Yafiez et al., 1991), el cual fue definido por Ortega-Gutiérrez (1978). El
Complejo Acatlan, que aflora al occidente y al norte del area de estudio, es una secuencia
polideformada que consiste de unidades metamorficas distintas de facies de esquisto verde
a eclogita, relacionadas con una colision continental durante el Paleozoico temprano
(Ortega-Gutiérrez, 1978; 19814, b; 1993; Ortega-Gutiérrez et al., 1999). Ortega-Gutiérrez
et al. (1999) estiman que el espesor estructural del Complejo Acatlan es méas de 20 km, y lo
divide en dos unidades tectonicas principales que estan separadas por una cabalgadura
mayor. La unidad inferior consiste principalmente de rocas metasedimentarias
(formaciones Magdalena, Cosoltepec y Chazumba) y rocas igneas intercaladas que,
considerando su gran espesor, su composicion y la presencia de fragmentos de piso
oceanico, ha sido interpretada como depdsitos de trinchera y antearco de una margen
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Figura 6. Terrenos tectonoestratigréaficos del sur de México, de Campa y Coney (1983). FTMV =
Faja Volcanica Transmexicana. Los terrenos estan sefialados por las siguientes letras: G = Guerrero,
M = Mixteco, O = Oaxaca, X = Xolapa, J = Juarez, MA = Maya.

continental convergente (Ortega-Gutiérrez, 1993; Ortega-Gutiérrez et al., 1999). La
Formacion Magdalena, la parte estructuralmente mas baja de la unidad inferior del
Complejo Acatlan, consiste de una secuencia metasedimentaria heterogénea que incluye
granitoides gnéisicos y granitos. La Formacion Chazumba es una secuencia gruesa de
esquistos de biotita ricos en cuarzo con niveles peliticos ricos en granate y en menor
cantidad silimanita o estaurolita (Ortega-Gutiérrez, 1978; 1993). La Formacion Cosoltepec
es la mas abundante del Complejo Acatlan, ocupando mas de 90% del area superficial en la
region. Consiste principalmente de filitas cuarciferas, cuarcitas y esquistos (Ortega-
Gutiérrez, 1993) y la edad minima de esta formacion obtenida por K-Ar (roca total) es de
452 + 22 Ma (R. Armstrong, 1979, comunicacion escrita, in Ortega-Gutiérrez et al., 1999).
La unidad superior del Complejo Acatlan consiste de rocas méficas y ultramaficas
eclogitizadas con intercalaciones de metasedimentos peliticos de la Formacion Xayacatlan
que estan sobreyacidos estructuralmente por los Granitoides Esperanza (Ortega-Gutiérrez,
1993; Ortega-Gutiérrez et al., 1999). Los Granitoides Esperanza forman la cima estructural
del Complejo Acatlan e incluyen granitoides, migmatitas, esquistos, augen gneis 'y en
menor cantidad anfibolitas. De esta unidad, existen dos edades U-Pb similares en circones
que han sido interpretadas como edades de cristalizacion: 440 + 14 Ma (Ortega et al., 1999)
y 442 + 5 Ma (Talavera-Mendoza et al., 2005). Las unidades inferior y superior del
Complejo Acatlan estan intrusionadas por los plutones de La Noria (371 + 34 Ma) y de
Totoltepec (287 = 2 Ma) (U-Pb en zircones, Yariez et al., 1991). También estan cubiertas
por la Formacion Tecomate, una secuencia de lutitas, areniscas, calizas, y conglomerados
con intercalaciones de rocas volcanicas. Se considera que esta formacion pertenece al
Devonico (Sanchez-Zavala y Ortega-Gutiérrez, 1998), pero estudios paleontoldgicos mas
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recientes indican que varia de la parte mas tardia del Pensilvanico a la parte temprana del
Pérmico medio, lo que es consistente con edades U-Pb SHRIMP de ~320 -264 Ma de
clastos graniticos de un conglomerado dentro de la Formacion Tecomate (Keppie et al.,
2003).

En un trabajo basado en estudios geocronolégicos U-Pb en zircones por ablacion con
laser, Talavera-Mendoza et al. (2005) obtuvieron edades magmaticas y edades maximas de
depdsito para las unidades y proponen un esquema estratigrafico para las rocas paleozoicas
que presenta algunas diferencias comparado con trabajos mencionados anteriormente.
Estos autores dividen en dos unidades los Granitoides Esperanza y las formaciones
Xayacatlan y Tecomate, y consideran que la edad méaxima de depdsito de la Formacion
Magdalena es Pensilvanico temprano, de la Formacion Chazumba es Pérmico temprano y
de la Formacién Cosoltepec es Devonico, lo que es méas joven que la edad aceptada en
trabajos anteriores.

Los valores actuales de ®'Sr/%°Sr y eNd del Complejo Acatlan reportados por Yafiez et
al. (1991) varian de 0.7153 a 0.7449 y de -8.6 a —11.9, respectivamente, para las unidades
metasedimentarias (formaciones Cosoltepec y Chazumba) y los Granitoides Esperanza,
mientras que los componentes maficos y secuencias eclogiticas tienen valores de 0.7058 a
0.7094y +1.7 a +3.1. Las edades modelo de Nd (Tpwm), de residencia en la corteza, de las
unidades metasedimentarias y los Granitoides Esperanza reportadas por Yafez et al. (1991)
varian de 1.40 a 1.65 Ga, y son similares a las del terreno Oaxaca (Ruiz et al., 1988a), lo
que sugiere que se derivaron, por lo menos parcialmente, de una fuente de edad
Grenvilliana. Se considera que el Complejo Acatlan sobreyace a una corteza continental
precdmbrica indeterminada, cuya edad se considera, tentativamente, Grenvilliana (Ortega-
Gutiérrez et al., 1990).

2.1.2. Terreno Oaxaca

El basamento del terreno Oaxaca, el Complejo Oaxaquefio (Campa y Coney, 1983;
Ortega-Gutiérrez et al., 1990), fue definido por Ortega-Gutiérrez (1981a) y consiste de
intrusiones félsicas y méficas y metasedimentos peliticos y calcareos que fueron
metamorfoseados y polideformados a la facies granulitica. El espesor ha sido estimado en
mas de 10 km (Ortega-Gutiérrez, 1981a) y la edad de las rocas granuliticas ha sido
establecida como Grenvilliana (de ~900 a 1,100 Ma) por medio de fechamientos de
zircones por U-Pb (ver compilacion en Sedlock et al., 1993; Keppie et al., 2003; Solari et
al., 2003; Solari et al., 2004). Los valores actuales de 3’Sr/*Sr y eNd del Complejo
Oaxaquefio generalmente varian de cerca de BSE (bulk silicate earth, es decir, la
composicion de la Tierra total sin el nacleo, o de un manto homogéneo primitivo que se
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formo durante la desgasificacion del planeta y la formacion del ndcleo) hasta 0.717 y de -9
a -12, respectivamente (Patchett y Ruiz, 1987; Ruiz et al., 1988a, b). Se han reportado
algunas composiciones isotopicas de Sr muy radiogénicas y fuera de este rango, por
ejemplo, de un paragneis que tiene una relacion de #Sr/*®Sr de 0.750. Las edades modelo
(Towm) varian de 1.40 a 1.60 Ga (Patchett y Ruiz, 1987; Ruiz et al., 1988a).

El limite occidental del terreno Oaxaca esta expuesto en el area de Caltepec, Puebla,
al noreste del area de estudio, donde esté en contacto tectdnico con el terreno Mixteco. En
este limite, el basamento precambrico fue desplazado, a partir de un sistema de cizalla
derecho, encima del Complejo Acatlan, y ha sido denominado como la zona de falla
Caltepec (Ortega-Gutierrez, 1980; Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002; Elias-Herrera et
al., 2005) (Figura 1). La zona de deformacion de la falla de Caltepec tiene un rumbo N-S'y
NNW con un ancho entre 2 y 6 km, y esta expuesta a lo largo de 20 km, presentando
deformacion ductil y fragil sobrepuesta. La zona de falla consiste principalmente de
gneises granuliticos, milonitas cuarzo-feldespaticas y un granito milonitizado (granito
Cozahuico) que cabalga hacia el occidente al Complejo Acatlan, y esquistos del Complejo
Acatlan (Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002; Elias-Herrera et al., 2005). Estos autores
consideran que el emplazamiento del granito Cozahuico fue sintectonico, relacionado con
un mecanismo de transpresion dextral entre los dos complejos durante la consolidacion de
Pangea. La edad del granito Cozahuico es de 275.6 £ 1 Ma (U-Pb en zircones), indicando
un evento tectonomagmatico del Pérmico temprano (Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez,
2002). En otra interpretacion, Torres et al. (1999) consideran que los plutones del Pérmico
de esta region (el pluton de Totoltepec y las rocas intrusivas de la sutura entre los
complejos Acatlan y Oaxaca) forman parte de un arco magmatico Permo-Triésico de
orientacion WNW-ESE que se extiende a lo largo de México desde Chihuahua hasta
Chiapas.

2.1.3. Terreno Xolapa

El terreno Xolapa se extiende por 600 km a lo largo de la margen continental del
Estado de Oaxaca y la parte oriental de Guerrero. Se ha interpretado que las rocas del
Xolapa representan las raices de un arco magmatico que se desarroll6 sobre un basamento
continental antiguo (Ortega-Gutiérrez, 1981a; Moran-Zenteno, 1992; Corona-Chavez et al.
2006). Las rocas mas antiguas se conocen como el Complejo Xolapa, que consiste
principalmente de ortogneises, rocas metasedimentarias y migmatitas (de Cserna, 1965;
Ortega-Gutiérrez, 1981a). Las edades U-Pb heredadas obtenidas indican que los protolitos
de los gneises y migmatitas estan entre 1.0 y 1.3 Ga (Herrmann et al., 1994; Ducea et al.,
2004a). Los estudios sobre la geocronologia y tectonica del terreno Xolapa documentan
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varios pulsos de magmatismo de arco y eventos de deformacion durante el Mesozoico y
Cenozoico, a partir del Jurdsico Medio (Guerrero-Garcia, 1975; Moran-Zenteno, 1992;
Herrmann et al., 1994; Ducea et al., 2004a; Solari et al., 2007). En el sector central de
Xolapa, rocas plutonicas no deformadas del Eoceno - Oligoceno representan el Gltimo
evento magmatico (Herrmann et al., 1994; Martiny et al., 2000a; Mor&n-Zenteno et al.,
2000 y referencias incluidas), y existe evidencia de un pulso menor en la primera parte del
Paledgeno (Robinson et al., 1990; Herrmann et al., 1994).

Las relaciones de ®’Sr/%°Sr actuales reportadas hasta el momento para las rocas
metamdrficas (migmatitas, gneises, anfibolitas) de la parte oriental del Complejo Xolapa
varian de 0.7044 a 0.7247 y los valores de ¢Nd, de -12.4 a +0.53 (Moran-Zenteno, 1992;
Herrmann, 1994). Las edades modelo de Nd (Tpm) obtenidas (Morén-Zenteno, 1992) y las
edades heredadas de U-Pb en zircones de rocas del Complejo Xolapa (Robinson et al.,
1990; Herrmann, 1994) son similares a las edades modelo reportadas para los complejos
Acatlan y Oaxaca (Ruiz et al., 1988a; Yafez et al., 1991; Moran-Zenteno, 1992), lo que
sugiere una relacion genética entre ellos y el Complejo Xolapa (Moran-Zenteno, 1992).

2.2. Mesozoico

En la parte norte del &rea de estudio (Huajuapan-Yanhuitlan-Tlaxiaco) se acumularon
secuencias gruesas de rocas mesozoicas de origen continental y marino representadas
principalmente por caliza, caliza arcillosa, arenisca y limolita, sobre el basamento
metamorfico. La ausencia de afloramientos de rocas sedimentarias del Tridsico y Jurasico
Inferior sugiere un largo periodo de emergencia y erosion que dejé expuesto el basamento
paleozoico. Durante el Mesozoico, se acumularon ~6000 m de sedimentos que abarcan
desde el Jurasico Medio hasta el Cretacico (Meneses-Rocha et al. 1994). El Jurasico
Tardio se caracteriz6 por el desarrollo de una cuenca sedimentaria denominada cuenca de
Tlaxiaco (Lopez-Ticha, 1985), la cual Meneses-Rocha et al. (1994) asociaron con la
evolucion del Golfo de México.

Moran-Zenteno et al. (1993) estudiaron las unidades Mesozoicas en esta area 'y
realizaron un analisis de la evolucion paleogeogréafica de la parte norte del terreno Mixteco.
Las unidades més antiguas en la cuenca de Tlaxiaco afloran en el &rea de Tezoatlan (Figura
5a) y estan compuestas por sedimentos del Jurasico Medio (?) de ambiente fluvial
(Formacién Rosario), y localmente existen rocas andesiticas (Unidad Diquiyd). Los
afloramientos son extensos y corresponden a rocas detriticas, con un espesor maximo de
2,300 m, acumuladas probablemente durante el desarrollo de horsts y grabenes de
orientacion general norte-sur (Moran-Zenteno et al., 1993). Los depositos incluyen
conglomerado y arenisca continentales (Conglomerado Cualac, Formacién Tecomazuchil)
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y sedimentos de un ambiente litoral a marino somero (Grupo Tecocoyunca, formaciones
Chimeco y Mapache).

Durante el Jurésico Tardio y Cretacico Temprano se depositaron secuencias calcéareas
marinas, sin 0 con un menor aporte de terrigenos (Caliza con Cidaris, formaciones Solano y
San Miguel Papalutla) entre Huajuapan-Tezoatlan-San Juan Diquiyl y Tlaxiaco (Figura
5a). Existen algunos registros de actividad volcéanica en el &rea de Tezoatlan durante este
periodo (Unidad San Vicente). La Caliza Teposcolula evidencia una transgresion marina a
partir del Albiano que produjo una plataforma calcérea en casi toda la extension de los
terrenos Mixteco y Oaxaca; dicha caliza tiene un espesor estimado de 500 a 600 m y
constituye la unidad mesozoica mas sobresaliente del area. La caliza Petlalcingo se
considera correlativa con la Caliza Teposcolula y tienen un espesor estimado de 200 m
(Salas, 1949; Ferrusquia-Villafranca, 1976). Hay evidencias de depdsitos evaporiticos
locales arriba de la Caliza Teposcolula, en el area de San Juan Reyes, y abajo de esta
unidad en los pozos Teposcolula y Yucudaac (Figura 5a). El ambiente de plataforma
continu6 hasta por lo menos el Turoniano en el area al noroeste de Huajuapan (Caballero-
Miranda, 1990), mientras que en el area de Teposcolula el rango es del Albiano al
Coniaciano (Ferrusquia-Villafranca, 1976). La Caliza Teposcolula esta cubierta mediante
una ligera discordancia angular por caliza margosa de la Formacion Yucunama, que tienen
un espesor total de 300 a 400 m (Ferrusquia-Villafranca, 1976). La edad de la Formacién
Yucunama no ha sido determinada de manera precisa, pero la mayoria de los fésiles
corresponden al intervalo Santoniano-Maastrichtiano, que es la edad preferida para esta
unidad (Ferrusquia-Villafranca, 1976).

2.3. Cenozoico

Sucesiones sedimentarias y rocas magmaticas continentales predominan en el registro
geoldgico en la parte sur-central de México a partir del Cenozoico y, en algunos sectores,
desde finales del Cretacico. Los primeros depositos son diversos e incluyen
conglomerados, areniscas y limolitas del Paledgeno (e.g. Grupo Balsas - Fries, 1960,
Conglomerado Tamazulapan — Ferrusquia-Villafranca - 1970) con algunas intercalaciones
de rocas volcénicas y sedimentos lacustres. El material sedimentario se acumul6 en
distintas cuencas, con variaciones en el ambiente de dep6sito y en su cronologia (Silva-
Romo et al., 2001). También existen diferencias en el origen de las cuencas y estudios
recientes indican que algunas se formaron en zonas intermontanas asociadas al plegamiento
de las rocas mesozoicas durante la Orogenia Laramidica (Cerca et al., 2007), y otras como
zonas de subsidencia asociadas a fallamiento lateral (Silva-Romo et al., 2001; Alaniz-
Alvarez et al., 2002). En el interior del continente, las unidades clésticas estan cubiertas
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por rocas volcéanicas del arco magmatico del Paledgeno, y en la zona de la costa pacifica
afloran rocas pluténicas de las raices del arco. Se encuentran secuencias sedimentarias
lacustres intercaladas con, o cubriendo, las rocas volcanicas en algunas areas. Se tratara el
tema de las rocas del Paledgeno de la region a mayor detalle adelante.

2.4. Entorno tectonico

En el Cretécico Tardio una deformacion compresiva intensa, la Orogenia Laramidica,
plego las unidades mesozoicas, y originé varias estructuras mayores. En general la
deformacion Laramidica migré en la SMS de occidente a oriente, del Santoniano-
Campaniano al este de la longitud 100° W hasta el Eoceno medio alrededor de la longitud
98° W. La orientacion de las estructuras laramidicas en la SMS es dominantemente N-S,
sin embargo, en el occidente de Oaxaca y oriente de Guerrero las estructuras definen un
arqueamiento que bordea el norte de un blogue cortical, representado por los complejos
Acatlan y Oaxaca, que influencid la orientacion de las estructuras en esta region (Cerca et
al., 2004; Nieto-Samaniego et al., 2006). La deformacion laramidica parece haberse
concentrado en el borde de este bloque formando una serie de estructuras plegadas que
definen una saliente arqueada hacia el norte. Segun Cerca et al. (2004), los movimientos
laterales y verticales del nlcleo metamérfico posteriores a la Orogenia Laramidica y los
contrastes mecénicos fuertes entre dicho bloque y su entorno fueron factores que influyeron
también en la tendencia general de las estructuras plegadas. Dos estructuras representativas
de este evento en el area estudiada son el anticlinorio de Diquiyu (Erben, 1956) y el
anticlinorio de Teposcolula (Ferrusquia-Villafranca, 1976). Los ejes de los pliegues tienen
una orientacion general N - S a NNW — SSE, y estos buzan hacia el norte. Los pliegues
laramidicos, junto con las rocas paleozoicas, constituian altos topogréficos que limitaban la
depresion donde se depositaron las secuencias volcanicas del Paledgeno.

Las estructuras cenozoicas de la SMS indican un cambio en el régimen tecténico
entre el Paleoceno y el Eoceno, de un episodio de compresion regional asociado a la
Orogenia Laramidica a episodios de fallamiento lateral cuyas condiciones dindmicas y
cinematicas variaron en tiempo y espacio, y parecen haber involucrado la reactivacion de
fallas anteriores (Martiny et al., 2002, 2003; Moran Zenteno et al., 2005; Nieto-Samaniego
et al., 2006). Las estructuras representativas principales de este episodio de desplazamiento
lateral han sido documentadas tanto cerca de la margen continental como en el interior del
continente. En el borde norte del terreno Xolapa se han documentado zonas de cizalla con
componentes laterales izquierdos en Tierra Colorada (Riller et al., 1993; Ratchbacher et al.,
1991, Torres de Leon, 2005), en la region de Juchatengo (Figura 5a) (Ratschbacher et al.,
1991) y al norte de Huatulco (Tolson, 1998; 2005) . La cronologia de la deformacién en
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algunas zonas de cizalla ha sido constrefiida: en Tierra Colorada, la milonita esté cortada
por el intrusivo de Tierra Colorada, fechado por U-Pb en zircones en 34 Ma (Herrmann et
al., 1994), mientras que en Chacalapa (Figura 1) ha sido restringido al periodo entre 29 y
23.7 Ma, por las edades del intrusivo de Huatulco con milonitizacion en sus bordes y de un
dique que corta la milonita (Tolson, 1998).

En el interior del continente han sido documentadas fallas de desplazamiento lateral
con orientaciones NW-SE y N-S principalmente y desplazamientos laterales izquierdos
dominantes. En la zona de Taxco, Alaniz-Alavarez et al. (2002) observaron estructuras con
estas direcciones e interpretaron que al inicio del Oligoceno el régimen de deformacion
cambid de una elongacion maxima hacia el NNW a una hacia el NE. Otras zonas donde
han sido documentadas fallas laterales izquierdas con orientacion NW-SE y E-W son la
zona volcanica de Tilzapotla (Moran-Zenteno et al., 2004) y Huajuapan - Tamazulapan (ver
Capitulo 4 de este trabajo). De acuerdo a Nieto-Samaniego et al. (2006) la mayor
deformacion relacionada a este episodio ocurrio al occidente y al sur de los bloques
Acatlan-Oaxaca. En la region de Huatulco, esta deformacion convivi6 en su actividad mas
reciente con la extension NE-SW en la falla de Oaxaca al este del mismo bloque. De
acuerdo a estos mismos autores la extension NE-SW observada en el borde oriental del
bloque Acatlan-Oaxaca estuvo asociada a la reactivacion de fallas N-S con desplazamiento
lateral izquierdo.

2.5. Entorno magmatico cenozoico

Como se menciono en la introduccion, las rocas volcanicas y plutonicas estudiadas
del occidente de Oaxaca forman parte de un registro abundante de actividad ignea
cenozoica que representan a un arco magmatico que se extendia en gran parte del sur-
occidente del México. El patron en el diacronismo del arco magmatico es variable en la
SMS, siendo la migracién mas lenta en el segmento occidental (Schaaf et al., 1995; Moran-
Zenteno et al., 2005). En este segmento la extincion del magmatismo varia desde Cretacico
Tardio en Puerto Vallarta (~100 Ma) hasta Eoceno temprano (35 Ma) en Atoyac, lo que
equivale a una distancia de ~625 km (Figura 2). En el segmento correspondiente a la zona
de Acapulco - Huatulco (~500 km) la extincion del magmatismo se dio en sélo 3 Ma de
afios, lapso constrefiido por la edad de cristalizacion del plutdn de Huatulco (29 Ma) y una
edad concordante de 31.5 + 0.5 Ma (U-Pb en zircones) reportada recientemente para un
plutén ubicado al norte de Acapulco (Herndndez-Pifieda, 2006).

Uno de los detalles caracteristicos de la zona volcanica que forma la parte norte de la
franja estudiada es su caracter dominantemente andesitico, a diferencia de la mayor parte de
las rocas volcanicas y plutonicas silicicas del intervalo Eoceno - Oligoceno del occidente de
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Marco geoldgico regional

México, cuyo episodio mas caracteristico es el desarrollo de un pulso o flare up
ignimbritico en la Sierra Madre Occidental (McDowell y Clabaugh, 1979). En la parte
norte de la SMS la continuacion del flare up parece estar representada por los centros
silicicos parcialmente exhumados que se extienden desde el occidente de Michoacan y que
abarcan también las zonas volcéanicas de Nanchititla, San Vicente, Valle de Bravo, La
Goleta, Tilzapotla y Huautla (Figura 1), cuyas edades reportadas varian entre 30 y 38 Ma
(Moran Zenteno et al., 2005 y referencias incluidas). En la regién al norte de la FVTM,
también se ha documentado un flare-up ignimbritico que varié del Eoceno tardio y el
Oligoceno temprano en el norte y oriente de la Sierra Madre Occidental a Mioceno en la
parte sur de la Sierra Madre Occidental (Ferrari et al., 1999).

Basado en el andlisis de los datos geocronolégicos del sur-occidente de México,
Ferrari et al. (1999) interpretan que, para el intervalo de 38 a 25 Ma, existia una franja
continua y muy ancha, con una orientacion ~N30W, consistente en varios pulsos de
magmatismo de arco que extendia a lo largo de la Sierra Madre Occidental y hasta la
margen continental del suroeste de México. Estos autores proponen que, en el Mioceno
temprano, el arco magmatico sufrié una rotacion en sentido contrario al de las manecillas
del reloj, hasta llegar a su posicion actual. Sin embargo, existen diferencias en el patron de
magmatismo y tectonica hacia el sury el norte de la Faja VVolcanica Transmexicana que
sugieren una situacion mas compleja (Moran-Zenteno et al., 2007a). Inmediatamente al
norte de la FVTM, se ha documentado la migracién de la extensién regional E-W desde el
oriente hacia el occidente (Nieto-Samaniego et al., 1999), y este patron fue acompafiado
por una migracion en el volcanismo silicico, desde aproximadamente 30 Ma en la region de
Guanajuato y San Luis Potosi (provincia fisiografica Mesa Central) hasta ~24 — 20 Ma en
Nayarit (provincia fisiografica Sierra Madre Occidental) (ver edades en Ferrari et al. 2002,
2005). Al contrario, en la SMS la tendencia en la edad del magmatismo es decreciente
hacia el oriente y en general es mas antiguo. Por otro lado, la tectonica para el Eoceno
tardio y Oligoceno es de fallas laterales. Un analisis de las edades disponibles para las
rocas magmaticas en el sector central de la Sierra Madre del Sur, entre ~100°30’ y 97°00°,
indica que existe un patron decreciente hacia el oriente en el inicio del magmatismo, pero
que la extincién del magmatismo fue casi simultanea (~30 Ma), indicando que para finales
del Oligoceno temprano, y posiblemente desde antes, el arco ya tenia una posicién
subparalela a la costa pacifica actual durante el Eoceno tardio-Oligoceno temprano. Las
bases de datos geocronoldgicos se van enriqueciendo constantemente, lo que seran muy
utiles en determinar mejor las tendencias geocronoldgicas durante el Paledgeno.

El cuadro de datos actuales indica en general que después de la extincion del
magmatismo asociado a subduccion en la zona norte de las porciones central y oriental de
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la Sierra Madre del Sur, colindantes con la FVTM, ocurri6 un hiatus magmaético entre
alrededor de los 29 May cerca de los 20 Ma de afios cuando ocurrieron las primeras
manifestaciones de volcanismo intermedio de la FVTM (Ferrari et al., 2003; Gémez-Tuena
et al., 2005). Esta variacion en el magmatismo corresponde con las edades estimadas para
los procesos de exhumacion, truncamiento y erosion por subduccion inferidos para la
margen continental de Guerrero y Oaxaca y sugieren cambios significativos en el régimen y
geometria de la subduccion en esta region.
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3. Estratigrafia, petrografia y geocronologia de las rocas del Paledgeno

Capitulo 3. Estratigrafia, petrografia y geocronologia de las rocas del Pale6geno

El registro estratigrafico cenozoico en la porcion norte del area estudiada es
totalmente continental e incluye principalmente depésitos clastico-fluviales y
volcaniclasticos, asi como rocas volcéanicas piroclasticas y lavicas. En la margen
continental existe un registro extenso de rocas plutonicas. Las edades de emplazamiento de
las rocas volcanicas y plutdnicas corresponden al Oligoceno temprano, aungue se ha
documentado un episodio volcanico previo en el Eoceno medio, de volumen aparentemente
menor. No existe un registro de rocas posterior al Oligoceno temprano, con la excepcion
de depositos aluviales y fluviales. La Unica edad miocénica publicada hasta el momento en
esta region de la SMS corresponde a un cuerpo subvolcanico que fue emplazado en el
Complejo Acatlan en Puente Negro, Puebla (Martiny et al., 2004), a unos 65 km al noroeste
de Huajuapan (Figura 5a) (ver seccién 3.3.5.).

Para este estudio se colectaron un total de 200 muestras de rocas igneas, asi como 30
muestras de rocas mas antiguas (rocas cenozoicas clasticas pre-volcanicas, rocas del
Mesozoico y el Complejo Acatlén). Estas rocas fueron examinadas en Iamina delgada y se
realiz6 una seleccién de las mas adecuadas para estudios petrograficos mas detallados, asi
como analisis quimicos y fechamientos.

3.1. Conglomerados y otros depdsitos clasticos continentales

Los conglomerados han sido descritos de manera general en las cercanias de
Huajuapan (Salas, 1949; Erben, 1956) y a detalle en el area de Tamazulapan (Ferrusquia-
Villafranca, 1970; 1976). En la zona de Huajuapan, Salas (1949, p. 120) agrup6 todas las
rocas continentales del Paledgeno dentro de una unidad y describid “una serie de areniscas,
cenizas volcanicas, arcillas arenosas y capas de conglomerados y brechas que ocurren
interestratificados en la seccion” a la cual nombré las Capas Huajuapan. Este autor observo
que la base de las Capas Huajuapan esta formada por conglomerado con clastos de rocas
mesozoicas e igneas. En esta misma zona general, Erben (1956, p. 70, mapa 2y 5,y
lamina 16) dividio las Capas Huajuapan en tres miembros: (1) el “miembro Catarina” para
el conglomerado basal, (2) el “miembro Tezoatlan” que corresponde a toba, arenisca, y otro
depdsitos clasticos y (3) el “miembro volcanico” para los derrames de lava y tobas en la
cima de la sucesion. Erben también observé que el contacto superior del conglomerado con
las rocas volcaniclasticas es discordante, mientras que en otras areas cercanas, es
concordante o transicional (Petlalcingo — Ortega-Gutiérrez, 1970; Mariscala — Ruiz-
Castellanos, 1970; Figura 5a). En el area de Tamazulapan el Conglomerado Tamazulapan,
nombrado por Ferrusquia-Villafranca (1970, 1976), es un conglomerado oligomictico que
contiene principalmente clastos de caliza y, en menor cantidad, de caliza margosa, toba y
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otras rocas volcénicas y sus minerales. Esta unidad tiene una variacién considerable en su
espesor, con un maximo de 150 a 180 m. En los trabajos previos mencionados, se observd
que los depdsitos conglomeréticos en las areas de Huajuapan y Tamazulapan cubren en
discordancia a rocas mesozoicas o paleozoicas. En el area de Tamazulapan-Yanhuitlan,
Ferrusquia-Villafranca (1970, 1976) y Schlaepfer (1970) reportaron conglomerados que
estan cubiertos en discordancia por limo y arcilla de la Formacion Yanhuitlan.

En el transcurso de esta investigacion, se observo que las unidades conglomeraticas
estan en la base de la sucesion cenozoica, y afloran principalmente en las margenes de la
depresion cenozoica, en los contactos con unidades mas antiguas, o alrededor de altos
topogréficos formados por pliegues mesozoicos. El area fuente de estas rocas estaba
formada por altos topograficos de rocas del basamento, o rocas mesozoicas que fueron
levantadas por procesos de plegamiento o fallamiento durante la Orogenia Laramidica. Los
conglomerados representan los primeros depdsitos no plegados y presentan echados
relativamente suaves. Descansan discordantemente sobre rocas del Mesozoico o
Paleozoico, aungue en el limite nororiental del area de estudio, cercano al limite sur de la
falla de Caltepec, se observé un conglomerado en la base de la sucesion del Paledgeno con
clastos de milonita, caliza y de granitoide (posiblemente del granito Cozahuico),
descansando sobre el Complejo Oaxaquefio. Los conglomerados generalmente estan
cubiertos, en contacto concordante o transicional, por rocas volcaniclasticas del Paledgeno,
indicando un cambio gradual de un evento erosivo a un evento volcanico.

Se observaron diferentes facies en los conglomerados, con variaciones en la cantidad
y el tipo de matriz. Algunos son densos con poca matriz, es decir, soportados por clastos, y
otros soportados por la matriz. La matriz puede ser calcarea o arenosa con un componente
importante de material volcéanico, particularmente en la parte superior de la unidad cerca de
la parte transicional con la unidad volcaniclastica sobreyacente. Algunos conglomerados
muestran una fraccion arenosa significativa que puede presentar estructuras internas como
paleocanales y estratificacion cruzada. Es importante mencionar que en algunas
localidades se observan varios tipos de conglomerado, con diferencias en el tamafio y la
litologia de los fragmentos y, a veces, se presentan dos conglomerados distintos con un
contacto concordante erosional entre ellos. Sin embargo, predominan conglomerados
calcareos soportados por matriz, mal seleccionados con clastos subredondeados a
subangulares, de tamafio grava (guijas y granulos). En este trabajo se designa
informalmente como “conglomerado Huajuapan” a las unidades clasticas con dichas
caracteristicas que afloran en el area general de Huajuapan, en el limite occidental de la
depresion de acumulacion de las rocas continentales del Pale6geno.
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Aunque la fraccién litica del conglomerado Huajuapan es predominantemente
calcérea, en algunos sectores también contienen clastos de otras unidades méas antiguas,
incluyendo arenisca y limolita de las unidades mesozoicas, cuarzo del Complejo Acatlany,
en menor cantidad, rocas volcanicas intermedias de textura porfidica. Los fragmentos
liticos generalmente miden menos de 10 cm, predominando liticos de <5 cm, aunque en
algunas localidades llegan hasta 20 cm. La forma de los clastos generalmente varian de
redondeada a subangular, indicando variaciones en la distancia a su fuente y tipo de
transporte.

La estratificacion de los conglomerados varia de incipiente a bien desarrollada, y el
espesor de los estratos es variable, desde varios centimetros hasta varios metros. Esta
unidad tiene una posicion estructural subhorizontal, llegando a una inclinacion leve,
generalmente <10°, aunque llega a ser mayor cerca de algunas fallas. El espesor de la
unidad conglomeratica es variable, desde unos cuantos hasta decenas de metros. A
continuacién se presenta una descripcion de los depdsitos clasticos en algunas localidades.

El conglomerado alcanza un espesor apreciable en el area de Tezoatlan, al sur de
Huajuapan (Figura 5a). Al norte de Tezoatlan, el espesor estimado es mayor de 80 m. Se
observa un conglomerado basal rojizo con fragmentos liticos de las rocas mesozoicas
sedimentarias subyacentes y algunos de rocas metamorficas, y un conglomerado superior
menos rojizo con fragmentos liticos de las rocas mesozoicas y en menor cantidad rocas
volcénicas porfidicas intermedias. El contacto entre los dos conglomerados es discordante.
El conglomerado superior tiene un contacto transicional con las unidades volcaniclasticas
que lo cubren, en donde se observan lentes de conglomerados. A una distancia de
aproximadamente 1 km al occidente de la poblacién de Tezoatlan, también se presenta un
conglomerado con una cantidad pequefia de clastos de rocas volcanicas. Aunque su fuente
no ha sido establecida, se conocen dos unidades volcanicas precenozoicas entre Tezoatlan y
Diquiyu (Figura 5a) que podrian representar la fuente de los fragmentos mas alterados. La
unidad mas antigua corresponde a lavas de la Unidad Diquiyu que aflora al sur del poblado
del mismo nombre, es considerada de entre el Triésico y el Jurasico Inferior (Erben, 1956;
Gonzalez-Torres, 1989). Otra unidad volcanica pre-cenozoica, descrita por Moran-Zenteno
et al. (1988) y Gonzalez-Torres (1989), es la Unidad San Vicente del Palmar, una roca
piroclastica andesitica de color rojizo y textura porfidica del Cretécico Inferior que aflora
en un area restringida al occidente de Tezoatlan, en el flanco oriental del anticlinorio de
Diquiyu. Otra fuente posible de los clastos de roca volcénica son los productos volcanicos
del Eoceno medio, de los cuales existen varias fechas (Tabla 1a, b de este trabajo; Murillo-
Mufieton y Torres-Vargas, 1987), aunque los afloramientos de roca volcanica de esta edad
aparentemente son escasos en el occidente de Oaxaca. Tomando en cuenta que en muchas
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localidades el contacto superior de la unidad conglomerética es transicional, es probable
que los clastos volcanicos en la parte superior de la unidad conglomeratica, particularmente
los que no estan alterados o presentan poca alteracion, provengan del mismo evento
volcénico oligocénico.

En Zapotitlan Palmas, al noroccidente de Huajuapan (Figura 5a), los depdsitos
clasticos estan constituidos por varios estratos de conglomerados y areniscas que se
distinguen por variaciones en la litologia y el tipo y tamafio de grano. En la parte inferior
predomina arenisca con lentes conglomeraticos y estratificacion cruzada, con una unidad
intermedia conglomeratica que contiene fragmentos de pedernal, cuarzo lechoso y, en
menor cantidad, rocas volcénicas. La fuente de los fragmentos de roca volcanica no ha sido
establecida, pero los fragmentos de cuarzo probablemente derivaron del Complejo Acatlan,
que aflora actualmente a unos 5 km al norte. En la parte superior de la unidad se presenta
un conglomerado oligomictico, con clastos de caliza, e intercalaciones de depdsitos
tobaceos. Las variaciones en litologia, granulometria, estructuras, y la presencia de una
superficie de erosion en la base del conglomerado calcareo indica méas de una etapa de
depdsito, pero no se conoce el tiempo transcurrido entre cada una.

En el limite norte del area investigada, al norte de Huajuapan cerca de Chazumba
(Figura 5a), se observa un conglomerado compuesto principalmente por clastos de cuarzo
derivados del Complejo Acatlan que presenta echados de hasta 50°. Esta cubierto por un
conglomerado subhorizontal, con liticos principalmente calcareos, que probablemente es
del Cenozoico temprano, por la composicion de los liticos y porque no esta plegado ni
presenta inclinaciones fuertes. La evidencia indica que el conglomerado subyacente es de
edad pre-cenozoica. Es posible que sea equivalente al Conglomerado Cualac del Jurasico
Medio (Erben, 1956) que aflora hacia el sur en el area de Diquiyu.

Varias caracteristicas de los conglomerados del Cenozoico sugieren que en algunas
localidades se acumularon en un ambiente de abanico aluvial. Las evidencias incluyen la
predominancia del tamafio de gravas 0 mas grueso, la escasa clasificacion de los depositos,
y su caracter matriz-soportado. Los materiales conglomeraticos de la parte inferior del
Cenozoico también son comunes en otras areas del sur de México, por ejemplo, en el sector
Acapulco-Cuernavaca (Grupo Balsas) (Cerca, 2004; Monter-Ramirez, 2004).

Hasta el momento, no se han encontrado fdsiles en los conglomerados cenozoicos
para determinar su edad. Tampoco se encontraron intercalaciones de lavas u otro material
igneo adecuado para su fechamiento. Se observan ciertos clastos de rocas volcanicas en
algunos conglomerados que se podrian fechar para definir la edad maxima de la unidad, sin
embargo, en general no es un material muy adecuado para un fechamiento dado la pequefia
cantidad de material disponible y el grado de alteracién. La relacion estratigrafica de los

27



3. Estratigrafia, petrografia y geocronologia de las rocas del Paledgeno

conglomerados cenozoicos, cubriendo en discordancia secuencias marinas plegadas (Caliza
Teposcolula y Formacién Yucunama), indica que su acumulacién probablemente inicié en
el Paleoceno. En el caso de conglomerados con un contacto transicional superior con la
unidad volcaniclastica, la edad minima se restringe al Eoceno tardio, dado que la mayoria
de las edades obtenidas para la unidad volcaniclastica se sitian entre ~33 a 29 Ma.

3.2. Formacion Yanhuitlan

En el sector oriental del &rea de estudio, la Formacion Yanhuitlan aflora en la region
Yanhuitlan-Nochixtlan (Figura 5a), y también en un &rea de mucha menor extension entre
Huajuapan y Tamazulapan. Esta consiste de una sucesion sedimentaria ritmica 'y
pobremente consolidada de limo, arcilla, y arena muy fina, en estratos delgados a medianos
de color rojo y crema, con intercalaciones de tobas silicicas que afloran en el valle de
Yanhuitlan y del rio Nochixtlan (Figura 7a) (Schlaepfer, 1970; Ferrusquia-Villafranca,
1970). Anteriormente, otros autores habian usado el nombre Yanhuitlan de manera mas
informal. EIl primero en emplear el término Formacion Yanhuitlan fue Hizazumi (1932)
para referirse de manera general a todos los depdsitos del Paledgeno del valle de
Nochixtlan (en Schlaepfer, 1970). Salas (1949) designé con el término Capas Yanhuitlan a
“unas capas de arcilla mal litificadas, de color rosa o rojizo que muestran buena
estratificacion” que afloran en el valle de Nochixtlan, ocasionalmente con intercalaciones
de arenisca y ceniza volcanica que forman capas mas resistentes, y también con diques y
sills emplazados en la sucesién. Este autor concluy6 que los sedimentos continentales
fueron depositados en un cuerpo de agua cerrado en lo que es actualmente la parte
noroccidental de Oaxaca, con la parte profunda hacia el oriente por el lado de Nochixtlan
mientras que hacia el occidente se acumularon depositos clasticos gruesos. Erben (1956)
propuso que las Capas Yanhuitlan y Capas Huajuapan (Salas, 1949) representan dos facies
de la misma unidad estratigréfica, la més fina distribuida en las regiones de Yanhuitlan,
Nochixtlan y al oriente de Tlaxiaco (Figura 5a), y la mas gruesa en la regién de Huajuapan,
aungue reconocid que se requieren estudios mas detallados para confirmarlo. En este caso,
la sobreposicion observada en el limite de las zonas de distribucion de las dos unidades
corresponde a una interdigitacion a gran escala de las dos facies (Salas, 1949). El estudio
de la mineralogia de esta unidad en el &rea de Nochixtlan indica que derivo principalmente
del Complejo Oaxaquefio (Schlaepfer, 1970; Schlaepfer y De Pablo, 1971). Estos autores
suponen que la arenisca y arcilla de la Formacion Yanhuitlan se depositaron en una cuenca
cerrada, con un lento hundimiento que permitié la acumulacion de un espesor significativo.
Schlaepfer y De Pablo (1971) consideraban que los depdésitos constituian una serie de capas
lacustres y fluviales que rellenaron una cuenca cerrada por el basamento precambrico al
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oriente y por bloques tectonicamente activos al occidente. Estos autores plantearon que la
parte central de la cuenca era un lago somero con aguas tranquilas donde se acumularon los
sedimentos finos, mientras que en los bordes de dicha cuenca las corrientes depositaron
material mas grueso, resultando en una interdigitacion de conglomerado con la Formacién
Yanhuitlan. El espesor maximo estimado para esta formacion en el area de Yanhuitlan es
de 350 m (Salas, 1949), 300 m (Schlaepfer y De Pablo, 1971) o de 300 a 400 m
(Ferrusquia, 1976). La edad de la Formacion Yanhuitlan y su posicion estratigrafica con
respecto a los conglomerados calcareos son cuestiones que no han sido resueltas
completamente. Los trabajos anteriores manifiestan que la Formacién Yanhuitlan
sobreyace en discordancia al Conglomerado Tamazulapan (Ferrusquia-Villafranca; 1970,
1976) o en contacto concordante (Salas, 1949), o que la Formacion Yanhuitlan esta
interdigitada con los conglomerados (Erben, 1956; Schlaepfer y De Pablo, 1971; Martiny et
al., 2000a). La Unica edad que existia anteriormente para la Formacion Yanhuitlan fue de
49 + 8Ma (Pb-a), obtenida en zircones de una toba silicica intercalada en la Formacion
Yanhuitlan al occidente de Nochixtlan (Schlaepfer et al., 1974). Por los problemas de
interpretacion de las edades Pb-a, se considero importante obtener mas informacion sobre
la edad de esta unidad. En este trabajo, se obtuvieron dos fechamientos isotdpicos de una
roca hipabisal con una relacion intrusiva con la Formacion Yanhuitlan, y se determin6 una
edad minima del Eoceno medio para esta formacion. Los detalles de la geocronologia y
mineralogia de este cuerpo hipabisal se presentan adelante, en la seccién 3.3.3.

Con respecto al contacto superior de esta unidad, al norte de la localidad de los
cuerpos hipabisales CON-7 y YAN-7 (Figura 5a), se observaron marcas de carga en capas
de la Formacién Yanhuitlan en contacto con rocas volcénicas que le sobreyacen, lo que
indica que el volcanismo inicié cuando las capas rojas ain estaban en un estado
semiconsolidado. Ferrusquia-Villafranca (1976) reporta que el contacto superior de la
Formacion Yanhuitlan es concordante con rocas tobaceas pero en el transcurso de este
estudio se observo al noroeste de Yanhuitlan un contacto transicional entre la Formacion
Yanhuitlan y una serie de rocas volcaniclasticas que la cubren, lo que ha sido interpretado
como el contacto superior de la Formacion Yanhuitlan con la Toba Llano de Lobos. Las
caracteristicas del material fino indican que probablemente fue depositado en un medio
acuoso. La inclusion de material volcanico rojizo en la parte mas superior de las capas
finas y el aumento del componente rojizo hacia arriba, indica que el volcanismo fue
contemporaneo con la etapa final de la acumulacion de los depoésitos laminares. Esta
observacion apoya la interpretacion de un contacto transicional entre la Formacion
Yanhuitlan y rocas volcénicas que la cubren.
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3. Estratigrafia, petrografia y geocronologia de las rocas del Paledgeno

En el valle de Magdalena Pefiasco, al oriente y noreste de Tlaxiaco (Figura 5a),
afloran capas delgadas de color rojo constituidas por dep6sitos de arcilla y arenisca fina con
intercalaciones de conglomerados y lentes de toba, muy similar a la Formacion Yanhuitlan.
También se observan cuerpos hipabisales emplazados en estos depdsitos. Las capas rojas
estan estratigraficamente abajo de conglomerados calcareos y, en una localidad al oriente
de Magdalena Pefiasco, se observan clastos del conglomerado hundido en las areniscas y
arcillas de la unidad inferior, indicando que los depdsitos finos se encontraron en un estado
semisolido cuando inicié la acumulacion de los conglomerados. En la parte central de la
cuenca aparecen sedimentos finos mientras que al occidente, el tamafio de grano aumenta,
observandose arenisca y conglomerado, a veces en lentes, que contienen fragmentos de
arenisca, silice, roca volcanica y caliza. Al occidente de Magdalena Pefiasco (Figura 5a),
los estratos de arenisca y arcilla se inclinan de 10 a 35° hacia el occidente.

El tamafio de grano fino, y el depdsito en capas finamente laminadas en un éarea
relativamente bien definida en la zona de Magdalena Pefiasco sugieren que se acumularon
en un ambiente lacustre o un ambiente fluvial de planicie de inundacion. Estos depositos
tienen muchas caracteristicas en comun con los de la Formacion Yanhuitlan, incluyendo
intercalaciones de rocas volcanicas y la presencia de cuerpos intrusivos. Salas (1949)
presentd una seccion columnar que incluye el area de Magdalena Pefiasco y considero estas
capas rojas como parte de la Formacion Yanhuitlan.

La incertidumbre sobre la relacion temporal entre los depésitos en estas dos
localidades se podria aclarar por medio de fechamiento de rocas igneas intercaladas y
emplazadas en la sucesion en los dos areas, pero no se ha encontrado hasta ahora material
en buen estado para fechamientos.

3.3. Rocas volcanicas

Las rocas volcanicas del Paledgeno se distribuyen de manera continua en una area
extensa entre Huajuapan, Yanhuitlan y Tlaxiaco (Figura 5a). Se acumularon en una
depresion amplia, con los espesores mas gruesos en la parte central de la depresion (entre
Huajuapan y Tamazulapan, y en el area de Monteverde, ~15 km al sur de Tezoatlan) donde
no afloran rocas pre-cenozoicas. Al suroeste de Tlaxiaco, existen afloramientos de rocas
volcanicas en otras dos areas: Santa Maria Cuquila y Laguna de Guadalupe.

Las caracteristicas de las sucesiones volcénicas en esta region permiten hacer una
subdivision general de las rocas en dos unidades: una unidad inferior constituida por rocas
piroclasticas y epiclasticas, generalmente de composicion silicica, y una unidad superior de
composicion intermedia formada por derrames de lava y brechas volcénicas (Figura 7b).
En todo el campo volcénico, se observan cuerpos subvolcéanicos de tipo hipabisal y
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lavas. y brechas

(€)

Figura 7. Fotografias de campo (a-f) y fotomicrografias de algunas unidades cenozoicas (g-1):

(a) Formacion Yanhuitlan, expuesta entre Tamazulapan y Yanhuitlan. (b) Rocas volcaniclasticas
(vc) y, en la parte superior del cerro, lavas y brechas, expuestas entre Huajuapan y Tamazulapan. (c)
Exfoliacion en rocas hipabisales expuestas en el area de Chinango (sector norte de la franja
volcénica). (d) La Pefia de Ayuquila, cerca de Chilixtlahuaca. Se interpreta como un cuello
volcénico, edad probable Oligoceno temprano. (e) Exfoliacion en granitoides, en el cinturdn
plutonico de la costa pacifica. (f) Clasto tectdnico, con estrias en varias caras, en el Complejo
Acatlan, zona de cizalla de la falla Rio Salado.
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7

k. Granito (CON-52) I. Granodiorita (CON-224)

Figura 7 (cont.). (g) Muestra TAM-1 de la Toba Llano de Lobos que muestra un fragmento de
poémez deformada con borde de reaccion, en una matriz criptocristalina. Luz paralela. (h) Muestra
TAM-5 del area de Suchixtlahuaca que exhibe esquirlas de vidrio con clispides en una matriz
criptocristalina parda. Luz paralela. (i) Lava de andesita baséltica CON-88 con microfenocristales
de olivino iddingsitizado en una matriz pilotaxitica. Nicoles cruzados. (j) Roca hipabisal de
composicion dacitica CON-142 con fenocristales de anfibol en una matriz de plagioclasa y vidrio.
Luz paralela. (k) Granito CON-52 de biotita del batolito La Muralla con feldespato potasico, cuarzo
y un cristal grande de titanita. Nicoles cruzados. (I) Granodiorita CON-224 de biotita y anfibol, con
plagioclasa, feldespato potasico y cuarzo. Nicoles cruzados. La barra en las fotomicrografias es de
0.2 mm de largo.
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composicion intermedia emplazados a todos los niveles de la sucesion, aunque son mas
abundantes en la unidad inferior. Por otra parte, se dividio el area investigada en dos
sectores: en el sector norte del campo volcanico (Huajuapan-Tamazulapan-Tezoatlan),
predominan lavas y brechas, mientras que en el sur (Laguna de Guadalupe, Santa Maria
Cuquila) (Figura 5a) los afloramientos de rocas piroclasticas son mas abundantes. En la
Figura 8 se presentan columnas estratigraficas compuestas del area de Huajuapan-
Petlalcingo-Tezoatlan, hacia el occidente, donde se aprecia que la columna es mas completa
y aflora el basamento paleozoico, mientras que hacia el oriente, en el &rea de Tamazulapan,
las rocas mas antiguas pertenecen al Cretécico, o posiblemente el Jurasico. Los
fechamientos isotdpicos (K-Ar, “*Ar/**Ar) obtenidos en este trabajo para las rocas
volcanicas se presentan en las Tablas 1ay 1b, y también en la Figura 8 (ver detalles de los
metodos utilizados en el Apéndice A).

Los estudios previos que incluian informacion sobre las rocas volcanicas del area son
escasos. Estos estudios son de carécter regional o estratigrafico, y estan enfocados
principalmente en las rocas mas antiguas (e.g. Salas, 1949; Ortega-Gutiérrez, 1970;
Caballero-Miranda, 1990), o fuera del area de estudio (Ruiz-Castellanos, 1970). Algunos
trabajos incluyen algunos fechamientos (Ferrusquia-Villafranca et al., 1974; Galina-
Hidalgo, 1996; Galina-Hidalgo et al., 2003) (Ver Tabla 1a). A continuacion se presentan
varios detalles de los trabajos previos sobre las rocas del Cenozoico del occidente de
Oaxaca.

En un estudio geoldgico de la region de Tamazulapan-Yanhuitlan (Figura 5a),
Ferrusquia-Villafranca (1970; 1976) propuso los nombres Toba Llano de Lobos y Toba
Cerro Verde para designar a una sucesion volcanicléstica constituida por toba riolitica,
arenisca, limolita tobacea, conglomerado e ignimbrita soldada. La Toba Cerro Verde la
describié como una unidad de toba e ignimbrita con mayor consolidacion que la Toba
Llano de Lobos. En un area local, en las cercanias del Cerro Verde, este autor observo que
la Toba Cerro Verde se encuentra estratigraficamente arriba de la Toba Llano de Lobos,
aunque reconoce que la Toba Cerro Verde podria ser una subdivision de la Toba Llano de
Lobos. Ferrusquia-Villafranca (1970, 1976) report6 que la Toba Llano de Lobos cubre de
manera concordante a la Formacion Yanhuitlan y ésta a su vez esta cubierta por derrames.
Este autor denomind a los derrames que cubren las tobas como Andesita Yucudaac y
Andesita San Marcos. Distinguié a las dos andesitas con base en la mineralogia y un
contacto por falla, donde considerd la Andesita San Marcos como el bloque caido y méas
joven, y que en algun momento cubrid la Andesita Yucudaac, aunque también reconocid
que las dos andesitas podrian tener la misma edad y que las diferencias en la mineralogia
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Figura 8. Columnas estratigraficas compuestas para las areas de (a) Petlalcingo-Huajuapan-
Tezoatlan. Edades: 1 = Martiny et al. (2000a), 2 = Tabla 1a y b de este trabajo, 3 = Galina-Hidalgo
et al. (2003). (b) Tamazulapan (modificado de Ferrusquia-Villafranca (1976) y Martiny et al.
(2000a). Edades: 1 = Martiny et al. (2000a), 2 = Tabla 1a y b de este trabajo, 4 = Ferrusquia-
Villafranca et al. (1974).
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son muy pequefias podrian ser el resultado de la diferenciacion magmatica. Ferrusquia-
Villafranca et al. (1974) obtuvieron una edad de 26.2+0.5 Ma en biotita por K-Ar para la
Toba Llano de Lobos (muestra FVV69-180) y una edad K-Ar en roca total de 28.9+0.6 Ma
para la Andesita Yucudaac, pero reconocieron la existencia de una discrepancia entre las
dos edades porque las tobas estan cubiertas por las andesitas. En el area de Tamazulapan-
Chilapa afloran sedimentos lacustres (Formacion Chilapa) intercalados con lavas en la parte
superior de la sucesion volcanica (Ferrusquia-Villafranca, 1970; 1976). En esta misma
area, Ferrusquia-Villafranca (1976) designé con el nombre de “Andesita Intrusiva
Suchixtlahuaca” a los cuerpos igneos intrusivos del Pale6geno emplazados en las unidades
continentales (representados en la Figura 8 por los diques de color rojo y rosa), también del
Paledgeno, generalmente la Formacion Yanhuitldn y la Toba Llano de Lobos. Este autor
observad que estos cuerpos intrusionaron y deformaron a la Toba Llano de Lobos y, por lo
tanto, considera que la edad es post-Llano de Lobos.

Al norte y noroeste de Huajuapan, en el area de Petlalcingo-Miltepec (Figura 5a),
Ortega-Gutiérrez (1970) introdujo el nombre Formacion Petlalcingo para referirse a una
unidad volcaniclastica constituida por arenisca tobacea con intercalaciones menores de
arenisca, conglomerado de cuarzo y toba ignimbritica que afloran en los alrededores de
Petlalcingo, Puebla. Propuso el término Formacion Miltepec para los derrames que estan
expuestos en el area de Miltepec.

En el area de Petlalcingo-Huajuapan de Ledn, Caballero-Miranda (1990, p. 34)
describi6 dos unidades volcanicas que cubren una “serie de areniscas, cenizas volcanicas,
arcillas arenosas y capas de conglomerados y brechas que ocurren interestratificadas”, bajo
una denominacion informal: la Unidad Ahuehuetitlan, compuesta de lavas andesiticas con
fenocristales de plagioclasa y hornblenda y fracciones piroclésticas con brechas y tobas, y
la Andesita basaltica Chila, para referirse a lavas de extension corta que corresponden a
aparatos volcanicos. Por otra parte, reconoci6 rocas hipabisales de composicion andesitica
y dacitica emplazadas en estas rocas.

3.3.1. Unidad Volcénica Inferior (UVI)

Se utiliza en este trabajo el nombre informal “Unidad Volcéanica Inferior” para
designar a los depositos piroclasticos y epiclasticos, que cubren a conglomerados del
Paledgeno. EIl contacto superior de la UVI es a veces transicional con los derrames y
brechas de la “Unidad Volcanica Superior” (UVS), de tal manera que en la base de la UVS
comUnmente se observan intercalaciones de tobas en las lavas. La UVI es equivalente al
miembro Tezoatlan de Erben (1956) y la Toba Llano de Lobos (y Toba Cerro Verde) de
Ferrusquia-Villafranca (1970; 1976). Cabe mencionar que en este trabajo se observaron

35



3. Estratigrafia, petrografia y geocronologia de las rocas del Paledgeno

variaciones en la estratigrafia en algunas areas, por ejemplo, en el sector oriental
(Tepelmeme-Concepcidn Buenavista, Figura 5a) donde ignimbritas cubren depdésitos
piroclasticos, brechas y lavas de composicion intermedia.

Las capas de la UVI se encuentran en una posicién subhorizontal o ligeramente
inclinada con echados de hasta 20°, aunque cerca de algunas fallas puede aumentar la
inclinacion de las capas por efecto del arrastre. EIl espesor de la UVI es variable y es
posible encontrar una fluctuacion desde algunos metros hasta 300 m, aunque el espesor de
esta unidad generalmente es <70 m. Por ejemplo, la unidad inferior tiene un espesor de
aproximadamente 30 m en Zapotitlan Palmas y en el &rea de Tezoatlan, mientras que en el
limite norte del &rea investigada los espesores calculados son de 180 m cerca de Chinango
y en el &rea de Cuautepec (Figura 5a). Los espesores mayores se observan hacia el sur. En
el sector sur, por ejemplo, Santa Maria Cuquila y Laguna de Guadalupe (Figura 5a), esta
unidad llega a > 200 m, y en el area de Monteverde los espesores son mayores.

Los depésitos piroclésticos de la UVI incluyen depositos de flujo y de caida.
También se observan avalanchas de escombros en algunas zonas, por ejemplo, en la parte
superior de esta unidad entre Huajuapan y Tamazulapan, donde posiblemente pudieron
haberse originado del colapso de una estructura central grande en esta zona.

Los depdsitos de caida estan constituidos por pémez, ceniza, y fragmentos liticos. En
general son depositos bien clasificados con un aspecto granular y sin matriz. Algunos
depdsitos presentan una cierta cohesion. El tamafio de grano es variable y cominmente se
presenta una alternancia de estratos de material fino y méas grueso. La estratificacion
también es variable, de fina a masiva. Se observaron algunos depdsitos con gradacion,
aparentemente depositados en un medio acuoso. El color de los depoésitos varia, y puede
ser gris, gris claro, o de tonos rojizos, verdes y amarillentos.

Los depésitos de flujo presentan diferencias en el grado de seleccién, consolidacion,
y soldamiento. El color de los depositos varia y se observan capas de color blanco, gris,
verde, rosa o rojizo al fresco, y gris a gris oscuro con tonos verdosos o rojizos al
intemperismo. También el volumen de matriz y los componentes es variable. Los cristales
y los clastos de pdmez son los componentes que predominan aunque, en algunas depdsitos,
los fragmentos liticos son abundantes (Apéndice B). Los cristales representan hasta 35%
del volumen total de las rocas, pero cominmente varia de 10 a 20%, predominando
feldespato (plagioclasa y/o sanidina), cuarzo y biotita. Se presenta pémez en la mayoria de
las rocas estudiadas con cantidades que llegan hasta 25%. En la mayoria de las muestras
examinadas, la pémez es fibrosa con vesiculas alargadas. EIl grado de alargamiento de las
vesiculas varia y algunas han sufrido un aplanamiento total. En cuanto a los liticos, algunos
depdsitos presentan entre 5y 15%, mientras que en otros son muy escasos (<2%). Varian
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de forma subangular a subredondeada y en la mayoria de los depdsitos analizados
generalmente tienen <5 mm en diametro, aunque algunos llegan a 1 cm. También se
observan liticos accidentales de distintos tipos que fueron recogidos por los flujos
piroclasticos. La matriz de las rocas piroclasticas es criptocristalina o vitrea, generalmente
con un cierto grado de alteracion o desvitrificacion. En algunos casos la matriz contiene
esquirlas abundantes de vidrio (hasta 30-40%). Las esquirlas estan por lo menos
parcialmente rotas en la mayoria de las muestras estudiadas, pero no todas y, en algunos
casos, presentan desvitrificacion.

Los flujos piroclasticos estudiados estan mal seleccionados, sin estructuras internas, y
presentan diferentes grados de soldamiento. En algunos casos forman estratos masivos
tabulares, que resaltan respecto al resto de la UVI por su color, que generalmente es mas
claro (blanco, o gris, rosa o verde claro), y porque forman mesetas o escarpes verticales por
ser mas resistentes a la erosion. En algunas localidades, por ejemplo en Zapotitlan Palmas
(Figura 5a), se presentan varios depdsitos de flujo que varian de 0.2 a 3 m en espesor,
intercalados con depdsitos volcaniclasticos mas deleznables, y se observan principalmente
en la parte superior de la UVI.

Las capas epiclasticas son depositos derivados de las rocas piroclasticas que fueron
resedimentadas. Estan débilmente consolidadas, son de color rosa, rojo, blanco, verde,
pardo o amarillo pélido y, en algunas localidades, presentan estructuras como paleocanales
y estratificacion cruzada. Los clastos liticos son subredondeados o redondeados y
comunmente alterados. Los cristales generalmente estan fragmentados y las esquirlas de
vidrio, rotas y alteradas. Estos componentes se encuentran en una matriz alterada.

Con el fin de establecer la cronologia del inicio de la actividad volcanica durante el
Paledgeno se obtuvieron de rocas de la unidad inferior tres edades convencionales de K-Ar
en anfibol y biotita (Tabla 1a) y siete edades “’Ar/**Ar (Tabla 1b), y la mayoria de los datos
son consistentes; en un caso (CUA-5), la edad “°Ar/**Ar obtenida es Gnicamente una
aproximacion a la edad minima de la muestra (ver abajo). Los resultados de geocronologia
por “°Ar/*Ar se presentan en el Apéndice E, y los detalles del método en el Apéndice A.
Los datos obtenidos indican que el evento magmatico en esta region inici6 en el limite
Eoceno - Oligoceno que continud hasta por lo menos el final del Oligoceno temprano.
Para los analisis quimicos y los fechamientos, fueron seleccionadas rocas bien
consolidadas, que incluyen depdsitos de flujo y de caida. La ubicacién de las muestras
analizadas esté indicada en la Figura 5a.

Al norte de Huajuapan, se estudiaron tres tobas, una del limite norte del area
investigada (CON-75), y dos tomadas cerca de la poblacion de Cuautepec (CUA-5, CON-
200c). CON-75 es una toba consolidada, sin soldamiento, de color gris claro, de la base de
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la UVI. La fraccion cristalina representa 10% del volumen total, predominando la
plagioclasa, con cantidades menores de biotita deformada y también cuarzo redondeado
(<0.3 mm). Esta toba presenta 20% de fragmentos de pémez (<3 mm), algunos de los
cuales son fibrosos con vesiculas alargadas. Los liticos (0.2 mm) son escasos (<1%) y
consisten de roca volcéanica alterada de forma subredondeada a redondeada, y una matriz de
plagioclasa microlitica y piroxenos entre los microlitos. La redondez y composicion
mineraldgica sugiere que puede ser un litico accidental. La matriz de la toba es
criptocristalina, de color pardo, esta alterada y contiene esquirlas abundantes de vidrio
parcialmente rotas, aunque se conservan algunas formas curvadas. El tamafio homogéneo
de las distintas fracciones, la presencia de estratificacion en el depdsito, el hecho de que el
material es deleznable, y la inclinacion de las capas son caracteristicas que sugieren que
podria ser un depdsito de caida. De esta muestra se prepard un concentrado de biotita que
arrojo una edad K-Ar de 31.4+0.8 Ma. En un trabajo anterior relacionado con este estudio
(Martiny et al., 2000a), se consideraba que esta edad no representaba precisamente el
tiempo de emplazamiento, posiblemente por la concentracion baja de K (%) en la biotita
(puede ser el resultado de la presencia de una pequefia cantidad de un mineral de
alteracion), porque las otras edades obtenidas para esta unidad y unidades implicitamente
mas jovenes resultaron un poco mas antiguas (32.9 — 34.8 Ma, muestras CON-59b y CON-
101). Era razonable suponer, con los datos disponibles en aquel entonces, que el evento
volcénico inici6 aproximadamente a los 34 Ma. Posteriormente, con el objetivo de afinar la
cronologia del inicio del evento volcénico, se obtuvieron edades “°Ar/ *Ar de rocas
piroclasticas en la base de la UVI (Tabla 1b). En contraste con las edades K-Ar, no se
obtuvieron edades “°Ar/**Ar de ~34 Ma, sino que la edad mas antigua obtenida para la
unidad pirocléstica por este método fue de 32.7 Ma. El promedio de las seis edades “Ar/
%Ar es de 30.6 Ma. Por otra parte, una edad “°Ar/ **Ar obtenida de una toba (CON-200c)
(ver a continuacidn), colectada de la misma area que CON-75 arroj6 una edad (30.3 + 1.1
Ma) muy similar a la de CON-75, lo que indica que la edad de 31.4 Ma reportada por
Martiny y colaboradores (2000a) es probablemente la edad correcta.

Dos tobas (CON-200c, CUA-5) fueron tomadas cerca de Cuautepec, al norte de
Huajuapan, y provienen de la misma zona general que la toba CON-75. La CON-200c es
un deposito de flujo de color rosa en donde el soldamiento es medio-alto. Presenta liticos
(10% del volumen total de la roca) de forma subredondeada a subangular de rocas
volcanicas (hasta 3-4 mm en tamafio), de composicién intermedia que presentan
fenocristales de olivino iddingsitizado y piroxeno en una matriz de plagioclasa microlitica y
granos de piroxeno. La mineralogia y petrografia de estos liticos es muy similar a algunos
derrames y rocas hipabisales estudiadas de la misma zona (CON-88, 29a, 12, 32, 77, 20;
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ver descripciones adelante en las secciones 3.3.2 y 3.3.3). El componente cristalino (10%)
consiste de plagioclasa>>cuarzo>biotita. Contiene pémez (10%) y se observaron algunos
fiamme de color rosa. La matriz es criptocristalina y esté alterada. Se obtuvo un
concentrado de biotita de la CON-200c que dio un espectro de edad ligeramente
perturbado. La edad de is6crona obtenida es de 29.9 + 4.7 Ma, calculada del diagrama de
correlacion inversa, tomando en cuenta nueve de las diez fracciones de los dos
experimentos. En este diagrama, los datos tienen la desventaja de estar agrupados y el error
es muy grande (Apéndice E - 2). Sin embargo, las dos edades de promedio ponderado de
31.7 y 30.3 Ma, calculadas con dos fracciones de los dos experimentos, estan de acuerdo
con la edad de is6crona y se considera que 30.3 = 1.1 Ma, calculada con dos fracciones del
segundo experimento, es la mejor estimacion de la edad de la toba CON-200c (Tabla 1b,
Apéndice E - 2). La CUA-5 es de color blanco grisaceo y tiene soldamiento moderado.
Presenta una fraccion cristalina (20% del volumen total de la roca) que incluye
cuarzo>plagioclasa>biotita>>sanidina. Los liticos (10%), de forma subangular a
subredondeada, consisten principalmente en rocas volcanicas de composicion intermedia
hasta 7 mm en tamafio, pero también se presentan algunos fragmentos de otras rocas
alteradas. Contiene ademas 5% de fragmentos de pomez desvitrificada con una estructura
fibrosa y vesiculas alargadas. La matriz es criptocristalina y contiene esquirlas de vidrio
rotas. Se prepar6 un concentrado de vidrio>>plagioclasa de esta muestra para su
fechamiento por “°Ar/**Ar, pero se liberd la mayoria del **Ar a baja temperatura (1000° C).
El concentrado dio edades integradas de 26.1 + 1.0 y 26.8 + 0.9 Ma que, comparadas con
las otras fechas de la UVI del &rea (CON-75, CON-200c), son mas jovenes por varios
millones de afios (Tabla 1ay b). En el diagrama de correlacion los datos, que se agrupan
cerca del eje Y, indican una edad muy joven, aparentemente anémala, con un error grande,
de 18.6 + 2.8 Ma, y se presenta aqui Unicamente como referencia (Apéndice E — 3). Se
considera que las edades integradas representan una aproximacion de la edad minima de
esta muestra, (>26 Ma) pero las relaciones estratigraficas con las andesitas que
normalmente le sobreyacen sugieren una mayor edad, que podria ser similar a las otras
rocas pirocléasticas de la region.

De la parte central-norte del &rea de estudio, a una distancia de aproximadamente 3
km al norte de Tamazulapan (Figura 5a), se obtuvo una muestra de una ignimbrita (TAM-
1) de color rosa claro, y con un soldamiento ligero. Se caracteriza por un contenido alto de
pomez (25%) (<8 mm) que lo hace un poco deleznable. En algunos casos la pdmez es
levemente fibrosa y presentan bordes de reaccién (Figura 7g). ElI componente cristalino
(20%, <1 mm) consta de plagioclasa>sanidina>cuarzo>biotita. Los liticos (10%, <1 cm)
son principalmente de roca volcénica intermedia de forma subredondeada. Se presentan
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algunas esquirlas de vidrio rotas en una matriz criptocristalina alterada de color pardo. La
ignimbrita TAM-1 corresponde a la parte media de la Toba Llano de Lobos y fue colectada
de la misma localidad general al norte de Tamazulapan que la muestra fechada por
Ferrusquia-Villafranca et al. (1974) en 26.2 + 0.5 Ma (concentrado de biotita, K-Ar). En
este trabajo, se prepar6 un concentrado de biotita de la TAM-1 para aclarar la
incompatibilidad que existe entre esta edad y las otras edades obtenidas en rocas volcanicas
de la region (Tabla 1ay 1b). Los dos experimentos de “°Ar/*Ar efectuados produjeron
espectros escalonados pero el diagrama de correlacién muestra una linea bien definida,
ignorando por su alto contenido de Ar atmosférico las fracciones 1y 2 del primer
experimento (Apéndice E — 4). Se determind una edad de isdcrona de 30.0 + 0.8 Ma que se
considera la mejor estimacion del tiempo de emplazamiento de la Toba Llano de Lobos
(Tabla 1b). Es posible que la edad de 26.2+0.5 Ma publicada anteriormente por
Ferrusquia-Villafranca et al. (1974) sufrié una pérdida de argon porque esta edad es mas
joven que todas las otras fechas obtenidas hasta el momento para las rocas piroclasticas de
la UVI en esta region.

Del sector nororiental del area investigada, al norte de Suchixtlahuaca (Figura 5a), se
colectd una toba (TAM-5) del primer estrato de roca piroclastica sobreyaciendo la
Formacion Yanhuitlan, tomada aproximadamente 25 km al nororiente de Tamazulapan. Es
un deposito de flujo de ceniza rico en vidrio volcanico y esquirlas de vidrio. La roca es
consolidada, de color rosa, sin soldamiento, y presenta 15% de fragmentos de pémez.
Algunos fragmentos de pomez presentan una estructura fibrosa y/o coronas de reaccion
mientras que otros no, y también varia la orientacion de la estructura fibrosa, lo que sugiere
que esta estructura es sineruptiva y se desarroll6 durante la erupcion y no después de
depositarse. La fraccion cristalina (10%) consiste principalmente en plagioclasa de dos
tamafios (1-2 mm, y <0.4 mm) con cuarzo en menor cantidad. Los escasos liticos (1%) son
de lava alterada (<2 mm). Estos componentes estan en una matriz de vidrio pardo que esta
alterado y contiene abundantes esquirlas de vidrio (30%) con cuspides y formas
equidimensionales (Figura 7h). Se prepararon dos concentrados: uno de vidrio volcénico
(TAM-5a) y otro de plagioclasa con menor cantidad de vidrio (TAM-5c). El espectro de la
plagioclasa>vidrio estéd perturbado, probablemente porque la muestra incluyé una pequefia
cantidad de matriz volcénica alterada. El concentrado de vidrio dio resultados similares
pero como la cantidad de Ar radiogénico era muy baja, la edad calculada mostré un error
mas grande (Apéndice E - 5). Sin embargo, el diagrama de correlacion fue elaborado con
datos de los dos concentrados (TAM-5a y TAM-5¢) (ignorando dos fracciones de esta
ultima) y todas las fracciones caen en la misma linea. Result6 una edad de is6crona
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31.6£1.0 Ma, por lo que se considera que los datos del vidrio y plagioclasa son confiables
cuando se ven en conjunto, y es la edad preferida para esta muestra (Tabla 1b).

En el sector sur, se tomd una toba al norte de Tlaxiaco (CON-101) en la base de la
UVI, donde cubre a un conglomerado calcéareo. Esta roca es de color rosa claro y muy
ligeramente soldada. Presenta una fraccion cristalina importante (30%) de feldespato roto
(sanidina>plagioclasa) (<3 mm), cuarzo redondeado (<3 mm) con algunas bahias de
corrosion, y biotita con una orientacién preferencial pero no perfecta. Contiene 5% de
pomez fibrosa, y <1% de liticos (hasta 3 mm), de forma redondeada a subredondeada, que
incluyen roca plutdnica, y rocas alteradas que probablemente son accidentales. La matriz
contiene algunas esquirlas de vidrio rotas y desvitrificadas. Se obtuvo un concentrado de
biotita de la CON-101 que arroj6 una edad K-Ar de 32.9+0.9 Ma (Tabla 1a).

Al oriente de Tlaxiaco (Figura 5a), se tomd una toba (TLX-35) que es similar
microscopicamente y macroscopicamente a la toba CON-101; es de color gris claro verdoso
y esta ligeramente soldada. Presenta un componente cristalino significativo (30%) de
plagioclasa (<1 mm), biotita (<1 mm) y cuarzo (<3 mm). Contiene pocos liticos (<1%)
redondeados de roca volcanica alterada (<5 mm), y pémez (15%), una parte de la cual
muestra una estructura fibrosa. Las esquirlas de vidrio (20%) presentan desvitrificacion y
estan en una matriz criptocristalina. Se obtuvo un concentrado de biotita que se fecho por
Ar/PAr. Los dos experimentos presentan un comportamiento muy similar, y se obtuvo
dos edades integradas de 32.8 + 0.5y 33.5 + 0.4 Ma. El diagrama de correlacion muestra
una linea bien definida con todos los datos obtenidos y se obtuvo una edad de is6crona de
32.7+£0.3 Ma, que es la mejor estimacion de la edad de esta muestra (Apéndice E- 6; Tabla
1b). Esta edad es esencialmente la misma que fue obtenida por K-Ar para el concentrado
de biotita de CON-101.

En Laguna de Guadalupe, ubicada al suroeste de Tlaxiaco (Figura 5a) y cerca del
limite sur del campo volcanico en esta region, se colect6 una toba (LGPE-1) de color gris
claro y un soldamiento ligero, de una capa de 3 m de espesor. Los cristales presentes
(10%) son principalmente plagioclasa (hasta 1.7 mm), algunas con zonacion o inclusiones.
También contiene cantidades menores de biotita (2%) (<1 mm) y cuarzo redondeado
(<1%). Los fragmentos liticos son subangulares (0.6 — 3 mm), constituyen 15% del
volumen de la roca y se derivan principalmente de rocas volcéanicas intermedias alteradas,
aungue se observaron otros liticos alterados y un litico que es, aparentemente, un gneis. La
pomez es muy abundante en esta muestra (25%) y muy fibrosa, con las vesiculas totalmente
alargadas y colapsadas. La estructura fibrosa en la pdmez presenta orientaciones distintas y
probablemente es una textura sin-eruptiva. La matriz es vidrio pardo alterado y contiene
algo de esquirlas finas de vidrio rotas. Se obtuvo una edad K-Ar de 34.8+1.4 Ma en un
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concentrado de anfibol de una toba epiclastica verdosa (CON-59b, Tabla 1a) (Martiny et al.
2000a). En una primera consideracion, se pensaba esta edad podria representar el inicio del
evento volcanico, sin embargo, se pone en duda la edad porque es mas antigua que las otras
edades obtenidas para la UVI. Para verificar la edad, se fech6 por “°Ar/**Ar un concentrado
de biotita de una toba (LGPE-1) en una localidad estratigréfica y geograficamente muy
cercana a la toba CON-59b, que produjo edades integradas de 30.4 £ 0.8 y 28.7 + 0.8 Ma.
Utilizando todos los datos, se obtuvo una linea bien definida en el diagrama de correlacion
y una edad de is6crona de 30.7 + 0.9 Ma (Apéndice E- 7), que se considera la mejor
estimacion de la edad de esta muestra. Considerando las edades recabadas para LGPE-1,y
de todas las otras rocas piroclasticas en el area (~ 33 a 29 Ma), la edad mas antigua
obtenida para CON-59b (34.8 Ma) probablemente se debe a la contaminacion con material
mas antiguo, y en este contexto ya no se considera muy confiable.

Una toba (TLX-36) del area de Chalcatongo (Figura 5a), al sureste de Tlaxiaco,
corresponde al dato geocronoldgico més hacia el sur obtenido para una roca volcénica en
este trabajo. Es una toba ligeramente soldada de color gris claro verdoso, con abundantes
esquirlas de vidrio (25%) y fragmentos de pomez fibrosa alterada (10%). La fraccion litica
(2%) consiste de fragmentos redondeados pequefios (<5 mm) de roca volcénica alterada y
contiene cristales (3%) de biotita (1%) y plagioclasa (2%). La matriz es criptocristalina de
color pardo y presenta alteracion. En el espectrometro MS-10, un concentrado de
plagioclasa arrojé edades integradas “°Ar/**Ar de 30.4 + 1.3y 28.3 + 1.1 Ma. En una
medicidn posterior, se irradié una muestra de plagioclasa para el analisis de monograno con
el laser en el espectrometro VG 5400 (Apéndice A). Los experimentos de las mediciones
en el MS-10 y por fusién laser monograno de 1-paso se presentan en el Apéndice E —8. Un
grano dio una edad mas antigua (36.9 + 1.3 Ma), posiblemente por la incorporacion de un
cristal de un evento magmatico anterior cuyo geocronémetro no se puso en cero con el
evento magmatico del Oligoceno temprano. Utilizando los datos obtenidos en los dos
espectrometros, se calculd una edad de isocrona de 28.5 + 0.2 Ma (ignorando la primera
fraccion de los dos experimentos en el MS-10 por su contenido alto de “°Ar radiogénico, y
ignorando tres experimentos por fusion laser) y se considera la mejor estimacion de la edad
de esta toba.

3.3.2. Unidad Volcéanica Superior (UVS)

Se designaron con este nombre informal los derrames de lava de composicion
intermedia y autobrechas intercaladas que constituyen la parte superior de la sucesion
volcanica, cubriendo a las rocas volcaniclasticas de la UVI. Estas rocas se asocian a varios
aparatos volcanicos, algunos de los cuales ya estan identificados (ver seccion 3.3.4

42



Estructuras volcanicas). Esta unidad forma un paquete grueso, particularmente en el sector
norte de la zona volcénica, en la parte central de la depresion entre Huajuapan y
Tamazulapan y en el area de Monteverde (Figura 5a). Esta caracterizada por varios pulsos
de erupcidén que en algunas zonas produjeron apilamientos de por lo menos 15 derrames de
lavas y autobrechas, con un espesor total estimado en 500 m, o mas en algunas localidades.
Representan las elevaciones principales de la region, tipicamente entre 2000 y 2500 m
sobre el nivel del mar, aunque las elevaciones méaximas de las rocas volcéanicas en este
sector son > 3000 m. Las lavas son intermedias y mas méaficas que las rocas piroclasticas
de la UVI. Predominan andesitas basalticas y andesitas aunque también se presentan
dacitas, principalmente en el sector sur del campo volcanico. La composicion de las rocas
hipabisales es similar. Las autobrechas son mas resistentes al intemperismo que los
derrames y suelen formar paredes verticales. Las autobrechas son dep6sitos masivos y mal
seleccionados, con fragmentos liticos angulares y bloques de andesita y andesita baséltica
que son idénticos a los que se encuentran en las lavas del area, la matriz en la que estan
embebidos los bloques es generalmente lavica. La UVS cubre en contacto transicional o
concordante a las unidades piroclasticas y en ciertas localidades es muy comin observar
intercalaciones de rocas piroclasticas, particularmente de composicion intermedia y con
escoria, intercaladas con derrames en este contacto. EIl contacto superior generalmente estéa
expuesto, aunque al sur de Tamazulapan la parte superior de esta unidad esté intercalada
con depdsitos lacustres constituidos por caliza silicificada, arenisca y limolita de la
Formacion Chilapa. La unidad superior de lavas y autobrechas se considera aparentemente
equivalente al miembro volcéanico de Erben (1956), la Formacion Miltepec de Ortega-
Gutiérrez (1970), y la Andesita Yucudaac y Andesita San Marcos de Ferrusquia-Villafranca
(1970; 1976). A continuacion se presenta un descripcion de andesitas basalticas, andesitas
y dacitas que son representativas de las rocas estudiadas, y cuya mineralogia y petrografia
estan resumidas en el Apéndice C.

Las andesitas basalticas son rocas color gris oscuro a gris pardo, y presentan texturas
distintas como porfidicas pilotaxitica, hialotaxitica, glomeroporfidica o intergranular.
Incluyen derrames y rocas hipabisales. En general, el contenido de fenocristales y
microfenocristales en las andesitas basalticas no es muy alto, variando de 3 a 10% y
ocasionalmente més. La fase mas abundante en los fenocristales es olivino, acompafiado en
algunos casos por una cantidad menor de fenocristales y/o microfenocristales de
clinopiroxeno u ortopiroxeno (<3%). Otras andesitas basalticas se caracterizan por
contener también fenocristales de plagioclasa (CON-33, CON-154).

Se estudiaron varias andesitas basélticas con textura pilotaxitica que presentan una
mineralogia muy homogénea: algunos de los derrames al norte de Huajuapan (CON-12,
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29a, 88) y otro al suroriente de Huajuapan (CON-32). Presentan una textura porfidica o
microporfidica, con fenocristales y microfenocristales de olivino (0.2 — 1.2 mm) alterados a
iddingsita y también, en algunos casos, a minerales finos, a veces fibrosos, incoloros o de
color verde claro, extincion paralela, y con birrefringencia de primer orden, que
aparentemente son minerales del grupo de la serpentina. Los fenocristales de olivino
conservan a veces su forma euhedral, pero en otros casos muestran corrosion y formas
esqueletales. El olivino esta en una matriz de plagioclasa microlitica (0.1 — 0.3 mm de
largo), con cristales pequefios (<0.15 mm) de clinopiroxeno (probablemente augita-
diopsida) (<15%), a veces ortopiroxeno, y 6xidos (<5%) (Figura 7i). Los microlitos de
plagioclasa presentan una orientacion preferencial debido al flujo, produciendo una textura
pilotaxitica. A veces pueden presentarse cantidades bajas de vidrio desvitrificado en los
intersticios.

En ciertas andesitas basélticas, al norte y el oriente de Huajuapan (CON-32, CON-
14), el olivino iddingsitizado puede presentar una corona de cristales pequefios de piroxeno
que, como la corrosion y las formas esqueletales, puede indicar condiciones de
desequilibrio después de formarse el olivino. Se presentan, ademas del olivino, algunos
fenocristales y microfenocristales de clino- y ortopiroxeno (<3%) en varias rocas de esta
composicion, y ocasionalmente se agrupan, produciendo una textura glomeroporfidica,
como en algunos derrames al norte (CON-14), y al sureste (CON-33) de Huajuapan. En
este ultimo derrame, los microfenocristales (0.3 — 0.7 mm) de plagioclasa son abundantes
(15%). Algunas andesitas basalticas presentan un contenido bajo de vidrio pardo en la
matriz (CON-154, CON-88, CON-32, CON-20).

Las andesitas son color gris o gris pardo. El porcentaje de fenocristales y
microfenocristales es variable (2 — 30%), y generalmente representa un volumen mayor que
en las andesitas basalticas, aunque algunas son casi afiricas (CON-27). En la mayoria de
las andesitas, la plagioclasa es el fenocristal/microfenocristal mas abundante, por ejemplo
en la CON-109 (20%), un derrame al sur de Tezoatlan (Figura 5a). Los fenocristales de
plagioclasa son de varios tamafios y los mas grandes (2 — 4 mm) suelen estar un poco
redondeados y presentan zonacion, coronas de inclusiones o, a veces, inclusiones en los
nucleos, mientras que los microfenocristales generalmente exhiben una forma subhedral y
no tienen inclusiones. También aparecen fenocristales y microfenocristales de
ortopiroxeno y clinopiroxeno, siendo méas abundantes los primeros. Los fenocristales de
ortopiroxeno en esta roca y también el derrame CON-28 son ligeramente pleocroicos, y
probablemente es hiperstena, mientras que en las otras andesitas este mineral no presenta
pleocroismo y, por lo tanto, tal vez es enstatita. Se observé una extincion en forma de reloj
de arena en el clinopiroxeno de CON-28, pero es poco comun. Este mineral no fue
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analizado en la microsonda electrénica, pero la estructura reloj de arena se presenta
particularmente en titanaugita y algunas augitas (Preston, 1966; Strong, 1969; Gray, 1971).
En algunas andesitas, los piroxenos en la matriz se agrupan en una textura glomeroporfidica
(CON-109, CON-70). Se observan contenidos bajos o trazas de otros minerales
ferromagnesianos (anfibol o biotita) en las andesitas mas silicicas. Estos microfenocristales
y fenocristales estan en una matriz principalmente de plagioclasa, con piroxenos (5 - 10%),
oxidos (<5%) y, en algunos casos entre los cristales de plagioclasa, vidrio pardo que a
veces esta desvitrificado. En diversas muestras la plagioclasa en la matriz se presenta en
microlitos con una orientacion no perfecta (CON-70, 35). La textura es intersertal en las
andesitas con vidrio pardo entre los cristales de plagioclasa de la matriz (CON-35), e
intergranular cuando piroxenos de grano fino y éxidos ocupan los espacios entre los
microlitos de plagioclasa (CON-109). También se observa una combinacion de las dos
texturas intergranular-intersertal (CON-27, 28). Se encontr6 una textura seriada en varios
casos, donde aparecen cristales de tamafios variables.

Las lavas de composicion mas silicica que la andesita no son comunes. Las
caracteristicas de un derrame al norte de Tlaxiaco (Figura 5a) indican una composicion
entre andesita y dacita (CON-72). Es de color gris claro y presenta fenocristales de
ortopiroxeno (3%), a veces en aglomeraciones, y un contenido bajo de fenocristales de
clinopiroxeno y hornblenda (<1%). Los fenocristales de hornblenda muestran corrosion y
coronas de reaccion, indicando desequilibrio con el magma. La matriz es principalmente
de plagioclasa, con <5% de 6xidos y, una cierta cantidad de vidrio en los intersticios, con
una textura intersertal.

En este trabajo no se fecharon los derrames por la dificultad para encontrar material
fresco sin alteracion secundaria y porque la composicién de muchos derrames es andesita
baséltica, y no contienen minerales portadores de K. Debido a que algunos cuerpos
hipabisales probablemente alimentaron los derrames, su fechamiento proporciona una edad
similar a la extrusion de las lavas. Por otro lado, en otros trabajos se han publicado algunas
edades K-Ar de roca total y matriz volcénica para los derrames de esta region. Ferrusquia-
Villafranca et al. (1974) publicaron una edad K-Ar en roca total de 28.9+0.6 Ma para la
Andesita Yucudaac entre Tamazulapan y Yanhuitlan. En otro estudio sobre la
geocronologia y paleomagnetismo de las rocas volcéanicas del area entre Zapotitlan Palmas
y Huajuapan, las edades obtenidas varian de 32+1 a 29+1 Ma (cuatro edades de roca total y
una edad de la matriz volcénica) (Galina-Hidalgo, 1996; Galina-Hidalgo et al., 2003).
Estas son similares a las obtenidas en este trabajo para las rocas piroclasticas y los cuerpos
hipabisales (Tabla 1a, b).
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3.3.3. Cuerpos hipabisales

Se observan en la region un gran nimero de cuerpos intrusivos someros en forma de
troncos, diques, lacolitos y sills de dimensiones variables. Como ya se menciono, estan
emplazados en todos los niveles de la sucesion cenozoica pero se observan principalmente
en los conglomerados y la UVI. El intemperismo de estas rocas resulta cominmente en
exfoliacion (Figura 7c). Un namero considerable de cuerpos hipabisales probablemente
representa vestigios de la parte somera de cuerpos magmaticos que alimentaron los
derrames de la UVS, mientras que otros son claramente diques de una etapa tardia. Las
rocas hipabisales del evento magmatico principal arrojaron edades del Oligoceno temprano,
pero también se obtuvieron dos edades un poco mas antiguas.

Se documentd un evento magmatico de menor volumen en el Eoceno medio con el
fechamiento de un cuerpo hipabisal (CON-7, YAN-7) emplazado en la Formacion
Yanhuitlan (Martiny et al., 2000a) que aflora entre Tamazulapan y Yanhuitlan en el
entrongue de la carretera federal 190 y el camino a Santa Maria Pozoltepec (Figura 5a) , y
fue cartografiado como un lacolito por Ferrusquia (1976). La roca es de color gris claro y
tiene una textura seriada y una composicion andesitica-dacitica. Se presentan fenocristales
de hornblenda (10%) (0.4 — 2 mm) con coronas de opacita y microfenocristales de
plagioclasa (5%), en una matriz de plagioclasa, 6xidos y vidrio alterado (10%). Se
determino una edad de K-Ar en hornblenda de 40.5 + 1.7 Ma (CON-7, Tabla 1a). Para
verificar esta edad, se obtuvo una edad “°Ar/**Ar similar en plagioclasa de otra muestra
(YAN-7) del mismo cuerpo de una localidad cercana. El calentamiento por pasos en dos
experimentos dio espectros con edades integradas reproducibles (45.4, 44.4 Ma). La edad
de isdcrona obtenida es de 43.0 + 1.2 Ma (Apéndice E - 1), y se considera la mejor
estimacion de la muestra (Tabla 1b); es ligeramente menor que las edades integradas y se
encuentra dentro del error de la edad K-Ar publicada anteriormente. Los datos definen una
edad minima para la Formacion Yanhuitlan. Se considera en este trabajo que las tobas que
sobreyacen a la Formacion Yanhuitlan corresponden a la Toba Llano de Lobos, para la cual
se obtuvo una edad de 30.0 Ma (muestra Tam-1, Tabla 1b). Esto implica que la
acumulacion de los sedimentos de la Formacion Yanhuitlan durd aproximadamente 10
millones de afios.

Del evento magmaético principal se estudiaron varias rocas hipabisales. Son de color
gris, gris claro o gris pardo y presenta una gran variacion en composicion. En la zona al
norte de Huajuapan, se encontraron no tnicamente los derrames mas méaficos sino también
las rocas hipabisales mas maficas (CON-77, CON-20). Estas rocas son andesitas baséalticas
y presentan <5% de fenocristales de olivino iddingsitizado esquelético, con coronas de
piroxeno que indican condiciones de desequilibrio después de que se formo el olivino. La
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matriz es principalmente de microlitos de plagioclasa e incluye piroxeno (15-20%), siendo
mas abundante el ortopiroxeno que el clinopiroxeno, 6xidos (~5%) * vidrio. Los microlitos
de plagioclasa presentan una orientacion imperfecta. En CON-77 algunos de los cristales
de piroxeno se agrupan en la matriz. La mineralogia y textura de estas dos muestras son
similares a los derrames de esta zona descritos anteriormente (CON-12, 29a, 88).

En el sector norte, también se presentan cuerpos hipabisales andesiticos (CON-18, 23,
8a, 91). Al norte de Huajuapan, la andesita CON-18 (Figura 5a) tiene una mineralogia
similar a los derrames de andesita del sector norte y presenta fenocristales de plagioclasa
(andesina) (15%), ortopiroxeno (7%) y clinopiroxeno (<1%). La matriz es muy finay
consiste de microlitos de plagioclasa con una orientacion no perfecta, piroxenos y 6xidos,
en una textura intergranular.

En la entrada a Huajuapan de Ledn desde el norte, se observa un cuerpo hipabisal de
composicion andesitica-dacitica (CON-8a) emplazado en las unidades piroclasticas de la
UVI. Presenta fenocristales de hornblenda (5%) y plagioclasa (4%), con biotita escasa
(<1%), en una matriz de microlitos de plagioclasa orientados, 6xidos y vidrio alterado, con
una textura intersertal. Se obtuvo una edad K-Ar de 33.6 + 1.4 Ma en hornblenda (Tabla
1a) (Martiny et al., 2000a). Otros autores han publicado edades K-Ar en roca total para
algunos cuerpos hipabisales de la zona que son un poco mas jovenes (Galina-Hidalgo,
1996; Galina-Hidalgo et al., 2003). Estos autores obtuvieron una edad de 31+1 Ma en un
dique de composicion andesita basaltica (SILC-1) de una localidad muy cercana a la CON-
8a, y hacia el noroeste, en Chila, un lacolito andesitico (SICHILA-1) fue fechado en 30+1
Ma.

La Gltima etapa de magmatismo consistio en el emplazamiento de diques. Un
ejemplo de los diques més jovenes se observa en Santa Maria Camotlan (Figura 5a), al
norte de Huajuapan, donde un dique andesitico-dacitico (HUA-23) subvertical de ~6 m de
ancho, y con una orientacién de aproximadamente N45W, fue emplazado en un cuerpo
hipabisal que, a su vez, intrusiona la UVI. Se observo vidrio en una de las paredes del
dique, indicando un enfriamiento rapido cuando se emplaz6. Presenta fenocristales
subhedrales de plagioclasa (5%) que muestran alteracidon, y de hornblenda (5%) que
comunmente tienen una corona delgada de éxidos (opacita). Las coronas de reaccion de
opacita han sido interpretados como producto de la deshidratacion del anfibol por
descompresion répida durante un ascenso igualmente rapido (Rutherford y Hill,1993). La
textura de este dique es seriada, presentandose cristales de varios tamafios. Los
fenocristales estan rodeados por plagioclasas en cristales cortos y éxidos. En un
concentrado de hornblenda, las edades integradas obtenidas de los dos experimentos tienen
un error alto (29.6 + 2.6 y 31.6 + 1.4 Ma) (Apéndice E - 9), que se debe a la cantidad
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excesiva de Ar atmosférico en las primeras fracciones de ambos experimentos. En el
diagrama de correlacién inversa, todas las fracciones caen sobre la linea, aunque la mayoria
se agrupan, y el error grande genera incertidumbre acerca de la traza de la linea; la is6crona
dio una edad de 27.6+£1.9 Ma, que es un poco mas joven que las otras edades obtenidas para
la sucesién volcanicas. Se observa que *’Arca/*°Ar es similar (~12) en las fracciones
analizadas a una temperatura de 1350° C en los dos experimentos, pero es mucho menor en
las fracciones de menor temperatura, la que puede indicar la presencia de dos fases de
hornblenda. En la lamina delgada se observé zonacién en la hornblenda y probablemente
es lo que produce las variaciones de ¥ Arc,/**Ark en las primeras fracciones.

Eliminandolas, las edades del promedio ponderado de las Gltimas fracciones (de alta
temperatura) de los dos experimentos, que son muy estables y largas, son de 28.7 + 1.7y
30.6+1.2 Ma (Tabla 1b, Apéndice E — 9); dan una edad aparente de 30.0 + 1.0 Ma, que se
considera la mejor estimacién de edad de esta muestra.

Otro dique andesitico-dacitico estudiado (CON-91), cerca de Cuautepec en el limite
norte del &rea investigada (Figura 5a), tiene paredes verticales y corta derrames de la UVS.
Presentan fenocristales de hornblenda (3%) y plagioclasa (<1%), en una matriz de
microlitos orientados de plagioclasa, vidrio, y 6xidos, con una textura pilotaxitica. Un
concentrado de hornblenda del dique CON-91 arrojé una edad K-Ar de 34.2 + 1.4 Ma pero,
considerando que el dique pertenece a una ultima etapa del volcanismo, esta edad no es
consistente con las edades “’Ar/*’Ar y K-Ar obtenidas para otros cuerpos hipabisales o para
muestras que se encuentran en una posicion estratigraficamente inferior de la misma zona.
Como ya se menciono anteriormente, las edades de la UV que se consideran confiables
varian de ~33 a 29 Ma. Las consideraciones anteriores sugieren que la edad de 34 Ma
obtenida para el digue CON-91 es errénea.

Del sector sur, dos cuerpos hipabisales andesiticos en la zona de Laguna de
Guadalupe (CON-60a, 61a; Figura 5a) presentan una textura seriada, donde los cristales
muestran una variacién amplia en el rango de tamafios. La plagioclasa es la fase mas
abundante (20-25%) en los fenocristales y microfenocristales. Se encuentran varios
tamarfios de fenocristales de plagioclasa en la andesita CON-60a. Los mas grandes han
sufrido reabsorcion, probablemente por procesos de desequilibrio y presentan textura de
cedazo (sieve texture) con un sobrecrecimiento limpio en la parte exterior de los cristales.
Los fenocristales y microfenocristales mas pequefios tienen formas subhedrales. En estos
dos cuerpos hipabisales se presentan cantidades menores de fenocristales y
microfenocristales de clinopiroxeno y/o ortopiroxeno (<5%). Los fenocristales estan en
una matriz microcristalina constituida principalmente de plagioclasa, piroxenos, minerales
ferromagnesianos alterados y 6xidos.
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Algunos cuerpos hipabisales del sur son un poco mas silicicos. La muestra CON-
120, tomada al suroriente de Tlaxiaco, tiene una textura casi afirica, con unos cuantos
microfenocristales de plagioclasa en una matriz de microlitos de la misma fase con una
textura pilotaxitica y minerales ferromagnesianos alterados (¢piroxenos?), 6xidos, y vidrio
pardo desvitrificado. Los cuerpos hipabisales CON-141y 142, de la zona de Monteverde al
norte de Tlaxiaco, contienen fenocristales de plagioclasa (5 y 2%) y hornblenda (5%) con
coronas delgadas y bien definidas de opacita (Figura 7j). La matriz presenta plagioclasa, ya
sea en microlitos o en cristales tabulares cortos, con 6xidos y hasta 10% de vidrio en los
intersticios.

3.3.4. Estructuras volcanicas

Existen varios tipos de estructuras volcanicas que incluyen conos de tamafio variable,
fisuras por las que fueron extravasadas lavas, y también se identificaron los vestigios de un
campo monogenético. A pesar de que la sucesion volcanica se encuentra en una etapa de
erosion avanzada, en el sector norte se reconocen varias estructuras que dieron origen al
volcanismo. En el area al N y NE de Huajuapan de Ledn, se identificaron ocho conos
cineriticos compuestos por bombas volcanicas que pueden alcanzar 1 m de largo y también
por escoria, indicando actividad monogenética importante de composicion intermedia en el
area (Silva-Romo et al., 1996). Estos depdsitos estan cubiertos por rocas volcanicas
intermedias y probablemente coinciden en tiempo con la Gltima parte de la unidad inferior
(UVI) y la parte basal de la superior (UVS). Se observan remanentes de cuellos volcénicos
en varias localidades, incluyendo Ahuehuetitlan hacia el N de Huajuapan, Ayuquila al
noroeste de Huajuapan (Figura 7d), y San Mateo Pefiasco, al sureste de Tlaxiaco (Figura
5a). También se tiene evidencia de otros aparatos volcanicos importantes cerca de San
Sebastian Progreso al oriente de Huajuapan, por la presencia de capas inclinadas y rocas
con alteracion hidrotermal que sugieren la cercania de un conducto volcéanico; en el Cerro
el Mono entre Huajuapan y Tamazulapan se observan dep6sitos de avalancha de escombros
0 brechas de colapso de domos a lo largo de la carretera, que pudieron haber formado un
estratovolcan. En esta misma zona, pero mas cerca de Tamazulapan, aparece una bomba
volcanica de ~1 m de largo, lo que indicaria la cercania de un centro de emision. Entre
Tezoatlan y Yolomecatl, en el &rea de Monteverde, afloran espesores grandes de material
volcaniclastico y derrames intrusionados por cuerpos hipabisales que posiblemente
representan conductos de alimentacion para los derrames en una estructura volcénica
grande. Por otra parte, se observan rasgos de volcanes menores en varias localidades.
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3.3.5. Cuerpo hipabisal de Puente Negro, Puebla

La intrusién de Puente Negro, Puebla, es un cuerpo subvolcéanico pequefio, de un
ancho méaximo de 160 m, y estd compuesto de varios pulsos magmaticos de composicién
andesitica. Esta alojado en los Granitoides Esperanza (Ortega-Gutiérrez et al., 2004) del
Complejo Acatlan y aislado de otros afloramientos de rocas volcéanicas del Cenozoico.
Puente Negro se ubica en el kilometro 229 de la carretera federal 190 entre IzGcar de
Matamoros y Acatlan, en coordenadas 18° 13.74' latitud N y 98° 11.0' longitud W (Figura
5a), y esta en una posicion relativamente distante del area de estudio. Esta localidad fue
estudiada s6lo como referencia, por incluir xenolitos corticales y por la posibilidad de
obtener datos sobre el componente cortical en la composicion de los magmas. La andesita
de Puente Negro contiene un gran nimero de xenolitos y xenocristales y su importancia
radica en que es el unico cuerpo conocido hasta el momento en el sur de México con
xenolitos corticales de grado alto y xenolitos ultramé&ficos (Ortega-Gutiérrez et al., en
preparacion).

Este cuerpo tiene una textura microporfidica y contiene muchos fenocristales y
microfenocristales de anfibol, con cantidades menores de ortopiroxeno, clinopiroxeno, y
plagioclasa. La matriz es afanitica y consiste de microlitos orientados de plagioclasa en
vidrio desvitrificado y pardo fresco, granos opacos y ortopiroxeno. Los fenocristales y
microfenocristales de anfibol representan aproximadamente 10% del volumen total, tienen
una forma euhedral o subhedral con esquinas redondeadas, y a veces muestran alteracion y
zonacion. Este mineral presenta coronas de opacita y, ocasionalmente corrosion
magmatica, indicando condiciones de desequilibrio con la matriz. Los microfenocristales
de plagioclasa exhiben una textura de cedazo (sieve texture), y zonacion. En algunos casos
los piroxenos se agrupan, a veces con la plagioclasa, en una textura glomeroporfidica. Se
obtuvieron dos concentrados minerales para determinar la edad de la intrusion por K-Ar.
Un concentrado de anfibol de la muestra PN-22 arrojé una edad de 23.2 + 1.1 Ma, y la
matriz volcénica, principalmente plagioclasa, de la muestra PN-16 dio una edad de 22.3 +
0.9 Ma (Tabla 1a de este trabajo y Martiny et al., 2004).

3.4. Granitoides de la margen pacifica

Las rocas plutonicas del Paledgeno afloran en un cinturdn a lo largo de la margen
continental y estdn emplazadas en rocas mesozoicas del Complejo Xolapa. Entre la
poblacion de La Muralla y el area al norte de San Pedro Amuzgos, las rocas pluténicas
afloran de manera continua, y en este trabajo se ha designado a las rocas intrusivas de esta
region como el batolito La Muralla (Figura 5b). En contraste, los afloramientos de rocas
plutdnicas al sur de San Pedro Amuzgos son mas discontinuos y estan rodeados por rocas
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metamarficas del Complejo Xolapa, mientras que al occidente de Pinotepa Nacional y San
Pedro Amuzgos, afloran de manera mas continua. Aqui me referiré a las rocas plutdnicas

de esta area como los plutones de la costa, para distinguirlas de las del batolito La Muralla.
En un estudio de la geoquimica y geocronologia de las rocas plutonicas al oriente del area

investigada, Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno (1996) designaron como batolito de Rio

Verde a las rocas plutonicas de la region costera de Jamiltepec-San José del Progreso-Rio

Grande (Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno, 1996). Las rocas plutonicas del batolito La

Muralla aparentemente representan una extensién del batolito de Rio Verde y en conjunto

forman una de las estructuras batoliticas mas extensas del sur de México.

Actualmente, el cinturdn batolitico tiene un relieve de hasta 1000 m de altura sobre el
nivel del mar, aunque en promedio fluctta de 400 a 700 m. Algunos autores han
examinado el levantamiento de la margen continental de México y, por medio de
geobarometria en hornblendas, infieren que dichas rocas pluténicas fueron emplazadas en
la corteza media a profundidades entre 13 y 20 km. Posteriormente, sufrieron una
exhumacidn rapida entre el Oligoceno temprano y el Mioceno temprano (Moran-Zenteno et
al., 1996; Ducea et al., 2004b). El intemperismo de los granitoides ha resultado en
exfoliacion, dejando grandes formas esféricas (Figura 7e).

Las rocas plutdnicas son faneriticas y holocristalinas, generalmente de grano medio
(1-5 mm), aunque algunas son de grano fino-medio (CON-52, CON-310). En el Apéndice
D se presenta una tabla resumiendo la mineralogia de las muestras estudiadas. Los
minerales esenciales (plagioclasa, feldespato potasico y cuarzo) estan acompafados por los
minerales ferromagnesianos biotita y anfibol, titanita, 6xidos de Fe-Ti, apatita y zircon.

Las rocas del batolito La Muralla son granitos de biotita (CON-52, 53, 304) y
granodioritas de biotita y hornblenda (CON-54, 56). El andlisis modal de las rocas
plutdnicas por conteo de puntos (> 1000 puntos) mostré que los granitos contienen de 26 a
34% (en volumen) de cuarzo, de 27 a 28% de plagioclasa, y cantidades variables de
feldespato potasico (27 — 38%), mientras que las granodioritas tienen menos cuarzo (23-
24%) y feldespato potésico (18-20%), y mas plagioclasa (45-46%) (Figura 9). Esta Ultima
varia de oligoclasa a andesina y presenta maclas de albita o de tipo combinado Carlsbad-
albita. Los cristales de plagioclasa generalmente son subhedrales, y varian en tamafio de
0.5 a4 mm, con excepcidn del granito CON-52, que es de grano mas fino (<1.5 mm). La
plagioclasa del batolito La Muralla frecuentemente presenta zonacion. En algunos casos, se
observa una textura mirmequitica en los bordes de los cristales de este mineral donde estan
en contacto con feldespato potésico pero generalmente es escasa. La plagioclasa puede
presentar alteracion a sericita o arcillas. El feldespato potésico presenta formas anhedrales,
y puede mostrar una textura micropertitica y alteracion a sericita y arcillas. En la muestra
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mas silicica estudiada (CON-304) del batolito La Muralla, el feldespato potésico predomina
sobre la plagioclasa, y las texturas mirmequitica y micropertitica son comunes. En otros
casos (CON-53, 54, 304) el feldespato potasico ocupa grandes areas intersticiales, rodeando
cristales de biotita, plagioclasa y/o 6xidos de Fe y Ti. El cuarzo en las rocas pluténicas del
batolito La Muralla es de forma anhedral y se presenta en granos aislados que miden hasta
1.5 mm. A veces ocupa los espacios entre la plagioclasa y los minerales ferromagnesianos.

S|

batolito La Muralla
@ plutones de la costa

// Granito Gd \To

Slcmla Monzonita Cuarxo Cz
dc cuarxo de cuarzo IllOll/Odlol‘lh di

A / / Sienita | Monzonita \Monzodiorita\Di \ P

Figura 9. Clasificacion de las rocas plutdnicas de Streckeisen (1976). Gd=granodiorita, To=tonalita,
Di=diorita, Cz di=cuarzodiorita.

La biotita del batolito La Muralla se presenta en hojuelas alargadas subhedrales que
varian de 0.4 a 2 mm de largo o en fragmentos. Este mineral muestra un pleocroismo
fuerte de pardo oscuro a pardo amarillento. En algunas rocas la biotita esta alterada a
clorita. Los anfiboles son de forma euhedral a subhedral o, a veces, anhedral y varian en
tamano de 0.7 a4 mm de largo. Muestran pleocroismo, de pardo verdoso a verde, o pardo
verdoso a pardo claro. En los granitos el anfibol esta ausente y en las granodioritas
representa hasta 3% del volumen total. En algunos casos este mineral presenta alteracion a
clorita. La titanita se presenta en cristales euhedrales o subhedrales y en algunas muestras
se distingue por su tamafo de grano (Figura 7k). Generalmente los cristales varian de 0.2 a
1 mm, pero pueden encontrarse de hasta 1.8 mm en CON-53. Este mineral representa <1%
del volumen total, aunque es particularmente abundante en CON-53, 54 y 56. También se
presentan oxidos de Fe y Ti, apatita, y zircon. Se observo la apatita como inclusiones en
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cristales de anfibol y titanita, indicando que se formo antes. En la muestra CON-53, se
observé una pequefia cantidad de epidota de una etapa magmatica tardia.

En la parte sur del batolito La Muralla, en el area al norte y al sur de donde se tom¢ la
muestra CON-52, las rocas estan intrusionadas por enjambres de diques apliticos. La
orientacidn general para estos diques, observada sobre la carretera al norte de San Pedro
Amuzgos (Figura 5b), es norte-sur, y varia de N25W a N15E. El espesor también es
variable y la mayoria son de <25 cm, aunque se observé uno que llega a tener 80 cm de
ancho. El emplazamiento de los diques fue complejo y en esta area la densidad de diques
es alta, de tal manera que unos diques cortan a otros. Se observa que los primeros son
subverticales (80-90°) y estan cortados por otros con un mayor echado, de
aproximadamente 45°, que a su vez estan cortados por otros diques tardios subverticales.

El analisis modal por conteo de puntos de las rocas plutdnicas estudiadas al sur de
San Pedro Amuzgos indica que varian de granito a tonalita (Figura 9). Los granitos y las
granodioritas de la zona costera son principalmente de grano medio y presentan una
mineralogia y petrografia similar a las del batolito La Muralla. Los granitos contienen mas
feldespato potasico (19-35%) y cuarzo (31-40%), y menos plagioclasa (18-34%)
comparados con la granodiorita, que tiene 14% de feldespato potasico, 18% de cuarzo y
53% de plagioclasa. La plagioclasa varia en composicion de oligoclasa a andesina y
pueden presentar zonacion, inclusiones en el nlcleo, y alteracion a sericita. Los granitos
frecuentemente muestran textura mirmequitica en los bordes de los granos de plagioclasa y
feldespato potasico, pero en las granodioritas es menos frecuente. El feldespato potasico
presenta una textura micropertitica. En la roca pluténica con mayor contenido de SiO,
(CON-281) el feldespato potésico presenta maclas polisintéticas (tartan twinning), con
maclas en dos direcciones y un angulo de 90° entre si, que es comUln en la microclina. En
algunos casos (CON-49b, 281, 287), se observa plagioclasa y biotita incluida en cristales
anhedrales grandes de feldespato potasico, que ocupan los espacios intersticiales. EIl cuarzo
es de forma anhedral y a veces forma agregados de cristales pequefios, con bordes sinuosos,
en los espacios intersticiales (CON-284). La granodiorita (CON-224) contiene anfibol asi
como biotita (Figura 71), mientras que los granitos presentan inicamente biotita, a veces
con trazas o un bajo contenido de hornblenda. La biotita y el anfibol en las rocas plutonicas
de esta area generalmente tienen caracteristicas similares a las rocas del batolito La Muralla
en cuanto a su color, pleocroismo, forma, tamafio y alteracion, exceptuando la CON-49b,
que tiene biotita con pleocroismo de color pardo a pardo-rojizo. Las rocas pluténicas de la
costa también presentan titanita, 6xidos de Fe-Ti, apatita y zircon.

Las rocas pluténicas mas maficas son tonalitas (CON-284, 310) y presentan 49-54%
de plagioclasa, 19% cuarzo, y 3% feldespato potasico. La plagioclasa es andesina y
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aparece en cristales subhedrales de grano medio. EI cuarzo se presenta en cristales
anhedrales de grano fino en los intersticios. La biotita se encuentra en hojas alargadas y
son mas abundantes que el anfibol. La tonalita CON-310 presenta una fase de grano medio
y otra de grano fino, y en esta ultima a veces los cristales de biotita se asociada con anfibol.
El anfibol es de grano medio y exhibe pleocroismo, de verde a verde pardoso. También se
presentan 6xidos de Fe y Ti, titanita, apatita y zircon. El tamafio de la apatita es notable
comparado con los otros cuerpos pluténicos estudiados, y llega hasta 2.5 mm. Se destaca la
muestra CON-284, tomada cerca de Ometepec, por mostrar una foliacién ligera, por lo que
la biotita en particular estad deformada. En areas adyacentes hacia el oriente, la deformacion
en las rocas pluténicas oligocénicas cerca de la costa pacifica ha sido interpretada como
producto del emplazamiento del magma en las rocas metamorficas (Hernandez-Bernal,
1995).

La Tabla 1a contiene edades de cristalizacion y enfriamiento de rocas pluténicas no
deformadas del Paledgeno del occidente de Oaxaca asi como de la zona entre Acapulco y
Pochutla que se incluyeron para fines comparativos. En este estudio se obtuvo una edad K-
Ar de enfriamiento de 25.5 £0.7 Ma en biotita, de un granito (CON-53) (Tabla 1a) del
batolito La Muralla al norte de Santa Maria Zacatepec (Figura 5b). De una localidad muy
cercana a Santa Maria Zacatepec, Guerrero-Garcia y Herrero-Bervera (1993) publicaron
una edad similar para una granodiorita: una isécrona Rb-Sr en biotita-roca total de 25+1
Ma. Existen otras edades de enfriamiento y de cristalizacion para las rocas plutonicas del
area investigada y zonas aledafias. Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno (1996) presentaron
varias edades de enfriamiento K-Ar en biotita y hornblenda (Tabla 1a) que son de occidente
a oriente, 27.7 £ 0.7 Ma al SE de Pinotepa Nacional, 29.9 + 1.1y 27.7 + 1.0 Ma en la zona
de Jamiltepec, y 24.4 Ma entre Jamiltepec y San José del Progreso (Figura 5b). Herrmann
et al. (1994) obtuvieron una edad U-Pb de cristalizacion en zircones de 30 Ma en una
granodiorita dentro del area de estudio, al nororiente de San Pedro Amuzgos y, al oriente
del area investigada, reportaron otra de 28 Ma para una tonalita entre Jamiltepec y San José
del Progreso (Figura 5b).

Si comparamos las edades obtenidas para las rocas volcéanicas del area investigada
(~33 - 29 Ma) con las edades de cristalizacion disponibles para las rocas pluténicas (30 y
28 Ma) la actividad magmatica en el cinturdn plutonico coincidio en el tiempo por lo
menos con la parte final de la actividad volcanica.
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Capitulo 4. Marco tectonico

En un estudio de reconocimiento de las estructuras geoldgicas principales del area de
trabajo, enfocado esencialmente al sector norte de la zona de rocas volcénicas, se
identificaron y caracterizaron las fallas y lineamientos mayores que cortan las unidades
clasticas y volcénicas del Paledgeno y las rocas subyacentes, asi como la deformacion que
pueden presentar, y se interpreto la sucesion relativa de los eventos. Aunque el trabajo
estructural no constituyd la parte fundamental de esta tesis, se considerd importante
incluirlo por varias razones. (1) Varias de las estructuras representan lineamientos antiguos
que fueron reactivados durante el Cenozoico. (2) En varias localidades se aprecié que los
cuerpos hipabisales del Paledgeno estan alineados a lo largo de estructuras pre-cenozoicas,
sugiriendo que éstas controlaron en gran parte el ascenso de magmas. (3) Se estudi6 una
estructura geoldgica importante con una zona de cizalla ancha (falla Rio Salado, ver
Capitulo 4.2.2.) en el sector occidental de la zona volcéanica para determinar si afectd las
rocas continentales del Paledgeno. (4) Por otra parte, se consider6 importante indagar
sobre el ambiente de depdsito de las sucesiones continentales del Paledgeno. Estos
depdsitos se acumularon en cuencas de orientacion NNW-SSE, que estaban delimitadas por
altos topograficos de rocas paleozoicas y/o pliegues laramidicos en rocas mesozoicas. Las
cuencas se pueden considerar esencialmente de caracter intermontano, sin embargo, en
ciertas zonas se presentan lineamientos en los limites de la cuenca y, en algunos casos,
aparentemente corresponden a estructuras tecténicas (Martiny et al., 2002; Santa Maria-
Diaz et al., 2005).

La zona principal de acumulacidn de las sucesiones continentales del Paledgeno se
extiende desde el norte de Huajuapan de Leon hacia al oriente de Yanhuitlan, y hasta
Tlaxiaco en el sur; tiene dimensiones de aproximadamente 120 km de largo y 50 km de
ancho en su parte mas extensa (Figura 10). La cuenca se bifurca en la parte central por el
anticlinorio de Teposcolula. Hacia el suroccidente de Tlaxiaco, en las areas de Santa Maria
Cuquilay Laguna de Guadalupe, se encuentran otras dos depresiones de dimensiones
menores con un relleno de rocas clasticas y volcanicas. A poca distancia al sur de Laguna
de Guadalupe, cerca de lo que generalmente se considera el limite sur del terreno Mixteco
con el terreno Xolapa, estan expuestas rocas pluténicas del Oligoceno temprano.

Las fallas principales se identifican con claridad en fotografias aéreas y en el campo
aunque, en algunos casos, se infieren estructuras por la presencia de ciertos rasgos
distintivos como, por ejemplo, cambios importantes en la estratigrafia o la presencia de
varios cuerpos igneos alineados. Se realiz6 un anélisis de algunas de las estructuras mas
importantes, que se incluyen en las figuras 11, 12 y 13, y se infirio la direccion del
movimiento de estas por medio de indicadores cinematicos sobre los planos de falla. Las
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4. Marco tecténico

rocas cretacicas presentan varias estructuras de acortamiento y han sido cartografiados
previamente por Ferrusquia-Villafranca (1976), INEGI (1984), Meneses-Rocha et al.
(1994) y Gonzéalez-Ramos et al. (2000). Antes de las observaciones realizadas sobre las
estructuras geoldgicas en las rocas volcanicas del Paledgeno, se presenta una descripcion de
algunas estructuras antiguas relacionadas con el magmatismo del Pale6geno y otras
estructuras geoldgicas anteriores al evento magmatico.
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Figura 10. Figura que muestra la distribucion general de las unidades continentales del Pale6geno,
que ocupan una depresion limitada por altos topogréaficos formados por rocas mesozoicas y
paleozoicas. AD = anticlinorio de Diquiyu, AT = anticlinorio de Teposcolula, SCT = Santa
Catarina Tayata, MP = Magdalena Pefiasco, SMC = Santa Maria Cuquila, LG = Laguna de
Guadalupe. Prolongacién de la zona de falla de Caltepec, tomado de Elias-Herrera y et al. (2005)
(linea discontinua de color azul). La traza de la falla Tamazulapan fue tomada de Gonzalez-Ramos
et al. (2000), y las trazas inferidas de la prolongacion hacia el norte de dicha falla fueron tomadas
de Gonzalez-Ramos et al. (2000) (linea discontinua de color pardo) y Lépez-Ticha (1985) (linea
discontinua de color rojo). Diagramas estereograficos (proyeccion Schmidt, hemisferio inferior) de
los planos de falla con estrias: cuadro negro=indicador cinematico de desplazamiento lateral
izquierdo, circulo negro=lateral derecho, cuadro blanco=sin indicador cinematico.
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4.1. Algunas estructuras antiguas reactivadas durante el Cenozoico

4.1.1. Falla de Caltepec

La falla de Caltepec esta expuesta al noreste del area de estudio (figuras 10y 13) v,
como se menciond anteriormente, es una estructura de escala regional con orientacién
NNW, que representa el limite tectdnico entre los basamentos de edad paleozoica
(Complejo Acatlan) y precambrica (Complejo Oaxaquefio). Esta falla se considera la
manifestacion de un evento tectonico que lleg6 a grandes profundidades en la corteza, y se
interpreta como una falla transpresional derecha del Pérmico Temprano, relacionada con la
yuxtaposicion de los basamentos cristalinos durante la consolidacion de Pangea (Elias-
Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002; Elias-Herrera et al., 2005). Estos autores consideran que
la falla de Caltepec continta aproximadamente 150 km hacia el sur, hasta el area de
Cuanana (Figura 10) cerca del limite con el terreno Xolapa, donde se observan milonitas en
un pluton de orientacion N-S con cizallamiento derecho, que es “consistente con la
deformacion ductil de la falla de Caltepec” (Vega-Carrillo et al., 1998).

Hacia el nororiente del area de estudio (al NNE de Tamazulapan), donde esta
expuesta la zona de deformacion de la falla de Caltepec, el extremo sur de esta falla esta
cubierta por rocas clasticas y volcanicas del Paledgeno (Figura 10). En las rocas del
Paledgeno, la presencia de lineamientos y fallas, y de cuerpos hipabisales y diques
emplazados a lo largo de algunos de los lineamientos, todos con la misma orientacion
general que la zona de falla de Caltepec, indican la reactivacion de esta zona de debilidad
durante el Cenozoico (Martiny et al., 2002; 2003). Estos rasgos de deformacion en rocas
del Paledgeno se extienden en un &rea amplia al sur este sector de la falla de Caltepec,
aunque las rocas del Paledgeno son mas intensamente deformadas en la zona ubicada
inmediatamente hacia el sur de la franja milonitica. Esto de acuerdo con las observaciones
de Elias-Herrera et al. (2005), quienes han observado estructuras fragiles en la Toba Llano
de Lobos y la Andesita Yucudaac en el &rea de Tlapiltepec-Tejupan (al E- ENE de
Tamazulapan) (Figura 13), con desplazamientos verticales y un componente lateral
importante, asociadas al plegamiento de las rocas volcaniclasticas. Estos autores
interpretan las estructuras como evidencia de reactivacion de la zona de falla de Caltepec
durante el Nedgeno, e infieren la prolongacion de la zona de falla de Caltepec hacia el sur,
al oriente del anticlinorio de Teposcolula (Figura 10). Adelante, en el inciso sobre
estructuras norte-sur, se presenta una descripcion breve de algunas estructuras en las rocas
del Paledgeno, encontradas durante este estudio, consideradas evidencia de la reactivacion
de la falla de Caltepec.
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Actualmente, existen algunas diferencias con respecto a la ubicacién de la traza
inferida de la prolongacion hacia el sur de la zona de falla de Caltepec. Las distintas
interpretaciones de la posicion de la prolongacién de la falla de Caltepec se han basado
principalmente en rasgos de superficie, pero la traza esta cubierta por rocas continentales
del Paledgeno, lo que dificulta ubicarla. Los gedlogos de PEMEX han cartografiado una
falla al occidente del anticlinorio Teposcolula, de orientacion NNW 20°, 100 km de largo,
denominada la falla Tamazulapan, alineada burdamente con la falla de Caltepec, y
consideran que debe constituir el limite entre los terrenos Mixteco y Oaxaquefio por la
presencia de rocas pre-cretacicas con una historia geolégica diferente hacia el oriente y al
occidente de la falla (Lépez-Ticha, 1985; Meneses-Rocha et al., 1994). La falla
Tamazulapan también es considerada el limite entre los basamentos de edad paleozoico y
precambrico en la Carta Geoldgico-Minera de la Oaxaca del CRM (Gonzéalez-Ramos et al.,
2000), y por Santa Maria et al. (2005), quienes indican que al oriente y occidente de esta
estructura existen diferencias fundamentales en la deformacion cenozoica. Por otra parte,
como se acaba de mencionar, Elias-Herrera et al. (2005) infieren la traza de la falla de
Caltepec hacia el oriente del anticlinorio de Teposcolula (Figura 10) e indican que la falla
Tamazulapan coincide con la prolongacion de la falla de Caltepec Unicamente en su
porcion sur, en el rea de San Juan Teita al SE de Tlaxiaco (Figura 10). La interpretacion
de los ge6logos de PEMEX, que la falla Tamazulapan representa la continuacion hacia el
sur de la falla de Caltepec, se basa en que en los pozos Yucudaa-1y Teposcolula-1 (Figura
10), ubicados al oriente de dicha falla, existen contrastes en las rocas pre-cretécicas, y
también en las del basamento. El basamento paleozoico aflora a ~25 km al occidente de la
parte sur de la falla Tamazulapan (al noroccidente de Tlaxiaco) y las rocas jurasicas en esta
area indican un ambiente de cuenca (cuenca de Tlaxiaco), indicando variaciones en la
profundidad del basamento. Hacia el oriente de la falla Tamazalapan, el basamento
precambrico esta expuesto en un afloramiento pequefio en el area de San Miguel
Tecomatlan (Schlaepfer, 1970) (Figura 5a), a ~8 km hacia el suroccidente de Nochixtlan,
aunque los afloramientos extensos del Complejo Oaxaquefio se encuentran a ~40 km hacia
el oriente. Ldpez-Ticha (1985) considero que esta region, hacia el oriente de la falla
Tamazulapan, era una zona continental por la presencia de lechos rojos del Jurasico,
mientras que hacia el occidente era una cuenca. Estos autores reportan la presencia de un
cuerpo granodioritico de edad pérmica en el fondo del pozo Yucudaé-1 que interpretaron
como un cuerpo emplazado dentro del Complejo Oaxaquefio. Sin embargo, la presencia de
este cuerpo y varios otros afloramientos de rocas intrusivas pérmicas, burdamente alineadas
en direccion NNW, sugieren una zona de sutura entre los terrenos Mixteco y Oaxaquefio,
de edad similar al granito Cozahuico descrito por Elias-Herrera et al. (2005). En este
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contexto, los cuerpos pérmicos representarian el limite entre los dos terrenos, y la
prolongacion hacia el sur de la falla de Caltepec se ubicaria hacia el oriente del anticlinorio
Teposcolula. Esta hipotesis fue presentada anteriormente por Grajales-Nishimura (1991),
basada en varias edades pérmicas y estudios de magnetometria que definen una franja
magmatica entre San Pedro Juchatengo y Caltepec. Ademas del cuerpo de granodiorita
encontrado en el pozo Yucudaé-1, las edades del Pérmico incluyen una protomilonita
granitica de San Pedro Tidaa (edad K-Ar de 241 + 19 en biotita), una granodiorita de San
Pedro Cahuacua (edad de K-Ar de 259 + 21 Ma en muscovita), una tonalita de El VVenado
(edad K-Ar de 284 + 5 Ma en hornblenda) y dioritas en San Cristobal Honduras (dos
edades K-Ar en hornblenda de 236 + 12 Ma, 244 + 12 Ma (Murillo-Mufeton y Torres-
Vargas,1987) (ver figuras 5y 10 para la ubicacion de las poblaciones mencionadas). En
este escenario, la falla Tamazulapan probablemente representa una estructura asociada a la
zona de falla de Caltepec, ubicada al occidente de la prolongacion de dicha falla, y la
presencia de lineamientos de orientacion general N-S en una zona ancha sugiere que la
prolongacién de la falla de Caltepec en las rocas Marco geoldgico regional cenozoicas no
se expresa como un trazo discreto, sino una zona amplia de deformacion.

Otra estructura de interés en las rocas cenozoicas hacia el sur de la zona de la falla de
Caltepec es un pliegue de orientacion NNW-SSE en las capas de la Formacion Yanhuitlan
entre Tamazulapan y Yanhuitlan. Esta es una estructura local que esté restringida a una
depresion al noroccidente de Yanhuitlan, cuyo eje coincide aproximadamente con una parte
del Rio Negro, y denominada el pliegue Rio Negro (Figura 11). El pliegue presenta la
misma tendencia general que el anticlinorio Teposcolula, una estructura laramidica, pero
aparentemente no son contemporaneos, por presentar estilos diferentes de deformacion. A
lo largo de la carretera 190 (Figura 5a), entre Tamazulapan y Yanhuitlan, los estratos se
encuentran en una posicion vertical en la zona axial del pliegue y estan afectados por una
falla inversa con un desplazamiento menor. Sin embargo, alejandose de esta estructura, se
observan basculamiento y pliegues suaves en la Formacién Yanhuitlan, y en otras éreas los
estratos estan en una posicion horizontal o subhorizontal. El hecho de que la Formacién
Yanhuitlan, una sucesion de caracter ductil y poca resistencia mecéanica, presenta mayor
deformacion en las cercanias del Rio Negro, comparado con areas colindantes, sugiere que
otro factor jugo6 un papel en su formacion. Se considera que éste probablemente fue un
desplazamiento vertical en el basamento que provocé el desarrollo de un pliegue de
propagacion de falla (tipo drape) como, por ejemplo, las estructuras asociadas al sistema de
Falla San Marcos en Coahuila que se desarrollaron durante la deformacion laramidica
(Chavez-Cabello et al., 2005; Bolafios-Rodriguez, 2006). Esta interpretacion implica que
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Figure 11. Mapa geoldgico-estructural del sector central norte del area de estudio. FSMP=falla San Miguel Papalutla, FSMA=falla San Marcos
Arteaga. Diagramas estereograficos (proyeccion Schmidt, hemisferio inferior): linea negra=plano de falla con estria (cuadro negro=indicador
cinematico de desplazamiento lateral izquierdo, circulo negro=lateral derecho, cuadro blanco=sin indicador cinematico), linea negra
gruesa=foliacion dentro de la zona de cizalla, linea roja=plano definido por los ejes mayor y medio de los clastos tectonicos. Diques del area de
Yanhuitlan tomados de Ferrusquia-Villafranca (1976).



el pliegue Rio Negro esté relacionado a la reactivacion de la falla de Caltepec. La
presencia de desplazamientos verticales en el basamento de la region Mixteca ha sido
sugerida anteriormente por Ferrusquia-Villafranca (1976).

4.1.2. Falla Petlalcingo-Huajuapan

Entre Huajuapan y Petlalcingo (Figura 12), se observa un lineamiento de rumbo
N30W con rocas del basamento paleozoico al lado nororiental y, al lado suroccidental, un
homoclinal en rocas cretacicas que buzan al nororiente. Aunque en el campo no existe
evidencia directa de una estructura, en un trabajo previo (Caballero-Miranda, 1990) se
infirié una falla normal post-Turoniano, posiblemente de la parte inferior del Paledgeno,
que estos autores designaron la falla Petlalcingo-Chila, con el blogue caido hacia el
suroccidente, que se extiende desde el noroccidente de Petlalcingo hasta el suroriente de
Chila. La falla fue inferida con base en la naturaleza rectilinea del contacto, la inclinacion
de los estratos de edad cretécica, la presencia de rocas paleozoicas al nororiente, y la
distribucidn linear de cuerpos hipabisales y productos volcéanicos aislados en el area. En la
Carta Geoldgico-Minera de Orizaba del Consejo de Recursos Minerales (Martinez-Amador
et al., 2001), cartografiaron una falla normal al noroccidente de Petlalcingo, denominado la
falla Petlalcingo, pero con el blogue caido hacia el nororiente.

En este estudio se han cartografiado (Figura 12) varios cuerpos hipabisales
adicionales a lo largo de este lineamiento que han sido fechados del Oligoceno temprano
(Martiny et al., 2000a; Galina-Hidalgo et al., 2003). Lo anterior sugiere que la falla
inferida es méas larga de lo que habian considerado en trabajos anteriores y puede llegar a
~35 km de largo, extendiéndose desde Petlalcingo en el NW hasta Huajuapan en el SE.
Considerando que la estructura aparentemente se prolonga hasta Huajuapan, se denomina
aqui la falla Petlalcingo-Huajuapan. La presencia del lineamiento de cuerpos hipabisales
sugiere una zona de debilidad y un control estructural que facilit6 el ascenso de los magmas
durante el Oligoceno temprano. Durante el Paledgeno, la acumulacion de conglomerados,
con clastos derivados principalmente del bloque cretacico levantado, y material volcénico
ocultaron la traza de esta falla inferida.

Hacia el suroeste, otro lineamiento, subparalelo a la falla Petlalcingo-Huajuapan, se
extiende entre Chilixtlahuaca y Saucitlén, en el contacto entre el Complejo Acatlan 'y
depositos continentales del Jurasico Medio (Formacion Tecomazuchil) (Figura 12).
Caballero-Miranda (1990) interpretd el lineamiento como una posible falla de crecimiento,
singenético con el depdsito de la Formacion Tecomazuchil, basado en que es un rasgo
rectilineo a lo largo de lo cual se encuentran varios cuerpos hipabisales. Hay fechamientos
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Figura 12. Mapa geoldgico del area de Petlalcingo-Huajuapan, con los rasgos estructurales
principales. Edades de los cuerpos hipabisales de Galina-Hidalgo (1996), Galina-Hidalgo et al.
(2003), y Martiny et al. (2000a) (ver Tabla 1a). Geologia modificada de Caballero-Miranda (1990).
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para algunos cuerpos entre Chilixtlahuaca y San Jerénimo Silacayoapilla. Ruiz-Castellanos
intentd fechar el intrusito Chilixtlahuaca por Rb-Sr pero el contenido bajo de Rb y el
contenido alto de Sr no permiti6 obtener una edad, sin embargo, observo que este cuerpo
corta rocas del Jurasico Medio pero no del Cretacico Inferior, por lo consideré que la edad
de este cuerpo queda entre 150 y 110 Ma. Posteriormente, se obtuvieron edades K-Ar de la
parte temprana del Cretacico Temprano (130 — 127 Ma) para algunos cuerpos entre
Chilixtlahuaca y San Jerénimo Silacayoapilla (Galina-Hidalgo, 1996; Galina-Hidalgo et al.,
2003), y otra edad un poco mas joven (103 Ma) que sugiere actividad magmatica recurrente
a lo largo del lineamiento. Actualmente, no hay fechamientos post-cretacicos para los
cuerpos alineados a lo largo de este rasgo, aunque la morfologia de los cuerpos hipabisales
de las pefias de Ayuquila (Figura 7d), en la prolongacién norte del lineamiento (Figura 12),
sugiere que es un cuello volcanico del Paledgeno, contemporaneo con el pulso volcanico
principal en la region. Es interesante notar que, en el area entre Petlalcingo-Huajuapan y
Chilixtlahuaca-Saucitlan, afloran sedimentos mesozoicos en un corredor alargado limitado
por altos del basamento paleozoico, que probablemente corresponde a una fosa tectdnica
antigua alargada que existié al menos desde el Jurésico Tardio.

4.2. Acortamiento antes del inicio de la actividad volcanica del Oligoceno temprano

4.2.1. Anticlinorios Diquiya y Teposcolula

Antes del magmatismo del Oligoceno temprano, se plegaron las rocas sedimentarias
del Mesozoico (INEGI, 1984; Gonzélez-Ramos et al., 2000) durante un evento de
deformacidn por acortamiento E-W que ha sido considerado la Orogenia Laramidica por la
similitud en edad y orientacion a este evento al norte de la Faja Volcanica Transmexicana.
La deformacién Laramidica ha sido reconocida anteriormente en el area de estudio por
Lopez-Ticha (1985), Meneses-Rocha et al. (1994) y Cerca et al. (2007). Aunque este
evento no afecto las rocas volcanicas del Oligoceno temprano, es importante considerarlo
para entender mejor el régimen tecténico pre-volcanico en esta regién, y porque los
pliegues desarrollados determinaron en parte la geometria de la cuenca donde se
acumularon las rocas continentales post-laramidicas.

Las estructuras principales de edad laramidica en el &rea son los anticlinorios de
Diquiyd y Teposcolula, ubicados al suroeste de Huajuapan y al sureste de Tamazulapan,
respectivamente (figuras 10 y 11). Los ejes de los dos anticlinorios tienen una orientacion
N-S a NNW, y buzan al norte. Las edades de las rocas deformadas y no deformadas
proporcionan un cierto control temporal sobre el acortamiento en esta regién, aunque no
muy preciso. La mayor parte de las rocas en los dos anticlinorios son rocas sedimentarias
marinas, depositadas en una cuenca extensa (cuenca de Tlaxiaco) durante el Jurésico y
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Cretécico. En el anticlinorio de Diquiyd, la unidad mas joven afectada por la deformacion
es la Caliza Teposcolula (considerada Albiano-Turoniano en el area cercana de Petlalcingo;
Caballero—Miranda 1990). El anticlinorio de Teposcolula esté constituido principalmente
por caliza de la Caliza Teposcolula (considerada Albiano-Coniaciano en esta zona;
Ferrusquia-Villafranca, 1976), aunque la unidad deformada méas joven corresponde a rocas
siliciclasticas de la Formacion Yucunama (Santoniano-Maastrichtiano). EI cambio radical
en el tipo de sedimentacidn entre la caliza y las rocas siliciclasticas probablemente indica el
inicio de la deformacion. La Formacion Yucunama tiene una litologia similar en varios
aspectos a la Formacion Mezcala de la plataforma Guerrero-Morelos, y la Formacion
Tecamalucan del area de Tehuacén, y las tres unidades son por lo menos parcialmente
equivalente en edad. Las formaciones Mezcala y Tecamalucan generalmente se consideran
sintectonicas y asociadas con la deformacién Laramide (e.g. Fries 1960, Lang y Frerichs
1998; y Alzaga y Santamaria 1988, en Eguiza-Castro, 2001, respectivamente). En el
contexto de que la Formacion Yucunama también es sintectonica, su edad indica que en el
area de estudio la Orogenia Laramidica inicid por lo menos en el Maastrichtiano, o
posiblemente antes. Los conglomerados Huajuapan y Tamazulapan, cubren en
discordancia angular a las rocas del Mesozoico (Caliza Teposcolula y Formacion
Yucunama), y en general no presentan rasgos de plegamiento orogénico. La Formacion
Yanhuitlan en general presenta una deformacion leve cuya edad no esta bien constrefida.
Como se indic6 en el Capitulo 3, actualmente no existen fechamientos confiables para la
Formacion Yanhuitlan, pero las edades obtenidas para un cuerpo hipabisal no deformado
emplazado en esta formacion (43 £ 1.2y 40.5 £ 1.7 Ma, tablas 1a y b) establecen una edad
minima para la deformacion laramidica, e indican que el acortamiento terminé antes del
Eoceno medio.

En otros sectores de la SMS la deformacion laramidica abarcé un periodo similar.
Cerca et al. (2004; 2007) consideran que la deformacién abarca desde el Coniaciano hasta
la parte mas temprana del Paleoceno en la plataforma Guerrero Morelos, seguido en el
Paleoceno — Eoceno temprano por una etapa transpresional de plegamiento suave,
fallamiento lateral izquierdo, y rotacion antihoraria de estructuras formadas durante el
acortamiento (Cerca et al., 2007). Hacia el oriente, en el valle de Tehuacan, ha sido
constrefiida al Cretéacico Tardio y finales del Paleoceno principios del Eoceno temprano
(Davalos-Alvarez, 2006). En un analisis de los eventos de deformacion en el sector oriental
de la SMS, Nieto-Samaniego et al. (2006) documentan que la orogenia inici6 en el
Cretécico Tardio en la plataforma Guerrero-Morelos y termind en la cuenca de Veracruz en
el Eoceno medio (Mossman y Viniegra, 1976), indicando una migracién del occidente al
oriente.
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Es interesante hacer notar que se observan varios lineamientos de orientacion general
norte-sur cerca del limite entre las rocas continentales del Paledgeno y los pliegues
laramidicos en las rocas calcareas mesozoicas y, en varios sitios, se identificaron planos de
falla, también de orientacion general norte-sur con estrias que indican un componente
vertical y, a veces, lateral (Figura 10, diagramas estereograficos). En una localidad, los
planos de falla presentan indicadores cinematicos de desplazamiento vertical (dip slip) en
una primera etapa, y desplazamiento lateral posterior. La presencia de dos etapas de
desplazamiento también fue reconocida en otros sitios cercanos, en planos de fallas
menores. Generalmente no fue posible, por lo limitado de las exposiciones, establecer las
relaciones cronoldgicas y variabilidad cinematica de las fallas. Por otra parte, a lo largo de
un lineamiento al sur de Teposcolulay en el flanco occidental de un pliegue (Figura 10), las
relaciones estratigréficas y la inclinacion hacia el oriente en las rocas clésticas del
Paledgeno sugieren la presencia de una falla listrica de orientacion NNW en el contacto
entre las rocas clésticas y rocas mesozoicas. Se observo un cuerpo hipabisal emplazado en
el limite entre las rocas mesozoicas y la cuenca cenozoica, lo que sugiere que este
lineamiento sirvié como plano de debilidad por donde ascendieron los magmas durante el
Paledgeno, como en el caso de la falla Petlalcingo-Huajuapan.

Cabe mencionar que en algunos trabajos han propuesto una historia larga para las
estructuras en la cuenca de Tlaxiaco. Morédn-Zenteno et al. (1993) sugieren, para finales
del Jurésico Inferior-principios del Jurasico Medio, un régimen tectonico de horsts y
grabens, con reactivacion posterior de las fallas normales. En otro estudio, Meneses-Rocha
et al. (1994) propusieron que las estructuras en la cuenca de Tlaxiaco presentan varias fases
de reactivacion, lo que podria explicar los desniveles en el basamento que aflora en algunas
zonas, mientras que a poco distancia esta sepultado por grandes espesores de cobertura
mesozoica. Las fases propuestas por Meneses-Rocha et al. (1994) son: (1) fallamiento
normal en una fase distensiva en el Tridsico Tardio — Jurasico Temprano posiblemente
relacionado a un rift intracontinental (Salvador, 1987), (2) una fase compresiva en la parte
mas tardia del Jurésico y, (3) inversion estructural durante la Orogenia Laramidica. En la
inversion estructural (Lowell, 1974; 1995), la compresion tangencial en una region
previamente sujeta a fallamiento normal produce la inversion del desplazamiento en las
fallas normales preexistentes. En la interpretacion de Meneses-Rocha et al. (1994), durante
el acortamiento (Orogenia Laramidica) la reactivacion de las fallas normales preexistentes
(e.g. falla Tamazulapan) genero fallas inversas y desplazamiento casi vertical que fue
restringido a la parte superior de los bloques mesozoicos fallados. La observacion de fallas
y brechas en los flancos de los pliegues mesozoicos es consistente con la hip6tesis de la
reactivacion de fallas antiguas de orientacion norte-sur, aunque hasta el momento no se
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puede comprobar, pero en este escenario, el proceso probablemente impulso el desarrollo
de cuencas en zonas que flanqueaban los levantamientos laramidicos donde,
posteriormente, se acumularon los depdsitos continentales durante el Cenozoico.

4.2.2. Falla Rio Salado

Antes del inicio de la actividad volcénica en el Oligoceno temprano, los ejes de los
anticlinorios Diquiyu y Teposcolula, en su limite norte, fueron arrastrados hacia el
occidente, produciendo una flexion en los ejes que es claramente visible en la imagen de
satélite. El anticlinorio de Diquiyu esté limitado en el norte por un lineamiento de
orientacion WNW a W, lo que sugiere que la flexion del eje fue por fallamiento lateral
sinestral (Figura 11). Este lineamiento, denominado la falla Rio Salado (Martiny et al.,
2002), es una zona de cizalla ancha que afecta el esquisto del Paleozoico (Formacion
Cosoltepec), asi como caliza y caliza arcillosa del Mesozoico. Hacia el norte del
anticlinorio de Teposcolula, ubicado a ~40 km al oriente, las rocas clasticas y volcanicas
del Paledgeno y el aluvion (Figura 11) cubren todos los rasgos de la zona de cizalla. Dado
la similitud en la orientacion y el tipo de deformacion se infiere que forma parte del sistema
Rio Salado. Es dificil estimar el desplazamiento de la falla Rio Salado porque los ejes de
los pliegues no estan cortados por la falla, pero podria ser entre varios cientos de metros y
un maximo de 10 km, basado en la posicion de los ejes.

Al norte del anticlinorio Diquiyd, la zona de cizalla de la falla Rio Salado es
subvertical y se extiende por mas de 20 km, desde la zona ubicada al nor-noroccidente de
Tezoatlan, donde su orientacion es de WNW, hasta al norte de San Juan Reyes y Guadalupe
Villahermosa en el occidente, donde adquiere una orientacion este-oeste (Figura 11). El
cambio en orientacion de WNW a E-W coincide con el afloramiento de un bloque extenso
del basamento hacia el norte de la falla, sugiriendo que la presencia de un bloque rigido
cristalino pudo haber tenido un control sobre la orientacion de la zona de falla. Se observa
una deformacion progresiva en la zona de cizalla, con mayor deformacion en algunos
sectores, y menos deformacion en otros. En la zona de cizalla que afecta a la roca
metamaorfica, la salbanda es dominante pero dentro de la salbanda se encuentran numerosos
clastos tectonicos (Figura 7f) cuya forma es entre oblada y prolada. Los clastos tectdnico
consisten principalmente de cuarzo policristalino con extincion ondulante, con
caracteristicas de procesos de deformacidn cristal-plastica: bordes suturados, desarrollo de
subgranos o reduccién de tamafio de grano, granos alargados con una orientacion
preferencial, y estructura de *“cobija” (core mantle structure) en granos de cuarzo con un
nacleo sano rodeado por una corona o “cobija” de granos pequefios de cuarzo
recristalizado. La mica blanca es abundante en los clastos y también muestra evidencia de
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deformacidn pléstica; se encuentra “trenzada” alrededor de granos de material mas
competente, generalmente el cuarzo. También se presenta plagioclasa en los clastos
tecténicos, pero es mucho menos abundante que el cuarzo; el feldespato es mas competente
que el cuarzo y no esté tan deformado. En la clasificacion de texturas de rocas en zonas de
falla de Sibson (1977) las caracteristicas de la zona de cizalla de la falla Rio Salado
corresponden a una filonita.

Las rocas calcareas mesozoicas en la zona de falla tienen un comportamiento
mecénico distinto. La zona de cizalla se caracteriza por espejos de falla subverticales con
estrias indicando desplazamiento lateral y, en algunas zonas, deformacién por flujo, con
elongacion y adelgazamiento de los estratos paralelo a la falla. A continuacion se presentan
detalles de la zona de deformacion de la falla Rio Salado en algunas localidades.

Entre San Marcos Arteaga y Tezoatlan (Figura 11) la falla Rio Salado esta expuesta
en los esquistos del Complejo Acatlan en un area que comprende varias zonas de cizalla
intensa situadas entre otras zonas menos deformadas, con un ancho total de
aproximadamente 150 m. La zona principal de cizalla tiene ~50 m de espesor. Hacia el
oriente de esta localidad, la zona de cizalla ya no aflora porque esté cortada por, y coincide
con, el cauce del Rio Salado. En otra localidad cercana, al SSW de San Marcos Arteaga, la
zona de cizalla también afecta el Complejo Acatléan, y la zona de deformacion tiene un
ancho similar. Se presentan clastos tectonicos orientados que alcanzan hasta 30 cm de
largo, aunque la mayoria tienen un eje mayor de 15 - 20 cm. Algunos de los clastos
tecténicos muestran evidencia de rotacion por la presencia de estrias en todas sus paredes
(Figura 7f). En los clastos tectdnicos, la orientacién general del plano definido por los ejes
largo e intermedio varia de N10W a N80W, pero predominan orientaciones de ~N70W. La
foliacion dentro de la zona de cizalla es variable, generalmente entre norte-sur y ~N30W
(Figura 11, diagrama estereogréfico 8). En estos dos sitios, la zona de cizalla tiene una
orientacion general N70W.

Hacia el occidente de San Marcos Arteaga, la zona de la falla Rio Salado pone en
contacto caliza margosa que contiene amonitas del Neocomiano con caliza masiva del
Albiano-Cenomaniano. Se presenta una zona de deformacion con un ancho estimado de
~80 m, franjas de salbanda de hasta 1 metro de ancho, y las orientaciones de los planos de
falla medidos varian entre N4OW y N65W (Figura 11, diagrama estereografico 3). Una
falla cercana de ~3 m de ancho con una orientacion similar (Figura 11, diagrama
estereogréfico 4) es paralela y se considera una estructura asociada al sistema Rio Salado.
Esta falla es lateral con indicadores cinematicas de desplazamiento sinestral.

Hacia el norte de Tonald, la zona de cizalla de la falla Rio Salado corta el Complejo
Acatlan y un paquete de rocas calcéreas que incluye caliza, calcarenita, caliza margosa,
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menor cantidad de arenisca y lodolita calcarea y escasos lentes de conglomerado. Algunos
de los estratos contienen fosiles (e.g. pelecipodos, corales). Caballero-Miranda (1990)
considero este paquete como la Unidad San Miguel Papalutla del Cretacico Inferior. Las
rocas mesozoicas presentan planos de falla (Figura 11, diagrama estereografico 2) con
indicadores de desplazamiento lateral izquierdo (~N85W) (relleno mineral, material
arrastrado) y derecho (N20W a NO8E). En el basamento paleozoico la deformacion es
compleja y la foliacion dentro de la zona de cizalla esta plegada. Se presentan clastos
tecténicos (generalmente de 7 a 10 cm de largo, pero algunos llegan a 30 cm 0 més de
largo) paralelos a la foliacion, con una orientacion dominante entre N4OW y N60W (Figura
11, diagrama estereografico 2). También se observa un dique intermedio subvertical de 70
cm de ancho, de orientacion N78W con 75° de inclinacién emplazado en la zona de cizalla.
La zona de deformacion en el Complejo Acatlan y las rocas del Mesozoico tiene un ancho
estimado total de ~150 m, aunque continua mas hacia el sur en las rocas calcareas donde se
vuelve menos penetrante.

Al norte de Guadalupe Villahermosa, la zona de cizalla tiene ~30 m de ancho, una
orientacion E-W (Figura 11, diagrama estereografico 1). En esta zona afecta al Complejo
Acatlan cerca del contacto con caliza margosa arenosa del Cretacico Inferior. Se presentan
clastos tectonicos que miden hasta 22 cm de largo, aunque generalmente el eje largo varia
de 10 a 15 cm, y la orientacion de la mayoria se encuentra entre N23W 'y N42W (plano
definido por los ejes mayor e intermedio). La orientacion de la foliacion dentro de la zona
de cizalla varia entre ~N45W y N30W.

Hacia el sur de San Marcos Arteaga, a lo largo del Rio Mixteco, aflora caliza
mesozoica con planos de falla subverticales expresados en paredes de hasta 15 m de alto
con direccion ~S70W vy estrias subhorizontales con indicadores cineméticos de
desplazamiento lateral derecho. La orientacion de este plano es consistente con un sistema
de fallas conjugadas antitécticas de la falla Rio Salado.

Es importante enfatizar que los anticlinorios Diquiyu y Teposcolula no estan cortados
por la falla Rio Salado. En las fotografias aéreas se observa claramente que el anticlinorio
de Diquiyu presenta una deflexion que tiende a ser paralela a la falla Rio Salado en su
terminacion al norte. Lo anterior es Gtil para constrefiir en el tiempo el movimiento lateral
sinistral a lo largo de esta falla, e implica que la falla Rio Salado no tiene que ser
necesariamente post-laramidica, como se habia sugerido anteriormente. Al contrario, la
evidencia sugiere que sucedié durante la Orogenia Laramidica, y que la flexion de los ejes
de los anticlinorios esta relacionado a la diferencia de competencia y, por lo tanto,
deformacidn entre en las rocas en los dos lados de la falla Rio Salado. En el area del
anticlinorio de Diquiyd, el basamento (Complejo Acatlan) aflora como alto topogréfico al
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norte de la falla Rio Salado, formando un blogue rigido. La ausencia de unidades marinas
del Triasico-Jurasico Inferior en esta region sugiere que el basamento se encontraba
erosionado y emergido cuando inici6 el desarrollo de la cuenca marina de Tlaxiaco hacia el
sur (Moran-Zenteno et al., 1993) y donde se acumulé un espesor importante de sedimentos
sobre un bloque menos rigido. Meneses-Rocha et al. (1994) estimaron que la secuencia
mesozoica en la cuenca tiene un espesor de ~6,000 m. Durante el acortamiento, la
deformacion se acomodo hacia el sur en el bloque menos rigido, correspondiente a la
cuenca de Tlaxiaco, donde se plegaron los sedimentos y las terminaciones septentrionales
de los ejes de los anticlinorios fueron arrastrados hacia el occidente. En las rocas
mesozoicas sobre el bloque al norte de la zona de cizalla, la deformacion fue mucho mas
leve y los echados de las capas no sugieren la prolongacién del anticlinorio en esta zona.
En el limite entre los dos bloques de competencia distinta se acomodo el desplazamiento
lateral izquierdo a lo largo de la falla Rio Salado.

Cabe mencionar que no se observa la prolongacién de la zona de cizallamiento de la
falla Rio Salado a las rocas clasticas y volcanicas del Paleégeno, indicando que la
deformacion termind antes de la acumulacién de estas rocas. Sin embargo, existen ciertos
lineamientos y estructuras menores en las rocas del Paledgeno, con la misma orientacion
que el sistema Rio Salado que sugieren posiblemente un desplazamiento minimo, pero no
significativo, a lo largo de este sistema durante el Cenozoico.

Es importante sefialar que la presencia de otras fallas laterales sinestrales de
orientacion NW en la region sugieren que la falla Rio Salado forma parte de un sistema mas
regional. Meneses-Rocha et al. (1994) indican que el limite norte de los pliegues en la
cuenca de Tlaxiaco “lo constituye un lineamiento que se extiende con orientacién noroeste
desde los alrededores de la Ciudad de Oaxaca, hasta el sur de Huajuapan”, y menciona que
los gedlogos de PEMEX describieron este lineamiento cerca de la Ciudad de Oaxaca, al
que Illamaron la falla Huitzo. Meneses-Rocha y colaboradores (1994) consideran que
durante la deformacién Laramide esta estructura funcioné como una falla lateral izquierda,
y este movimiento pudo haber ocurrido a lo largo de una zona de debilidad antigua que
habia actuado antes como falla normal.

Otro punto interesante relacionado a la falla Rio Salado es la presencia de otras
estructuras subparalelas hacia el norte de esta falla (Figura 11). La similitud en orientacion
podria sugerir que forman parte del sistema Rio Salado, sin embargo, hasta el momento no
se ha encontrado evidencia de un componente importante de desplazamiento lateral
izquierdo en estas estructuras, sino que de movimiento vertical y oblicua con el bloque
caida hacia el sur. Una de las estructuras en esta area es una falla en el limite norte del
valle de San Marcos Arteaga. Esta falla pone en contacto el basamento metamorfico
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(Complejo Acatlan), que forma un alto topografico hacia el norte, con rocas clasticas del
Jurdsico Medio aflorando hacia el sur de la falla. La falla es normal, tiene una orientacion
NW-NNW y una zona de deformacion con rocas cataclasticas de aproximadamente ocho
metros de ancho (Figura 11, diagrama estereografico 5). En este trabajo se le denomina a
esta estructura la falla San Marcos Arteaga. Otra estructura subparalela en esta area esta
ubicada en el contacto entre roca clastica continental del Jurésico y el basamento
Paleozoico, tiene una orientacion general N70W, una zona de brecha de 6 a 8 metros de
ancho, y se le denomina la falla San Miguel Papalutla por pasar cerca del poblado de
mismo nombre. Se infiere que esta falla se prolonga hacia el oriente hasta el valle de San
Marcos Arteaga, donde se acumularon conglomerados, areniscas, y depo6sitos de terraza
durante el Cenozoico. La prolongacién de esta falla se observa hacia el oriente de San
Marcos Arteaga, donde una falla normal (Figura 11, diagrama estereogréafico 9) con el
blogue caido hacia el sur, marca el contacto entre una secuencia calcarea arcillosa del
Cretécico Inferior (Unidad San Miguel Papalutla — Caballero-Miranda, 1990) y una
arenisca litica calcarea considerada de edad post-laramidica y pre-volcénica por la
presencia de liticos de caliza recristalizada y la ausencia de liticos de roca volcanica. Cabe
mencionar que hacia el oriente de falla normal se observa un escarpe rectilineo de
aproximadamente 25 m de alto en conglomerado calcéreo del Paledgeno, que es sugestiva
de una falla lateral, sin embargo, hasta el momento no han sido posible confirmarlo. Las
fallas normales San Marcos Arteaga y San Miguel Papalutla cortan diferentes unidades y
existen evidencia de que son antiguas, con actividad en diferentes tiempos, desde antes del
Cretécico, con periodos de reactivacion durante la evolucion de la cuenca de Tlaxiaco y
hasta el Cenozoico. El fallamiento normal en distintas posiciones hacia el sur del Complejo
Acatléan favorecio la subsidencia y la acumulacién de un espesor grande de sedimentos en
la cuenca. Ademas de la presencia de los planos de falla con estrias oblicuas y verticales, el
fallamiento normal esta sugerido por la falta de continuidad estratigrafica, el limite sur
rectilineo del Complejo Acatléan, y el espesor considerable de sedimentos acumulados en la
cuenca de Tlaxiaco.

4.3. Estructuras que afectan las rocas clasticas y volcanicas del Paledgeno

Las estructuras que cortan las sucesiones volcénicas del Oligoceno temprano son
fallas fragiles con diferentes orientaciones y también relaciones de corte con unidades
distintas. La orientacion de los lineamientos principales generalmente varia de N a WNW
pero, en un analisis cuidadoso de las estructuras, se aprecia un agrupamiento de los
lineamientos N-S (fluctdan entre N y NNW) y otro grupo entre WNW y NW, siendo
dominante el primero. Los lineamientos incluyen fallas y diques. EIl desplazamiento
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caracteristico en ambos grupos es esencialmente de tipo lateral izquierdo y, tomando en
cuenta las diferencias en orientacion y las relaciones angulares que muestran las
estructuras, la actividad de los dos grupos no puede ser contemporanea. Se observan,
ademas, fallas normales, con orientaciones N-S 'y NW. Por otra parte, han sido reportados
algunos episodios de desplazamiento lateral derecho asociados al sistema de fallas NW
(Santa Maria-Diaz et al., 2004). Lo anterior sugiere que las rocas volcanicas del Paleégeno
fueron sujetas a episodios de deformacidn contrastantes. Es dificil constrefiir la edad
minima de estas estructuras por la ausencia general de rocas post-volcanicas. Tomando en
cuenta que los grupos diferentes de estructuras en dichas rocas no son cinematicamente
compatibles, las estructuras estudiadas se agrupan por orientacion, y se describen méas
adelante.

4.3.1. Estructuras WNW-NW

Se documentaron varias estructuras de este grupo e incluyen fallas y diques que
cortan toda la secuencia, incluyendo rocas piroclasticas, lavas, y brechas. Hacia el norte y
oriente de Huajuapan, en las areas de Santa Maria Camotlan y San Sebastian Progreso, se
presentan algunas fallas de angulo alto (>70° de inclinacion) con orientacion predominante
N50W a N80W (Figura 13, diagramas estereograficos 1y 2) y estrias horizontales que
indican desplazamiento lateral. En el area de San Sebastian Progreso, la zona de
deformacidn incluye planos de falla que se distribuyen en una zona de ~50 m de ancho, e
indicadores cinematicos indican movimiento lateral izquierdo. Entre Huajuapan y
Tamazulapan, cerca del km 31 de la carretera 190 (Figura 5a), una zona de falla subvertical
(75 - 85°) con planos de orientacion N40OW - N60W (Figura 13, diagrama estereografico
13) esta expuesta en una pared vertical de 15 m de alto. Tiene indicadores cinematicos de
movimiento lateral sinestral, y se observan claramente fallas dextrales conjugadas de
orientacion ~N8OE. Esta localidad se situa sobre el Rio Salado, y el segmento oriental de la
falla Rio Salado. Otras localidades con lineamientos de orientacion WNW incluyen al
oriente de Tezoatlan (Figura 13, diagrama estereogréafico 12).

Al norte de Santa Maria Camotlan (Figura 13), existe una zona con numerosos diques
de orientacion N30W — N50W. Un ejemplo es un dique andesitico-dacitico (HUA-23), de
orientacion ~N45W, descrita en la seccion 3.3.3., cerca de la poblacion de Santa Maria
Camotlan.

4.3.2. Estructuras norte-sur
Zona occidental
La falla Las Pefias es subvertical, tiene una orientacion de N-S a NW10SE (Figura 13,
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Figura 13. Mapa estructural de la porcion nororiental del &rea de estudio que muestra el andlisis
estructural y los diagramas estereogréaficos de algunos de los lineamientos importantes. ZFC = zona
de falla de Caltepec. Diagramas estereograficos (proyeccion Schmidt, hemisferio inferior) de los
planos de falla con estrias: linea negra=plano de falla con estria (cuadro negro=indicador
cinematico de desplazamiento lateral izquierdo, circulo negro=lateral derecho, cuadro blanco=sin
indicador cinematico). Diques del &rea de Yanhuitlan tomados de Ferrusquia-Villafranca (1976).
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diagrama estereografico 10); presenta por lo menos 18 km de largo, y esta claramente
expuesta en la poblacion del mismo nombre al nororiente de Tezoatlan. En esta localidad
lafalla corta rocas volcaniclasticas de la Unidad Volcéanica Inferior y lavas de la Unidad
Volcénica Superior, y se presenta un escarpe que llega a ~5 m de alto con estrias
horizontales e indicadores cinematicos de desplazamiento lateral izquierdo. La falla Las
Pefias se extiende hacia el sur, donde corta rocas volcaniclasticas y lavas (Figura 13,
diagrama estereogréfico 11), y la falla atraviesa la traza de la falla Rio Salado, sin ser
desplazada. Al norte, la falla Las Pefias se prolonga hasta el area al norte de la presa
Yosocuta donde pone en contacto rocas del Jurasico continental y marino. En esta
localidad, la falla es vertical (>70°), presenta una orientacion norte a nor-noroeste (Figura
11, diagrama estereografico 7), y una zona de cizalla de ~3 m dentro de una zona de
deformacion de ~8 m de ancho. En otro sitio cercano, se observa un plano de falla
subvertical con una orientacion general N-S y indicadores cinematicos de desplazamiento
lateral izquierdo (Figura 11, diagrama estereografico 6). Esta segunda estructura extiende
hacia el noroeste en las rocas del Mesozoico y es posible que esté cortada en su extremo sur
por la falla Las Pefias, indicando que es mas antigua que esta.

En el libramiento de Huajuapan se observan fallas subverticales (~80°) con una
orientacion entre NO5W a N30W (Figura 13, diagrama estereografico 8). La falla méas
importante corta un cuerpo hipabisal, emplazado en rocas volcaniclasticas de la UVI, que
forma parte de los cuerpos alineados entre Petlalcingo y Huajuapan, y se le denomina aqui
la falla del Libramiento (Figura 12). Es probable que el cuerpo hipabisal se emplazara en la
zona de debilidad de la falla Petlalcingo-Huajuapan que posteriormente fue cortado por la
falla lateral. La zona de deformacion en esta localidad tiene un ancho total de
aproximadamente 30 m, e incluye una zona de falla principal de 20 m de espesor y una
zona de salbanda de ~5 m. Los espejos de falla no presentan estrias, pero la posicién
vertical de los planos de falla y la falta de perturbacién en los estratos horizontales de las
rocas volcaniclasticas sugieren que el desplazamiento fue lateral. A 2 km al norte, se
observa una falla subvertical (~80°) en un conglomerado calcéreo, de orientacion similar,
con una zona de salbanda de 3 m. Esta falla presenta indicadores cinematicos de
desplazamiento lateral izquierdo, y es probable que esta zona de deformacion y la de la
falla del Libramiento correspondan al mismo sistema, con desplazamiento sinestral.

Entre Huajuapan y Tamazulapan aflora una falla subvertical de ~5 m de ancho, de
orientacion entre NO3E y N30W y que corta lavas. Presenta indicadores cinematicos de
desplazamiento lateral izquierdo (grietas de tensién, escalones, la presencia de estructuras
de Ridel) (Figura 13, diagrama estereografico 9).
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4. Marco tecténico

Zona oriental

Desde Tamazulapan y Yanhuitlan hasta la falla de Caltepec en el norte (Figura 13), se
encuentra una zona amplia caracterizada por lineamientos, fallas, diques y cuerpos
hipabisales de orientacion predominante norte-sur. En algunas zonas también existe
basculamiento de los estratos y discontinuidades estratigraficas, todo en las sucesiones
clasticas y volcénicas.

En este sector, las fallas en las rocas volcanicas del Oligoceno temprano muestran
desplazamiento predominante lateral izquierdo, pero a veces las estructuras geolégicas
presentan un componente vertical (dip-slip). Por ejemplo, al norte de Tamazulapan, las
relaciones estratigraficas sugieren movimiento vertical a lo largo de un lineamiento N-S
entre caliza mesozoica al lado oriental y rocas volcaniclasticas de la UVI al lado occidental
(Figura 13). Otra localidad donde las relaciones estratigraficas indican fallamiento normal
es directamente hacia el sur de la zona milonitica de la falla de Caltepec (Figura 13,
diagrama estereogréfico 5). En este sitio, se observa basculamiento de las sucesiones del
Paledgeno, planos de falla menores con estrias horizontales y oblicuas, y manantiales a lo
largo de un lineamiento N-S. Al oriente de dicho lineamiento, aflora conglomerado
calcéreo y, al occidente, brecha volcanica, sugiriendo que representa una falla normal con
el bloque caido al lado occidental. Si la brecha corresponde a la UVS, el desplazamiento
vertical podria llegar a ~200 m. En el area de San Pedro Nopala, al norte de Tamazulapan,
se observan varias estructuras en rocas volcaniclasticas, derrames y autobrechas que
presentan una orientacion entre N20W y N15E, con estrias indicando movimiento lateral
izquierdo y, en algunos casos, oblicuo (Figura 13, diagramas estereograficos 3y 4). A
aproximadamente siete kilometros al noreste, en San Francisco Teopan, se observo un
dique subvertical de 20 m de ancho de orientacion ~norte-sur emplazado en rocas
volcaniclésticas y en lavas. Presenta deformacion interna y estrias, indicando magmatismo
y deformacién contemporanea y posterior. Otro dique en San Pedro Teopan tiene 25 m de
ancho y esta orientado al N65W.

En la zona oriental se encuentran numerosos cuerpos hipabisales y diques emplazados
en la Formacién Yanhuitlan y las rocas volcéaniclasticas de la UVI. Cerca de
Suchixtlahuaca varios diques y cuerpos hipabisales, emplazados en la Formacién
Yanhuitlan a lo largo de lineamientos N-S, estan a su vez afallados, con indicadores
cinematicos de movimiento lateral izquierdo y normal (Figura 13, diagrama estereografico
7), sefialando varias etapas de deformacion. En el area de Suchixtlahuaca y Yanhuitlan, se
presentan numerosos diques subverticales de diversas orientaciones, predominando los de
norte noroeste-sur sureste (ver, por ejemplo, Lamina 14 de Ferrusquia-Villafranca 1976), y
algunos llegan a >10 m de espesor.
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4.3.3. Plegamiento de las rocas lacustres

Cabe mencionar que las capas lacustres de la Formacién Chilapa que afloran el limite
occidental del anticlinorio Teposcolula estan intercaladas con lavas en la parte superior de
la sucesion volcanica son mecanicamente poco resistentes y, aunque en algunas zona se
encuentran en posicion horizontal, en otras estan intensamente deformadas y presentan una
inclinacion significativa. Ferrusquia-Villafranca (1976) comentd que los cambios en
inclinacion y rumbo probablemente se deben a deslizamientos por gravedad o por
compactacion diferencial (slumping). Por otra parte, la falla Tamazulapan bordea el limite
occidental del anticlinorio Teposcolula, y la actividad post-volcéanica de esta falla
probablemente jugd un papel en la deformacién en estas capas.
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5. Geoquimica

Capitulo 5. Geoquimica

La Tabla 2 presenta el contenido de elementos mayores y traza en muestras de rocas
volcénicas y plutdnicas del Paledgeno colectadas en el &rea investigada. Se tomaron muestras
representativas de varias zonas del campo volcanico y de niveles estratigraficos diferentes
para caracterizar los distintos eventos magmaticos. También se incluyen cinco rocas de la
parte adyacente del Estado de Puebla. Una de estas rocas corresponde al cuerpo subvolcéanico
de Puente Negro, Puebla, y cuatro muestras son de xenolitos incluidos en dicho cuerpo; estas
muestras estan designadas con las letras PN. De igual manera, en el cinturdn plutdnico, las
rocas fueron tomadas de zonas distintas con el objetivo de buscar variaciones posibles en la
mineralogia y geoquimica. Sin embargo, dada la naturaleza regional del estudio y por las
circunstancias del muestreo (por ejemplo, areas de acceso dificil o con mucha vegetacion), se
hizo un trabajo mas detallado en algunas zonas selectas, particularmente en el sector norte del
campo volcénico. Todos los datos quimicos de los elementos mayores y menores mostrados
en las figuras fueron normalizados al 100% en base anhidra.

5.1. Elementos mayores

Para las rocas volcanicas se analizaron 24 lavas y rocas hipabisales y cuatro muestras de
roca piroclastica colectadas en sectores diferentes del occidente de Oaxaca para indagar sobre
las afinidades geoquimicas posibles y hacer inferencias petrogenéticas. El evento volcénico
principal inici6 con el depdsito de material volcaniclastico (unidad volcénica inferior),
principalmente de composicion silicica (67 — 69%) y a veces intermedia (Tabla 2). La
composicion de la sucesion volcéanica se volvié mas méafica con el tiempo. Utilizando el
sistema de clasificacion de TAS para rocas volcanicas (total de alcalis contra SiO, de Le Bas
et al., 1986), la distribucion de los datos que corresponden a las lavas y rocas hipabisales de la
unidad volcanica superior se distribuye entre 51 y casi 66% en peso de SiO,. La composicion
de los derrames y las brechas generalmente varia de andesita basaltica a andesita (Figura 14a).
Varios cuerpos hipabisales tienen una composicién similar y probablemente son equivalentes
subvolcanicos de los derrames. Algunas rocas volcénicas contienen mas silice, y se clasifican
como dacitas. Se utilizé el mismo diagrama de alcalis contra SiO; para clasificar las rocas
como subalcalinas o alcalinas, con el criterio de Irvine y Baragar (1971), y todas las rocas
volcénicas analizadas son subalcalinas.

Aunque el sistema de clasificacion en la Figura 14a es para rocas no-piroclasticas, se
incluyen los puntos correspondientes a las rocas piroclasticas analizadas para fines
comparativos, observandose que las rocas mas representativas de la unidad inferior definen un
campo mas silicico que las lavas y los cuerpos hipabisales. EI numero de rocas piroclésticas
analizadas es bajo debido a varias complicaciones que pueden presentarse con este tipo de
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roca, incluyendo alteracion, contenido alto de agua, y presencia de fragmentos liticos que no
representan al evento magmatico principal. Las rocas piroclasticas presentan fragmentos
liticos, cristales y/o fragmentos vitreos y de pémez. Con el fin de analizar principalmente el
material juvenil, las rocas se fragmentaron hasta tamarfio arena y se eliminaron los fragmentos
liticos manualmente, hasta donde se pudo. Con la excepcién de una muestra de composicion
intermedia (SiO, = 56%), las concentraciones de silice en las rocas piroclasticas varian de 67
a 68.9% en peso. El contenido de agua, cuantificado en los analisis como LOI (loss on
ignition, por sus siglas en inglés, o pérdida por calcinacion - PxC), es alto en estas muestras (4
- 9%) v, por lo tanto, cuando se normalizan los datos a 100% aumenta de manera notable el
contenido de SiO; y se clasifican como riolitas. Algunas de las rocas piroclasticas presentan
una mineralogia tipica de riolitas con fenocristales abundantes de cuarzo y sanidina, pero en
otras es mas caracteristica la de una dacita, con una predominancia de fenocristales de
plagioclasa, cuarzo en menor cantidad, y ausencia o bajo contenido de sanidina. LOI es una
indicacion general del contenido de volatiles en una muestra, y generalmente se considera que
rocas con un valor alto de LOI contienen minerales de alteracion que se caracterizan por un
contenido alto de agua (e.g. zeolitas, arcillas, clorita). Una roca fresca generalmente presenta
valores bajos de LOI. Los analisis con valores altos de LOI, como las rocas piroclasticas y
algunas lavas y rocas hipabisales, no se consideran totalmente confiables, sin embargo,
representan un acercamiento a la composicion de la roca.

Se observaron diferencias en la geoquimica entre los sectores norte y sur del campo
volcénico. Predominan composiciones mas méficas en el sector norte, donde derrames y
autobrechas constituyen el mayor volumen de la sucesion volcanica. La composicion de estas
rocas corresponde a andesitas basalticas y andesitas con contenido de SiO; que varia de 51 a
59% en peso. En el sector sur predominan composiciones mas silicicas (andesitas y dacitas)
con abundancia de SiO, de 57 a 66% en peso (Tabla 2). La mayoria de las rocas analizadas
son del sector norte y, es posible que haya un sesgo debido al tipo de muestreo que se realizo.

Los derrames y rocas hipabisales de composicidn andesita basaltica y andesitica son
dominantemente con hiperstena en la norma (CIPW), con una cantidad menor de didpsida y
<12% de cuarzo normativo. Las andesitas mas silicicas y dacitas tienen hiperstena normativa,
la di6psida normativa es muy baja o ausente, y el cuarzo aumenta en la norma. Unicamente
las lavas y rocas hipabisales més silicicas tienen un contenido bajo de corindén normativo
(generalmente <1%). Esto es tipico en rocas silicicas como riolita y dacita, y como no esta
acompafado por minerales peraluminosos (e.g. moscovita, biotita, andalucita, cordierita) no
implica la asimilacion de material pelitico.

Las 11 rocas plutonicas analizadas en este estudio son subalcalinas y en el diagrama
TAS de Cox et al. (1979), varian en composicion de granito a diorita (Figura 15). Sin
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5. Geoquimica

Figura 14. Diagrama de clasificacion TAS, de alcalis totales contra SiO,, para la clasificacion de rocas
volcéanicas no piroclasticas, tomado de Le Bas et al. (1986). B = basalto; AB = andesita baséltica; A =
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andesita; D = dacita; R = riolita; TB = traquibasalto; TAB = traquiandesita basaltica; TA =

traquiandesita; T = traquita. Division entre los campos alcalino y subalcalino tomado de Irvine y
Baragar (1971). (a) Rocas volcéanicas del Paledgeno del area de estudio. (b) Campos de las rocas
volcénicas del area de estudio (Martiny et al., 2000a; este trabajo), comparados con otros areas:
Tilzapotla (Morén-Zenteno et al., 2004), Taxco (Moran-Zenteno et al., 1998), y Huautla (Diaz-Bravo,

2005; Chavez-Gonzélez, 2005).
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embargo, en este trabajo se utiliza el término “tonalita” en vez de “diorita” para las rocas mas
maficas, siguiendo el sistema de clasificacion de Streckeisen (1976) (Figura 9). La
distribucion del contenido de SiO, de las rocas pluténicas es continua entre 59 y 72% en peso;
el contenido de SiO, en estas rocas es generalmente mayor que en las lavas, pero coincide
parcialmente con las rocas hipabisales y piroclasticas. Se observan algunas diferencias de
composicion entre las rocas pluténicas cercanas a la costa pacifica y las del batolito La
Muralla. Las rocas analizadas del batolito La Muralla corresponden a granitos y
granodioritas, con abundancia de silice que varia de 65 a 70%, mientras que en la zona costera
las rocas plutdnicas estudiadas varian de granito a tonalita con un rango de SiO, de 59 a 72%
en peso, confirmando las descripciones petrograficas (Tabla 2). Comparando como grupo las
rocas plutonicas analizadas en este estudio con las del batolito Rio Verde (Hernandez-Bernal
y Moran-Zenteno, 1996), se observa que la variacién en composicion es similar (SiO, = 59 —
75% en peso) (Figura 15).

El indice de saturacién de aluminio (A/CKN, ¢ Al,03/CaO+K,0+Na,O molecular) en
las rocas plutonicas del Paledgeno aumenta con el SiO, de aproximadamente 0.9 a 1.1.
Utilizando el indice de Shand (Maniar y Piccoli, 1989), estas rocas intrusivas definen un
campo en el limite entre rocas metaluminosas (tipo-1) y peraluminosas (tipo-S) (Figura 16).
La mayoria son metaluminosas y son cuerpos plutonicos con hiperstena normativa. Unas
cuantas rocas plutdnicas caen en el campo peraluminoso, muy cerca del limite entre los dos
campos, y contienen hiperstena normativa con una pequefia cantidad de corindén normativo
(<0.6%). Estas caracteristicas (A/CKN <1.1, y <1% corinddn normativo), asi como los
contenidos relativamente altos en sodio y calcio, corresponden a granitos de tipo-1 con base
en la clasificacién de Chappell y White (1974; 2001). EI cuerpo pluténico mas silicico
analizado (CON-281), clasificado como granito, tiene el mayor cociente A/CKN (casi 1.1), y
cantidades similares de corindon e hiperstena normativas (~1.1%). Este es un
comportamiento tipico en rocas muy silicicas y, aunque cae en el campo peraluminoso, ain se
considera una roca pluténica de tipo-I.

La Figura 17, un diagrama AFM (A = alcalis [Na,O + K;0]; F = FeO + Fe,03
[recalculado como FeO*]; y M = MgO, expresados en porcentaje en peso) (Irvine y Baragar,
1971), muestra que la composicion de las rocas volcanicas y plutdnicas analizadas define una
tendencia calcialcalina tipica.

En la Figura 18 se muestran los puntos correspondientes a las rocas analizadas en
diagramas de tipo Harker de variacion de elementos mayores contra silice, que son Utiles para
obtener informacion sobre las posibles fases minerales involucradas en la diferenciacion en un
grupo de rocas relacionadas genéticamente. Se presentan las lavas de la Unidad Volcénica
Superior (UVS) y las rocas hipabisales en la Figura 18-1, y las plutonicas en la Figura 18-2.
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Figure 15. Diagrama de alcalis totales contra SiO; para la clasificacion de rocas pluténicas, tomado de
Cox et al. (1979) y modificado por Wilson (1989), donde se muestra la clasificacion de los granitoides
del Paledgeno del &rea de estudio. Los diamantes corresponden a muestras de este estudio y para fines
comparativos se incluyen datos de rocas plutonicas que afloran al oriente de la zona de estudio en Rio
Grande, Progreso, Rio Verde y Jamiltepec (datos tomados de Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno,

1996).
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Figura 17. Diagrama AFM (Irvine y Baragar, 1971) en el que se observa la tendencia calcialcalina de
la serie de rocas analizadas en el presente estudio. UVS = Unidad Volcanica Superior (ver capitulo
3.3.2).

Con respecto a los derrames y rocas hipabisales, en la mayoria de los diagramas los
puntos muestran una correlacion con una tendencia lineal coherente y continua, sin cambios
en la pendiente, lo que es tipico de rocas volcanicas intermedias (Wilson, 1989). La
dispersion de algunos puntos puede deberse a varios factores, por ejemplo, removilizacion
post-magmatica, alteracion (también sugerida por los valores altos de pérdida por calcinacion,
por ejemplo, en dos derrames - CON-28 y CON-12), diferencias en la edad (el cuerpo
hipabisal CON-7 no pertenecen al evento magmatico principal sino a un evento magmatico
anterior del Eoceno medio) o posibles diferencias en la evolucion de los magmas. En
diagramas de variacion, también es comun encontrar dispersién en rocas altamente porfidicas.
Los 6xidos TiO,, Fe,03, MnO, MgO, CaO, y P,Os (Figura 18-1a, c, d, €, f, i) muestran
claramente una correlacion negativa con la silice en todas las rocas analizadas. Los
contenidos de K,O presentan una correlacion positiva con la silice (Figura 18-1h), que es
tipica de rocas de zonas de subduccion (Gill, 1981; Wilson, 1989). El incremento de K,O con
la silice, y la disminucion de MgO, TiO,, Fe,O3 y CaO con la silice, son caracteristicas
consistentes con el fraccionamiento de minerales ferromagnesianos, plagioclasa y 6xidos de
Fe-Ti. El contenido de K,O de las rocas volcanicas no-piroclasticas analizadas varia entre
0.75y 2.48%, definiendose una serie de contenidos medios en K en el diagrama de K,O
contra SiO, de Le Maitre (2002) (Figura 18-1h). Dos de las rocas piroclasticas muestran un
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5. Geoquimica

contenido alto en KO y otras dos, un contenido medio. Para fines comparativos, se incluyen
los campos de las rocas volcanicas de Taxco y Tilzapotla del sector nororiental del Estado de
Guerrero en las figuras 14b y 18-1h, donde las rocas en general tienen un grado de
diferenciacion mayor y las rocas con un contenido alto en K son comunes.

Asumiendo una fuente magmatica similar para las rocas volcéanicas analizadas (ver
Capitulo 6.2), se realiz6 un analisis de regresion lineal de los datos presentados, utilizando el
método de los "minimos cuadrados" para ajustar una linea a los datos. No se considerd la
muestra CON-7 en el andlisis porque no forma parte del evento magmatico principal. Las
lineas muestran las tendencias de los datos, y se incluye en las graficas el valor de “m”, la
pendiente de la linea, y “r*”, el coeficiente de determinacion para comparar el grado de
dependencia lineal entre los dos conjuntos de datos. Este ultimo indica la calidad o bondad de
ajuste (goodness of fit), y el rango de r? varia de 0 a 1; un valor de 1 indica que existe una
correlacion perfecta en la muestra y un valor de 0 indica la falta de correlacién. La tendencia
de los datos es obvio en la mayoria de los diagramas, con la excepcion de Al,O3 y Na,O
(figuras 18-1b y g); con el analisis de regresion, se aprecia una correlacion negativa para estos
dos 6xidos aunque el valor de r? es bajo, lo que indica que la correlacién no es muy buena
comparado con los otros 6xidos.

De igual manera, la mayoria de los puntos correspondientes a las rocas plutonicas
muestran una correlacion con tendencias lineales coherentes y continuas. Para el caso de las
rocas plutdnicas, como en las volcénicas el K,O incrementa con la silice y MgO, TiO,, Fe;O3
y CaO disminuyen, que es un comportamiento consistente con el fraccionamiento de
minerales ferromagnesianos, feldespatos y 6xidos de Fe-Ti, y con el fraccionamiento de
apatita y titanita en el caso de TiO, y P,Os. Se realiz6 el anélisis de regresion lineal,
asumiendo una fuente magmatica similar para la mayoria de las rocas pluténicas analizadas
(ver Capitulo 6.2). Las diferencias en las tendencias lineales entre las rocas plutonicas y
volcanicas son obvios en algunos éxidos, por ejemplo, Al,03, MnO, MgO, y P,0s (figuras
18D, d, e, i).

En los derrames y cuerpos hipabisales mas maficos (andesitas basalticas), el contenido
de MgO (4 - 6.3% en peso), el #Mg [100 Mg / (Mg + Fe®")] entre 52y 60, y los contenidos de
elementos compatibles (Cr <224 ppm, Ni <101 ppm, Co <50 ppm) son demasiado bajos para
considerarlos magmas primarios. Aunque no existe un consenso sobre las caracteristicas
geoquimicas de un magma primario, se considera comunmente que los limites menores de un
magma primario son de 400 ppm Ni, >400 ppm Cr, 8% en peso de MgO, y SiO, <50%, con
un nimero de Mg (Mg#) de 68 a 75 (Wilson, 1989; Best y Christiansen, 2001), lo que indica
que los derrames y rocas hipabisales analizados corresponden a magmas con cierta evolucion.
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Figura 18-1. Diagramas de Harker mostrando la variacion en los contenidos de los elementos mayores de las rocas volcanicas del area de estudio
respecto a SiO2. Division entre los campos de K-alto, intermedio y bajo, tomado de Peccerillo y Taylor (1976), modificado por Le Maitre (2002).
Lineas de regresion con los valores de m = pendiente, r* = coeficiente de determinacion.
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5.2. Elementos traza

Para describir el comportamiento de los elementos traza, se presentan varios tipos de
diagrama de elementos con distintas afinidades geoquimicas: elementos de bajo potencial
ionico (elementos litofilos de radio idnico grande y carga baja o LILE - large ion lithophile
elements, e.g. Cs, Rb, K, Ba, y también Sry Pb ), tierras raras, elementos de alto potencial
i6nico (radio pequefio y carga elevada o HFS - high field strength elements, e.g. Nb, Ta, Ti,
Zr, Hf) y elementos de transicion (Ni). Igual que en el caso de los elementos mayores, las
rocas volcanicas y pluténicas muestran variaciones sistematicas en los elementos traza con
respecto al SiO,. La dispersion de algunos puntos es mayor que para los elementos mayores,
pero las causas son las mismas que se mencionaron anteriormente en la seccion 5.1. Los
puntos que corresponden a las lavas y rocas hipabisales se presentan en la Figura 19-1y, a las
plutdnicas en la Figura 19-2. Para las rocas volcénicas, las regresiones lineales se calcularon
con los datos de las lavas y rocas hipabisales, eliminando una muestra de un evento
magmatico anterior (CON-7). También se eliminaron tres muestras de las regresiones por
presentar una geoquimica diferente (CON-120, CON-224, CON-281; ver adelante) y, en el
caso de La, Sry Nb, algunos valores anémalos de otras muestras.

La abundancia de los elementos traza incompatibles, como Ba y Rb, muestra un
incremento sistematico con el SiO; en las rocas volcanicas y plutonicas aunque estas Gltimas
presentan algo de dispersién, particularmente para el Ba (Figura 19-1a, b; Figura 19-2a, b).
Para los valores crecientes de LREE, por ejemplo La, el incremento con el SiO; es evidente
en las rocas volcanicas (Figura 19-1c), pero las rocas plutdnicas no muestran un proceso
evolutivo tan coherente (Figura 19-2c). En las rocas plutdnicas, la abundancia de Sr
desminuye con el SiO, (Figura 19-2d), probablemente debido al fraccionamiento de
plagioclasa; las rocas volcanicas también presentan esta tendencia, pero no es tan marcada
(Figura 19-1d). Comparadas con otras rocas de la misma composicion, los derrames CON-28
y CON-33 presentan un alto contenido de Sr (~800 ppm), y se eliminaron del calculo de la
regresion de Sr. Estos derrames también se caracterizan por ser ricas en fenocristales,
particularmente plagioclasa (25%, 15%, respectivamente), que posiblemente es lo que
produjo la mayor abundancia de Sr. La otra muestra con un contenido alto de Sr (855 ppm)
es el cuerpo hipabisal del evento magmatico del Eoceno medio (CON-7). Los elementos
compatibles Ni (Figura 19-1e; Figura 19-2e) y Cr (diagrama no mostrado) muestran una
correlacion negativa marcada con respecto al SiO; particularmente en las rocas volcénicas, y
en las andesitas basalticas y andesitas puede reflejar la cristalizacion fraccionada de olivino y
clinopiroxeno durante una etapa temprana de evolucion. Se observa un cierto grado de
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Figura 19-2. Diagramas de Harker mostrando la variacién en los contenidos de los algunos elementos traza (en ppm) de las rocas pluténicas del
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5. Geoquimica

dispersion en los diagramas de Zr contra SiO,, y los anélisis de regresién muestran que las
concentraciones de Zr disminuyen en las rocas plutonicas (Figura 19-2f) y aumentan
levemente con el SiO; en las rocas volcanicas (Figura 19-1f) aunque el valor de r en los dos
casos es bajo, indicando que la correlacion no es muy buena. La abundancia de las tierras
raras pesadas (HREE — heavy rare earth elementos), representado por Ybe Y, es
relativamente baja y desminuye con el SiO, en las rocas volcanicas y plutonicas (Figura 19-
1g, h; Figura 19-2g, h). Un derrame (andesita-dacita CON-120) y un cuerpo plutonico
granodioritico (CON-224) sobresalen por presentar un bajo contenido de HREE e Y
comparado con las otras rocas de la misma composicion. El proceso evolutivo para el Nb no
tiene una tendencia muy definida en las rocas volcanicas y, considerando que el valor de r?
esta cerca de cero (Figura 19-1i), la regresion lineal no es confiable. En las rocas pluténicas
aumenta el Nb levemente con el SiO, pero el valor de r? sigue siendo bajo (Figura 19-2i) y la
correlacion no muy confiable. En varios diagramas de la Figura 19-2, el punto
correspondiente al cuerpo pluténico granitico (CON-281 - la roca mas silicica analizada) se
encuentra fuera de la tendencia lineal definida por los otros cuerpos pluténicos, y comparado
con otros granitos, los contenidos de Rb y HREE son altos. Las diferencias que presentan el
cuerpo hipabisal CON-120, y las rocas pluténicas CON-224 y CON-281 podrian indicar
diferencias en los procesos evolutivos y seran evaluadas en la discusion.

En los diagramas multielementales normalizados con el manto primitivo (Figura 20a,
b), los patrones de elementos traza muestran enriquecimiento en elementos LIL y Pb con
respecto a los elementos HFS vy tierras raras pesadas (Yb y Lu), que es un patron
caracteristico de magmas relacionados con subduccion (Pearce, 1983; Hawkesworth et al.,
1993). En estos diagramas también se aprecian ciertas variaciones para algunas rocas, y son
las mismas muestras que presentan dispersion en los diagramas en la Figura 19. Las rocas
volcénicas como grupo presentan en general patrones similares, pero las mas evolucionadas
(dacitas y andesitas) estdn mas enriquecidas en LIL y LREE comparado con las rocas méas
maficas (andesitas basélticas) que predominan en el sector norte, lo que es de esperar porque,
en un grupo de rocas relacionadas genéticamente, las abundancias de tierras raras aumentan
en los fundidos mas evolucionados. La andesita CON-18 (SiO, = 59% en peso) tiene un
patron tipico de los derrames y rocas hipabisales mas silicicos, con mayor contenido de LIL y
LREE en comparacion con las rocas mas maficas. Estas Gltimas estan representadas por el
derrame CON-77, una andesita basaltica con SiO, = 53% en peso. No existe anomalia
negativa de Ti en las rocas volcanicas, o si existe es muy leve, lo que podria ser el resultado
de la abundancia relativamente alta de TiO; (1.2 - 1.5%) en los derrames y cuerpos
hipabisales mas méaficos (andesitas basélticas), o que se considera elevada porque Gill (1981)
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Figura 20. Diagramas normalizados de elementos traza de rocas del area de estudio. Normalizacion
con respecto al manto primitivo (Sun 'y McDonough, 1989). (a) Rocas volcéanicas, donde CON-29a
muestra un patron tipico para las andesitas basalticas, y CON-18, para las andesitas y dacitas. (b)
Rocas plutdnicas. La muestra CON-304 es representativa del batolito La Muralla. Los plutones de la
zona costera (CON-310, CON-281, CON-224) presentan patrones mas variables. En los recuadros, se
presentan las rocas como grupo.

indica que la abundancia de TiO, en andesitas orogénicas generalmente varia de 0.8 a 1.0%.
En el caso de las rocas plutdnicas, en general contienen mas silice que las rocas volcanicas,
tienen un mayor enriquecimiento en LILE comparado con las rocas volcénicas, y se
caracterizan por un leve o moderado empobrecimiento en Ti (Figura 20b). Las rocas del
batolito La Muralla muestran patrones muy similares y subparalelos, con la excepcion de
pequefas variaciones en la intensidad de la anomalia negativa de Ti, mientras que las rocas
pluténicas de la costa en general presentan patrones un poco mas variables. En estos
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5. Geoquimica

diagramas también se resaltan los bajos contenidos de HREE en el cuerpo hipabisal CON-120
y la granodiorita CON-224, y los altos contenidos en el granito CON-281.

En diagramas de tierras raras normalizadas con la condrita, aunque existen algunas
diferencias, los elementos de las tierras raras en casi todas las rocas volcéanicas y pluténicas
muestran un patron general similar, con valores moderados de *REE (81 — 164), un
enriquecimiento en tierras raras ligeras (LREE) con respecto a las tierras raras pesadas
(HREE), y patrones cercanos al horizontal con una ligera pendiente para los HREE (Figura
21a, b). El enriquecimiento en LREE con respecto a HREE produce una inclinacion
moderada en el patron de fraccionamiento de las REE, que se puede expresar en términos de
la relacién LREE/HREE normalizada con la condrita [(La/Yb)n]. Las rocas analizadas
generalmente exhiben tendencias similares con relaciones LREE/HREE moderadas. La
mayoria de los derrames y las rocas hipabisales presentan valores de (La/Yb)y = 6 — 14, con
valores relativamente bajos para los HREE (Luy =5 — 7 veces el nivel de la condrita) (Figura
21a). El derrame CON-29a expone un patrén tipico para las andesitas basélticas, y la CON-
18 para las andesitas. En cuanto a las rocas volcanicas con variaciones en su geoquimica, la
andesita-dacita CON-120 tiene una abundancia de HREE baja (Luy = 3 veces la de la
condrita) y el fraccionamiento de los REE es elevado (La/Yb)ny = 22). Con respecto a las
rocas plutdnicas, igual que en el diagrama multielemental (Figura 20b), se observa
homogeneidad en las rocas analizadas del batolito La Muralla, representado por CON-304, y
un poco mas de variabilidad en los REE de los plutones de la costa (Figura 21b). En las rocas
pluténicas (La/Yb)n generalmente varia de 7 a 18, con HREE levemente menores o similares
(Lun = 3.5 - 6 veces el nivel condritico) a los de las rocas volcéanicas. EIl cuerpo pluténico
granodioritico CON-224 se distingue por un mayor fraccionamiento de las REE (Luy = 1.6
veces niveles condriticos, (La/Yb)y = 52), resultado de su bajo contenido de HREE.

Es importante distinguir la presencia o ausencia de anomalia de Eu, y si este es negativo
0 positivo, porque se utiliza para hacer inferencias sobre los feldespatos durante la evolucion
de los magmas. Una manera de cuantificar la anomalia de Eu es mediante la siguiente
ecuacion, utilizando los valores de normalizacion con la condrita de Nakamura (1974):

Eu/Eu* = Eun +-/[(Smn)x(Gdn)

(Taylor y McLennan, 1985). Un valor >1 representa una anomalia positiva mientras que un
valor <1, una anomalia negativa. El Eu en la mayoria de los derrames y rocas hipabisales
muestra una anomalia positiva insignificante que no se expresa claramente en el diagrama de
REE (Figura 21a), con valores desde cerca de 1.0 hasta 1.15 en algunas de las rocas mas
evolucionadas, indicando que el fraccionamiento de plagioclasa no fue importante. Las rocas
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pluténicas generalmente tienen una anomalia de Eu negativa menor o insignificante, y en la
mayoria de los casos Eu/Eu* varia de 0.73 a 0.9. El Unico caso de una anomalia negativa
significativa en Eu es el granito CON-281 (0.49). Otra roca plut6nica que sale del patron
general es la granodiorita CON-224, con una anomalia positiva de Eu (Eu/Eu* = 1.41) (Figura
21b).
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91



5. Geoquimica

Cabe mencionar que algunas rocas presentan una sefial geoquimica adakitica, en
particular una andesita-dacita de la porcién suroriental de la franja volcanica y una
granodiorita de la franja plutonica. Las adakitas son magmas andesiticos y daciticos de un
ambiente de arcos magmatico que presentan caracteristicas geoquimicas consistentes con la
derivacion del magma por la fusion parcial de un slab joven (<45 Ma) donde se puede esperar
un gradiente geotérmico muy alto en el plano de Benioff (e.g. Defant y Drummond, 1990;
Kay, 1978), en zonas con un bajo angulo de subduccion (Gutscher et al, 2000). Las rocas
pluténicas también pueden ser adakiticas (e.g. Petford y Atherton, 1996). Algunas de las
caracteristicas tipicas de las adakitas incluyen un alto contenido de Sr y un bajo contenido de
HREE (YD, Y). Cabe mencionar que existen algunas diferencias en la literatura sobre los
criterios y los valores aceptados para distinguir entre las andesitas y dacitas adakiticas y las
que son rocas calcialcalinas tipicas de arco magmatico. En el primer trabajo sobre rocas
volcanicas con caracteristicas quimicas consistentes con la fusion del slab (del area de la Isla
Adak en las Aleutianas), el contenido de Sr en la adakita “original” es de 1780 ppm (Kay,
1978), pero ninguna de las rocas analizadas llega a presentar una abundancia de Sr tan alta.
En otros trabajos citados frecuentemente en la literatura, las adakitas se definen por varios
criterios, incluyendo SiO,>56%, un contenido de Sr >300, y hasta 2000 ppm, y de los HREE,
Yb<1.8 ppmy Y<18 ppm (Martin, 1999). Otros criterios son los de Yogodzinski et al. (2001)
que incluyen un relacién FeO*/MgO baja, y una relacion Sr/Y alta (>50). Utilizando los
criterios que consideran el Si, Sr, Y, La e Yb, varias de las rocas volcanicas y plutonicas del
area de estudio podrian considerarse adakitas o adakitas transicionales, por presentar Y<18
ppm, Yb <1.6 ppm, y el Sr varia de aproximadamente 300 a 585 ppm en las rocas plutonicas,
y de 429 a 643 ppm en las lavas y rocas hipabisales (criterios de Martin, 1999). Con los
criterios de Yogodzinski et al. (2001) (Sr/Y >50), la geoquimica de Unicamente dos muestras
es similar a las adakitas. Mas adelante, se evaluaran estas caracteristicas y otras hipdtesis
sobre la generacion de adakitas.

5.3. Is6topos de Sr, Nd y Pb

Las Tablas 3a y 3b muestran la composicion isotopica de Sr, Nd y Pb de las rocas
volcénicas y plutdnicas analizadas en este estudio, asi como de algunos xenolitos de Puente
Negro, Puebla. Se obtuvo también la composicion isotopica de Pb de algunas rocas
metamorficas de edad paleozoica colectadas en el &rea al norte de Chila de las Flores y
Petlalcingo (Figura 5a), pertenecientes al Complejo Acatlan, para caracterizar
geoquimicamente el basamento en el area de estudio.
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5. Geoquimica

Las relaciones isotopicas de Sr'y Nd obtenidas de las rocas plutonicas y volcanicas
(Tabla 3) son mas radiogénicas con respecto al MORB y la mayoria de los puntos forman
un campo cerca del valor isotdpico global de la Tierra (Bulk Earth). Los datos presentan,
en general, una correlacién negativa buena en el diagrama de (***Nd/***Nd); contra
(®’Sr/%®Sr); y caen dentro del “arreglo del manto” (figuras 22a 'y b). Las relaciones iniciales
de Sry Nd en los derrames y rocas hipabisales analizados muestran una variacion muy
limitada (0.7042 - 0.7046, 0.51259 - 0.51276 [¢Nd; varia de cerca de 0 a +3.15],
respectivamente). Las Unicas excepciones corresponden a un cuerpo hipabisal méas antiguo
(CON-7, Eoceno medio) que es menos radiogénico en Sr [(*'Sr/*Sr); = 0.7037], y una roca
piroclastica [CON-75, (¥’Sr/*®Sr); = 0.7051] con una pérdida por calcinacion alta (6%) que
puede ser el resultado de perturbaciones en el sistema isotdpico. De manera similar, las
rocas plutonicas analizadas también tienen un rango de valores isotépicos iniciales muy
estrecho: (3'Sr/%°Sr;) = 0.7042 - 0.7047, **Nd/***Nd = 0.512576 - 0.512764, eNd; varia de
cerca de 0 a +3.2 (Figura 22b). La excepcion es un granito con una composicion mas
radiogénica en Sr [CON-281, (®"Sr/*°Sr); = 0.7069], que es la roca analizada més silicica y
con un contenido de feldespato potasico y cuarzo mucho mayor comparado con las otras
rocas plutonicas estudiadas. Para fines comparativos se incluyen en la Figura 22b los datos
publicados anteriormente por Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno (1996), correspondientes
a rocas plutonicas de la costa pacifica en las areas de Progreso, Jamiltepec y Rio Grande.
Se observa que las relaciones isotopicas de Sr obtenidas por estos autores son un poco mas
altas y las relaciones isotdpicas de Nd mas bajas que la mayoria de las rocas del area de
estudio.

Con los datos obtenidos, se calcul6 la edad modelo de las rocas con anélisis
isotopicos de Nd. Las edades modelo (Tpwm) indican, con base en suposiciones para los
valores isotopicos de la fuente de origen en el manto, el tiempo de residencia en la corteza o
el tiempo transcurrido desde que un material se separ6 del manto del cual se form6. Una
edad Tpwm puede ser, por lo tanto, una indicacion de la edad de la formacion de la corteza.
Generalmente se calculan las edades modelo de la corteza continental con referencia a los
valores isotopicos del manto empobrecido (DM) y no CHUR porque los estudios de las
relaciones isotépicas de “**Nd/***Nd en terrenos precambricos sugieren que la fuente de la
corteza continental en el manto ha evolucionado con el tiempo con una relacion Sm/Nd
mayor que la del CHUR (DePaolo, 1981b; Dickin, 1995; Rollinson, 1993). Es comun que
las edades modelo de Nd no corresponden con las edades de cristalizacion de las rocas
igneas. En las rocas analizadas las edades modelo son mayores que las edades de
cristalizacion (~30 Ma). Las rocas volcanicas del Oligoceno presentan edades modelo Tpwm
(calculadas con referencia al manto empobrecido usando los valores de Michard et al.,
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1985) que varian principalmente de 0.60 a 0.75 Ga, con valores menores en las rocas
pluténicas y el sector volcanico sur de 0.42 a 0.66 Ga, y el valor mas alto para el granito
CON-281 (0.78 Ga) (Tabla 3a). Las diferencias entre las edades de cristalizacion y las
edades modelo pueden deberse a una cierta asimilacion de corteza continental antigua y/o
gue el manto tiene un cierto grado de enriquecimiento.

Se obtuvo la composicion isotdpica de Pb para tener informacion sobre la naturaleza
de los posibles contaminantes corticales. Se analizaron algunos concentrados de
feldespatos, ya que se considera que las relaciones isotdpicas de éstos representan los
valores iniciales de cuando se formo la roca, porque el contenido de U y Th en los
feldespatos es virtualmente nulo y es el decaimiento de dichos elementos que, con el
tiempo, produce el cambio en las relaciones isotopicas de Pb. Cuando no fue posible
obtener un concentrado de feldespato (principalmente en los derrames y rocas hipabisales)
se analizo la roca total. Se observa que las relaciones isotopicas de Pb de roca total y
feldespato de la misma muestra son muy similares (Tabla 4) dado que no son rocas muy
antiguas, por lo que los datos de roca total y feldespatos se incluyen en la misma figura
(Figura 23). La composicion isotépica de Pb en roca total, asi como la de feldespatos
lixiviados en &cido de las rocas oligocénicas, muestran un rango muy estrecho (Figura 23a,
b). Los datos correspondientes a los derrames, rocas piroclasticas e hipabisales, y rocas
plutdnicas, particularmente las del batolito La Muralla, muestran una gran similitud.

Las relaciones isotdpicas actuales de las lavas y rocas hipabisales tienen rangos de
206pp/204pp = 18.669 — 18.773, 2"Pb/***Ph = 15.572 — 15.644, y **®Ph/***Pb = 38.396 —
38.698, y las rocas piroclasticas varian de “°Pb/**Pb = 18.709 — 18.802, 2’Pb/**Pb =
15.606 — 15.624, y *®Pb/***Pb = 38.550 -38.644. Las rocas plutdnicas muestran un rango
similar de 2°°Pb/?**Pb = 18.696 — 18.775, *’Pb/**Pb = 15.587 — 15.642, y “®*Pb/***Pb =
38.481 - 38.718 (Tabla 4). Se observa que las relaciones isotdpicas de Pb obtenidas en las
lavas y rocas hipabisales se traslapan con las de las rocas plutonicas de La Muralla,
mientras que la mayoria de las rocas pluténicas mas cercanas a la costa tienen valores
levemente més altos en °°Pb/***Pb (Figura 23c; datos de Tabla 4 de este trabajo y
Herrmann, 1994). Todo el conjunto de datos forma un arreglo lineal con una pendiente
alta, que se puede explicar como una linea de mezcla entre el manto y un componente rico
en 2Pb, 2’Ph y 2°®pp similar a la corteza superior o a los sedimentos. Los puntos que
representan las muestras analizadas caen arriba de la linea de referencia del hemisferio
norte (NHRL - Northern Hemisphere Reference Line) de Hart (1984), que es un
alineamiento de datos de MORB y OIB (Figura 23a). Se incluye como referencia la linea
de la curva de evolucién de Pb cortical de Stacey y Kramers (1975), y se observa que la
mayoria de los datos caen debajo de 0 Ga en la linea.
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Figura 23. Diagrama de las relaciones isotopicas medidas de 2°°Pb/***Pb contra 2°’Pb/***Pb y *®®Pb/?**Pb, de rocas volcanicas y pluténicas del
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Con el objetivo de identificar el posible componente cortical en un proceso de
asimilacion, se analiz6 la composicion isotopica de Sr, Nd y Pb de algunas unidades de las
rocas paleozoicas y precambricas subyacentes para conocer las caracteristicas
geoquimicasdel basamento. Las determinaciones isotopicas de Sry Nd iniciales
(corregidas para 30 Ma) de rocas de las formaciones Cosoltepec y Chazumba, y Granitoides
Esperanza del Complejo Acatlan que afloran en el sector noroccidental del area de estudio
muestran mucha variacién mientras que el tronco de Totoltepec, una trondhjemita de edad
pérmica emplazada en el Complejo Acatlan, tiene relaciones isotopicas de Sry Nd
similares aunque un poco mas radiogénicas que las rocas magmaticas oligocénicas (Tabla
3b de este trabajo y Yafez et al., 1991). La composicion isotdpica de Pb obtenida para
algunas unidades del Complejo Acatlan es variable y forma un campo muy amplio (Tabla
3b). El tronco de Totoltepec y la migmatita Magdalena tienen relaciones isotopicas de
207pp2%4p similares a las rocas magmaticas del Paledgeno y relaciones de 2*°Pb/?**Ph
levemente menores, mientras que el augen esquisto de los Granitoides Esperanza y la
Formacién Chazumba tienen relaciones de “°’Pb/?**Pb mas altas (Tabla 4). Las
formaciones Cosoltepec y Xayacatlan son mucho mas radiogénicas en Pb que las rocas
magmaticas analizadas. El feldespato y roca total correspondientes al Complejo
Oaxaquefio analizados en el transcurso de este estudio (metagabro, charnoquita, ver Tabla
4, Figura 23a) son poco radiogénicas y los valores medidos varfan de °°Pb/***Pb = 17.141 -
17.248, *'Pb/?*Pb = 15.486 — 15.501 y 2°®Ph/**Pb = 36.578 — 36.602 (Tabla 4). Estos
valores son muy similares a otras unidades igneas del Complejo Oaxaquefio y el Gneis
Novillo reportados por Solari et al. (2004), y también semejantes a la mayoria de los
feldespatos de las granulitas Grenvillianas en México (Cameron et al., 2004), que incluye el
gneis Huiznopala (Lawlor et al., 1999), gneis Guichicovi y los clastos de granitoides
Mesoproterozoicos en un conglomerado paleozoico (Lopez, 1997).

Las unidades metasedimentarias (formaciones Cosoltepec y Chazumba) y los
Granitoides Esperanza del Complejo Acatlan muestran edades modelo mas antiguas con
una cierta variacion (1.24 - 1.63 Ga) (Tabla 3b de este trabajo; Yafiez et al., 1991) y, a la
vez, son similares a las del basamento precambrico desde Chihuahua hasta Oaxaca (1.35 —
1.60 Ga) (Ruiz et al., 1988a), lo que sugiere gque las unidades paleozoicas se derivaron, por
lo menos parcialmente, de una fuente proterozoica (Yafiez et al., 1991).

5.4. El cuerpo subvolcanico y los xenolitos de Puente Negro

Hasta el momento no se conocen sitios con xenolitos en las rocas volcanicas del area
de estudio y, por lo tanto, se enfoco esta parte del estudio en una localidad cercana: Puente
Negro, Puebla (Ortega-Gutiérrez et al., en preparacion). Como se menciond en el Capitulo
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3, el cuerpo subvolcénico de Puente Negro, del Mioceno temprano (Tabla 1a de este
estudio y Martiny et al., 2004), contiene una cantidad extraordinaria de xenolitos,
incluyendo escasos xenolitos ultraméaficos y abundantes xenolitos de temperatura alta
provenientes de la corteza inferior y posiblemente xenocristales de la zona subcortical
(Ortega-Gutiérrez et al., en preparacion).

El cuerpo subvolcanico de Puente Negro tiene <200 m de diametro y consiste de por
lo menos dos pulsos magmaticos, ambos con xenolitos. La abundancia de xenolitos y los
rasgos de reabsorcion que estos presentan, sugieren que el magma sufrié un grado alto de
asimilacion cortical (Ortega-Gutiérrez et al., en preparacion). La roca tiene una textura
porfidica con abundantes fenocristales de anfibol que presentan coronas de alteracion
opacitica, y microfenocristales de plagioclasa zonados y escaso ortopiroxeno y
clinopiroxeno. La matriz es afanitica y pilotaxitica con microcristales de plagioclasa,
alineados en una textura de flujo, rodeados por vidrio pardo relativamente fresco o vidrio
desvitrificado turbio. Fases secundarias incluyen carbonatos y abundante calcedonia,
principalmente rellenando vesiculas. Se obtuvo el analisis de elementos mayores de roca
total por FRX, después de haber seleccionado la muestra con menos alteracion y material
secundario y de eliminar manualmente lo mas posible los minerales secundarios con un
pincel y pinzas. Esta roca cae en el campo andesitico, en el limite con el campo de las
andesitas basélticas (56% en peso SiO,) (Ortega-Gutiérrez, 1987; Ortega-Gutiérrez et al.,
en preparacion), aunque el analisis de otro ejemplar muestran una composicion dacitica,
probablemente por la alta cantidad de material silicico secundario fino que no se pudo
eliminar (Tabla 2). Sin embargo, la evidencia petroldgica indica que corresponde a un
magma mas mafico; este cuerpo se origind a temperaturas altas y profundidades que son
mas consistentes con un magma basaltico derivado del manto, con asimilacion posterior en
distintos niveles de la corteza (Ortega-Gutiérrez et al., 2004)

Los xenolitos de Puente Negro son de diversos tipos e incluyen gabros compuestos
principalmente por anfibol, escasos xenolitos ultraméaficos (ortopiroxenita de anfibol) (PN-
4), gneises cuarciticos y cuarcitas impuras (PN-1, PN-1b), gneises cuarzo-feldespaticos, y
gneises con granate (PN-17) (Ortega-Gutiérrez et el., 2001; 2004; en preparacion). Las
dimensiones de los xenolitos varian; el tamafio mayor del xenolito ultramafico y de los
gneises es de 5 - 6 cm, aunque existen mas grandes; los xenolitos ricos en anfibol pueden
Ilegar a varios centimetros en su mayor dimension, y las cuarcitas cominmente son
menores de 5 cm pero pueden llegar hasta 15 — 20 cm. Los xenocristales observados
macroscopicamente en muestra de mano son cuarzo, anfibol y granate; estos ultimos
generalmente miden entre 2 y 5 mm. Las texturas y asociaciones mineraldgicas indican
altas temperaturas y presiones, lo que sugiere la presencia de rocas metamarficas regionales
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de temperaturas ultra-altas (>900° C) debajo del Complejo Acatlan. La petrologia de las
rocas estudiadas indica que los xenolitos y xenocristales sufrieron una descompresion
rapida cuando fueron acarreados hacia arriba por magmas basalticos desde grandes
profundidades en la corteza hasta la superficie (Ortega et al., en preparacion).

La composicidn isotdpica obtenida para el cuerpo intrusivo de Puente Negro (PN-
15b) es (¥’Sr/%°Sr); = 0.70626, (***Nd/***Nd); = 0.512484 (Tabla 3b), “°Pb/**Pb = 18.846,
207pp20%pp = 15,637, y 2°®Ph/?*Ph = 38.759 (Tabla 4). Los xenolitos son mucho mas
radiogénicos. Los gneises (PN-17, PN-1, PN-1b) muestran relaciones de (®'Sr/*°Sr); de
0.7144 2 0.7148, y (**Nd/***Nd); = 0.512047 - 0.512182, (¢Nd); = -8.32 a -10.97, mientras
que la piroxenita de anfibol tiene valores de 0.711y 0.512417 (-3.88), respectivamente
(Tabla 3b; Figura 22¢). Con respecto a la composicion isotépica de Pb, los xenolitos son
més radiogénicos: los gneises presentan relaciones de ?*°Pb/***Pb = 18.808 — 18.878,
207pp/20ph = 15,650 — 15.677, y °®Ph/**Pb = 38.790 — 38.937, y la piroxenita de anfibol
expone valores de 19.011, 15.683 y 39.001 (Figura 23a, b, c; Tabla 4).

Las edades modelo Tpy de los xenolitos de Puente Negro varian de 1.26 a 1.52 Ga 'y
son valores tipicos de rocas del Grenvilliano en México, indicando la presencia de material
de una corteza cortical antigua. Ortega-Gutiérrez et al. (1990) postulan que existe a
profundidad debajo del Complejo Acatlan una corteza continental precambrica
indeterminada, que quedd sepultada por la colision entre los complejos Acatlan y
Oaxaquefio, cuya edad se considera, tentativamente, Grenvilliana. Los xenolitos de Puente
Negro podrian ser muestras de esta corteza y sus edades modelo son consistentes con esta
hipétesis.
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6. Discusion

Capitulo 6. Discusion

6.1. Estratigrafia y geocronologia

De la informacién recabada en este estudio, se distinguen claramente tres unidades
del Paledgeno en el interior del continente dentro del &rea investigada: una
predominantemente sedimentaria conglomeratica y areno-limosa, otra sobreyaciente de
caracter volcaniclastico, y la superior principalmente lavica, con brechas intercaladas de
diversos tipos. Este arreglo indica cambios en la evolucion de una acumulacion en cuencas
continentales a un apilamiento de unidades volcénicas extravasadas por aparatos volcanicos
poligenéticos y monogenéticos.

Las condiciones al inicio de la sedimentacion continental cenozoica parecen haber
variado lateralmente en los distintos sectores de la regién estudiada, desde material grueso
conglomeratico en algunas areas hasta material arenoso y mas fino en otras (Formacion
Yanhuitlan), aunque la posicion estratigrafica de los sedimentos finos con respecto a los
conglomerados no ha sido completamente esclarecida debido a la presencia de la cubierta
volcanica. Existen interpretaciones divergentes en trabajos previos sobre la relacion entre
las dos unidades en diferentes areas de Oaxaca. Ferrusquia-Villafranca (1970; 1976)
considera que la Formacion Yanhuitlan cubre los conglomerados del Paledgeno, mientras
que Erben (1956) y Schlaepfer y De Pablo (1971) que estan interdigitados. Esto muestra la
necesidad de realizar estudios estratigraficos mas detallados en el area. En este trabajo se
considera que los depdsitos finos y gruesos son por lo menos parcialmente
correlacionables, ya que ambos tipos de depoésitos se han encontrado subyaciendo
transicionalmente a la cubierta volcénica, y pueden representar cambios de facies durante
por lo menos una parte de su historia. En este escenario se puede interpretar que los
sedimentos finos se acumularon en el depocentro de la cuenca, mientras que en los bordes
de dicha cuenca y alrededor de las estructuras plegadas mesozoicas las corrientes
depositaron material mas grueso, presentandose una interdigitacion a gran escala de
conglomerados y sedimentos finos en algunos sectores intermedios. Esta interpretacion se
basa en las inferencias derivadas de sus relaciones estratigraficas y en las edades isotopicas
de las unidades suprayacentes e intrusionantes.

La presencia de diferentes conglomerados con evidencia de erosion entre ellos indica
varios periodos de deposito pero, en general, las relaciones estratigréaficas indican que la
edad de los conglomerados en el &rea de estudio queda comprendida en el intervalo
Paleoceno — Eoceno tardio. En un trabajo regional, Calderdn-Garcia (1956) propuso que
las rocas conglomeraticas del noroccidente de Oaxaca se correlacionan con el
Conglomerado Rojo de Guanajuato (Edwards, 1955), el Grupo Balsas de los estados de
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Guerrero y Morelos (Fries, 1960) y/o la Formacion Tehuacan del sur de Puebla. En el &rea
de Guanajuato, una edad K-Ar de 37 £ 3 Ma (Gross, 1975) de una ignimbrita riolitica
(Formacién Bufa) cubriendo el Conglomerado Rojo de Guanajuato, que establece en el
tiempo el limite superior de estas rocas. Al miembro inferior del Conglomerado Rojo de
Guanajuato le ha sido asignada una edad del Eoceno tardio al Oligoceno temprano por la
presencia de fauna de vertebrados (Fries et al., 1955). Aranda-Goémez y McDowell (1998)
obtuvieron una edad K-Ar en roca total de 49.3 = 1.0 Ma para un basalto intercalado en este
mismo miembro. Estos Gltimos autores reconocieron la dificultad en constrefiir la edad de
dichos conglomerados, y enfatizan que las edades nos proporcionan Unicamente un punto
en el tiempo durante su deposito y no el periodo completo de acumulacion. En un trabajo
reciente del area de Tehuacan, se han distinguido varias unidades conglomeraticas del
Cenozoico y la edad de la Formacion Tehuacén ha sido constrefiida al Oligoeno tardio-
Mioceno medio (Davalos-Alvarez, 2006). Al Grupo Balsas se le han asignado edades que
varian en rango entre el Paleoceno y el Oligoceno medio (Fries, 1960; De Cserna et al.,
1980; Cerca-Martinez, 2004; Moran-Zenteno et al., 2007b). En el &rea de Amacuzac,
Morelos, las rocas clasticas previamente reportadas como Grupo Balsas han sido divididas
en dos formaciones sedimentarias que estan separadas por una ignimbrita de 38.5 + 1 Ma.
La sucesion superior del Grupo Balsas (Formacion Huajintlan), que esta cubierta por la
ignimbrita Tilzapotla (34.3 + 1.5 Ma), corresponde al Eoceno tardio. Las caracteristicas de
la sucesion inferior (Formacion Tepetlapa) y la aparente continuidad de las condiciones de
depdsito sugieren que tiene una edad cercana a la de la Formacién Huajintlan (Monter-
Ramirez, 2004; Moran-Zenteno et al., 2007b). De acuerdo con lo anterior, se concluye que
el conglomerado Huajuapan es por lo menos parcialmente contemporaneo con el Grupo
Balsas y los conglomerados del Paledgeno en la Mesa Central y el sur de México.

Las primeras manifestaciones de actividad magmatica cenozoica en la region,
posteriores al inicio de la sedimentacion continental, corresponden a un evento de alrededor
de 45 - 40 Ma cuyas evidencias estan dispersas y aisladas. A partir de cuatro edades (tablas
lay b, y Murillo-Mufietdn y Torres Vargas, 1987) se tiene evidencia de este evento, en el
occidente de Oaxaca y areas adyacentes del Estado de Puebla, representado por cuerpos
hipabisales aislados emplazados en la sucesion continental durante el Eoceno medio.
Probablemente este magmatismo no fue de un volumen significativo en el area de estudio,
porque las unidades oligocénicas descansan directamente sobre conglomerados o rocas
precenozoicas y, por otra parte, aunque a esta latitud existen regionalmente algunos
reportes de este evento en el norte de Guerrero y algunos sectores del Estado de México
(Moran-Zenteno et al., 2005), son escasos. Otras evidencias de este evento magmatico en
el occidente de Oaxaca incluyen la presencia de intercalaciones de rocas volcanicas en la
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6. Discusion

Formacion Yanhuitlan (Schlaepfer y De Pablo, 1971), y de fragmentos liticos de roca
volcanica intermedia en las rocas volcaniclasticas sobreyacentes. Las edades publicadas
del Eoceno medio de rocas volcéanicas entre Zihuatanejo y Ciudad Altamirano (Kratzeisen
etal., 1991; Frank et al., 1992) sefialan que, durante este periodo, la actividad magmatica
se concentrd en esta region.

El siguiente episodio de acumulacion volcanica tuvo un volumen mucho mayor y esta
representado por depdsitos volcaniclasticos (Unidad Volcéanica Inferior) generalmente
silicicos que sobreyacen a los conglomerados y depositos fluvio-lacustres de la Formacion
Yanhuitlan. Estos depoésitos corresponden a la primera unidad volcanica ampliamente
distribuida en la region. No se tiene documentado claramente la fuente del material
volcaniclastico y, aunque no se puede asegurar, muchos de estos depdésitos podrian
representar la primera etapa de volcanismo de las estructuras centrales identificadas que
arrojaron las lavas sobreyacentes. La presencia de ignimbritas silicicas sugiere centros
volcanicos explosivos, aunque no han sido identificados.

En muchas localidades del sector norte se observa claramente un contacto transicional
entre los depdsitos volcaniclasticos y la Unidad Volcanica Superior, que consiste de lavas y
brechas de composicion que varia de andesita a andesita basaltica, indicando un cambio
gradual en el estilo y la composicién dominante del volcanismo. Los diques que cortan
lavas de la unidad superior, por ejemplo en Cuautepec (Figura 5a), al norte de Huajuapan,
representan la Gltima fase de volcanismo en la regién. Cabe mencionar la presencia de
depdsitos lacustres (Formacién Chilapa) intercalados con derrames (Ferrusquia-Villafranca,
1970; 1976) que afloran principalmente en el &rea de Tamazulapan-Yolomecatl (Figura 5a),
en el sector central-oriental de la cuenca Huajuapan-Yanhuitlan-Tlaxiaco. La importancia
de estos depositos radica en que indican un segundo periodo de acumulacion de sedimentos
finos en un ambiente lacustre originado por la formacién de cuencas endorreicas a partir de
la actividad volcanica mas que en fosas de origen tectdnico.

Las edades isotdpicas de las rocas piroclasticas y lavas (tablas 1a y b) son
indistinguibles de las edades de los cuerpos hipabisales, siempre y cuando se excluyen los
cuerpos hipabisales del Eoceno medio (Figura 24a). Con base en las edades obtenidas y las
publicadas anteriormente, se puede establecer que el pulso magmatico principal en el
Cenozoico inici6 hace aproximadamente 33-32 millones de afios, en el limite Eoceno tardio
- Oligoceno temprano, y fue relativamente corto, con una duracion de 3 a 4 Ma.

En las rocas plutdnicas, una edad U-Pb en zircones de 30 Ma (Herrmann et al., 1994)
del pluton La Muralla corresponde a la unica edad de cristalizacion disponible en el area
investigada, y los mismos autores publicaron una edad de U-Pb de 28 Ma para una tonalita
colectada mas hacia el oriente entre Jamiltepec y San José de Progreso (Tabla 1a; Figura
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5b). Actualmente, con los datos disponibles, una comparacion entre las edades de las rocas
volcanicas (de ~33 a 29 Ma) y las de cristalizacion en rocas plutonicas parece indicar que la
actividad volcénica en el interior del continente y la actividad plutonica en la costa
coincidieron en el tiempo, o que el plutonismo convivio con por lo menos la Gltima etapa
del volcanismo (Figura 24a). Considerando la tendencia regional en los datos
geocronoldgicos en el sur de México (Schaaf et al. 1995; Moran-Zenteno et al., 1999), es
probable que esta interpretacion sea acertada. Las edades de enfriamiento en las rocas
plutdnicas son consistentes con esta interpretacion. Estas observaciones, asi como la
prolongacion del arco magmatico a lo que es actualmente la zona marina (diorita de ~35
Ma, DSDP, Site 493; Bellon et al., 1982) sugieren que, desde el Eoceno mas tardio hasta el
final del Oligoceno temprano, el magmatismo de arco en la SMS existio en una franja muy
ancha, semiparalela a la costa.

Como ya se ha observado en otros trabajos (e.g. Schaaf et al., 1995; Moran-Zenteno
et al., 1999), a nivel regional las rocas magmaticas de la SMS muestran que la edad
disminuye de occidente a oriente. En el cinturdn pluténico de la SMS, Schaaf et al. (1995)
observaron una tendencia decreciente del occidente al oriente en la edad de la intrusion de
los plutones, con una migracion mas lenta entre Puerto Vallarta y Zihuatanejo (1.2 cm/a)
que entre Acapulco y el Istmo de Tehuantepec (~7.7 cm/a). Se esta refinando esta
tendencia en los sectores central y oriental de la SMS con nuevas edades obtenidas
recientemente (ver abajo), reforzando el patron general observado a nivel regional, pero a la
vez documentando algunos detalles como la extincion rapida del magmatismo entre
Acapulco y Huatulco. Esta observacion se aplica al patrén geocronoldgico en el cinturén
de rocas volcénicas, asi como en el de rocas plutonicas.

Enfocandose en los sectores central y oriental del cinturén pluténico en la SMS,
Herrmann et al. (1994) reconocieron una tendencia sistematica en las edades de
cristalizacion (edades U-Pb en zircones) que obtuvieron en rocas pluténicas no deformadas
entre el area de Acapulco y Huatulco. Este conjunto de edades de cristalizacion disminuye
del occidente al oriente: 35 Ma en Atoyac, 34 Ma en Tierra Colorada, 31 Ma en San
Marcos, 32 Ma en Cruz Grande, 30 Ma en el area de estudio cerca de San Pedro Amuzgos
y al norte de Pinotepa Nacional, 28 Ma cerca de Jamiltepec, 27 Ma en Pochutla y 29 Ma en
Huatulco (figuras 2, 5b y 24b). Sin embargo, como se menciond, algunas edades obtenidas
recientemente indican que el magmatismo continu6 hasta por lo menos aproximadamente
31 Ma en el area de Acapulco. Por ejemplo, en San Juan del Reparo, al nororiente de
Acapulco (Figura 2), se reporté una edad concordante (U-Pb en zircones) de 31.5+ 0.5 en
una tonalita (Hernandez-Pineda, 2006), que es similar a una edad K-Ar de 30.7 + 0.8 Ma
obtenida en hornblenda de un dique subvertical de orientacion N70E, de composicion
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6. Discusion

intermedia, emplazado durante una etapa tardia en el batolito de Tierra Colorada (Tabla 1a
de este estudio). En otro estudio, Ducea et al. (2004a) obtuvieron edades °°Pb/**®U en
cristales de zircones individuales en tres transectos (Acapulco, Puerto Escondido, Puerto
Angel), aunque del area investigada en este trabajo no presentaron nuevos datos. En el
transecto Acapulco, obtuvieron una edad °Pb/?*®U de 34.5 + 1.2 Ma (n = 19 zircones) en
una granodiorita de hornblenda y biotita, que es consistente con edades las U-Pb obtenidas
previamente en plutones cercanos (Herrmann et al., 1994). Del transecto de Puerto
Escondido, obtuvieron una edad de 29.6 £ 4.0 Ma (n = 8) en un leucotonalita, y de 31.2 +
1.5 Ma (n = 22) en una tonalita. De este mismo transecto reportan una edad de 25.4 + 2.9
Ma (n = 8) en una cuarzodiorita, aunque los autores mencionan que los zircones de esta
muestra presentan una zonacion compleja que resultan en edades discordantes. Ducea et al.
(2004a) concluyeron que las edades disponibles para rocas magmaticas del Eoceno y
Oligoceno en el sector entre Acapulco y Puerto Angel no apoyan la hip6tesis de una
migracion en el magmatismo hacia el oriente, sino que indican un episodio regional de ~10
Ma, y citan la figura 7 de su trabajo (ver recuadro de la Figura 24b de este trabajo). No
obstante, el hecho es que en su figura, si se observa una disminucion del occidente al
oriente en las edades de cristalizacion de los plutones, aunque no es tan obvio, porque en la
figura 7 los autores no despliegan los datos claramente y varias de las edades nuevas que
presentan tienen un error muy grande. Solari y Schaaf (2006) también comentaron que la
resolucion de la Figura 7 de Ducea et al. (2004a) no permite una interpretacion
concluyente. Un analisis cuidadoso de todas las edades U-Pb en zircones en rocas
plutdnicas publicadas hasta el momento, y la presentacion de estos datos en una gréfica de
edad contra distancia a lo largo de la costa (Figura 24b) revela una cierta tendencia
decreciente en el magmatismo de este sector, con las edades mas antiguas en el occidente
(entre 35 Ma 'y 31 Ma en el area de Acapulco, 27 Ma en Pochutla, y 29 Ma en Huatulco)
aungue la diferencia en la extincion en el magmatismo es pequefia (~3 Ma). En la Figura
24c, se observa que las edades de enfriamiento de las rocas plutonicas en el mismo sector
muestran una tendencia mas irregular (Moran-Zenteno et al., 2000).

Con respecto al cinturdn volcanico en la porcién norte de la SMS, otras &reas
importantes con actividad volcanica al occidente del &rea investigada incluyen Taxco, la
caldera de Tilzapotla, y el centro volcanico de Huautla. Las rocas dominantes en Taxco
son ignimbritas y domos silicicos, en Tilzapotla, ignimbritas silicicas, y en Huautla afloran
ignimbritas silicicas, asi como derrames de composicion andesitica y dacitica. Estas
composiciones contrastan con las del occidente de Oaxaca, donde predominan derrames de
andesita a andesita baséltica, particularmente en el sector norte. Respecto a la cronologia
del volcanismo en estas localidades, las edades disponibles hasta el momento también
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indican diferencias ligeras (Figura 24d). La base de la sucesion volcénica de Taxco tiene
una edad K-Ar de 38.2 + 1.0 Ma, pero la actividad més intensa se encontré entre 36 y 32
Ma (Moran-Zenteno et al., 1998; Alaniz-Alvarez, et al., 2002). El magmatismo en la
caldera de Tilzapotla se desarrollé desde 35.1 hasta 32.6 Ma, con una edad Ar-Ar en la
ignimbrita de colapso de 34.3 Ma (Moran-Zenteno et al., 2004). Existen fechamientos de
34.2,33.6,y 31 + 2 Ma (Campa et al., 2002) y 32.5 Ma (Cerca-Martinez, 2004) para el area
al suroeste del centro volcanico de Huautla. Del campo volcéanico de Huautla, se tienen dos
edades K-Ar de 31.8 + 0.4 (Chavez-Gonzélez, 2005) y 30.9 + 0.6 Ma (Diaz-Bravo, 2005).
Los datos anteriores indican que el pulso magmatico principal en el sector nororiente de
Guerrero y las zonas colindantes de Morelos y Puebla coexistié parcialmente con el del
area de estudio pero que inici6 antes en Guerrero y los areas adyacentes (Figura 24d),
mientras que la diferencia en la extincion del magmatismo en estas regiones es minima,
siendo casi simultanea a ~30 Ma.

Es notable el cambio en la edad de las rocas volcénicas entre el occidente del Estado
de Oaxaca (~33 — 29 Ma), y los sectores central y este del estado (Figura 2). En la parte
central-oriental, las edades en la literatura varian de 22 y 13 Ma (Mioceno temprano —
medio) con las edades mas jovenes hacia el oriente. En Suchilquitongo y Etla (Figura 1), al
noroccidente de la Ciudad de Oaxaca, Urrutia-Fucugauchi y Ferrusquia-Villafranca (2001)
obtuvieron tres edades K-Ar en concentrados minerales (plagioclasa y biotita) que varian de
20.6 a2 19.2 Ma, y edades K-Ar de las ignimbritas silicicas del area de Tlacolula-Mitla de
16.0 + 0.4 - 14.3 £ 0.3 Ma. Hacia el oriente y suroriente, Iriondo et al. (2004) obtuvieron
edades “’Ar/**Ar de 22.3 + 0.03 Ma en una andesita (matriz volcanica), 17.09 +0.06 Ma
(plagioclasa) y 17.5 + 0.05 Ma (matriz volcéanica) en una andesita porfidica, y 15.5 £+ 0.02
Ma en una toba riolitica (biotita). En Nejapa (Figura 1), mas al oriente, la sucesion incluye
tobas silicicas y rocas volcéanicas de composicién andesitica; las edades K-Ar determinadas
en las tobas varian de 17.4 a 15.0 + 0.8 Ma (Ferrusquia-Villafranca y McDowell, 1991),
mientras que a la misma longitud, las rocas intrusivas del cinturdn plutonico en el area de
Huatulco tienen una edad oligocénica. Continuando hacia el oriente, en Laollaga y
Lichiviza (Figura 1), seis fechamientos K-Ar obtenidos en concentrados minerales de tobas
y rocas hipabisales varian de 16.9 + 0.4 a 13 + 0.8 Ma (Ferrusquia-Villafranca, 1999).

Las edades obtenidas en este estudio indican que el volcanismo terminé en el
occidente de Oaxaca a final del Oligoceno temprano (~29 Ma) y, después de un periodo
con actividad volcénica escasa entre el Oligoceno tardio y el inicio del Mioceno temprano,
reinicio varios millones de afios después en dos regiones diferentes: a 22 Ma en la porcion
central-oriental de Oaxaca (Iriondo et al., 2004) y a 19 Ma en la FVTM (Gémez-Tuena et
al. 2005). Las edades disponibles actualmente para la SMS aparentemente definen en el
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tiempo y espacio un segmento sin volcanismo de por lo menos 7 Ma (figuras 2, 24d), y
probablemente tiene un control tectonico (Capitulo 6.3.1.).
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Figura 24a. Variaciones en las edades de las rocas volcanicas y plutonicas del Paledgeno en el area
investigado con respecto a la distancia de la costa (datos tomados de Tablas 1 a 'y b, Ferrusquia-
Villafranca et al. 1974, Guerrero-Garcia y Herrero-Bervera 1993, Herrmann et al. 1994, Martiny et
al. 2000a, Galina-Hidalgo et al. 2003; Cerca et al., 2007). Las lineas discontinuas muestran los
limites generales del magmatismo en el tiempo en el area de estudio con base a las edades
reportadas aqui y en la literatura (~33 - 29 Ma).
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Figura 7 de Ducea et al. 2004a
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Figura 24b. Variaciones en las edades de cristalizacion de las rocas plutonicas del Paledgeno en el
sector Atoyac — Huatulco con respecto a la distancia desde 101° de longitud oeste (At = Atoyac, TC
= Tierra Colorada, ET = El Treinta, SIR = San Juan del Reparo, SM = San Marcos, CG = Cruz
Grande, LM = plutén La Muralla, Ja = Jamiltepec, PE = Puerto Escondido, Po = Pochutla, Hu =
Huatulco) (datos tomados de Herrmann et al. 1994, Ducea et al. 2004a; Hernandez-Pifieda, 2006).
El recuadro corresponde a la Figura 7 de Ducea et al. (2004a).
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Figura 24c. Variaciones en las edades de enfriamiento de las rocas pluténicas del Pale6geno con
respecto a la distancia desde 101° de longitud oeste, entre Atoyac y la parte oriental de Oaxaca (E
Oax), usando las mismas abreviaturas que en la Figura 24b y Xa = Xaltianguis, DSDP = Site 493
Deep Sea Drilling Project, RV = batolito Rio Verde (Bellon et al., 1982; Schaaf, 1990; Guerrero-
Garcia y Herrero-Bervera, 1993; Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno, 1996; Correa-Mora, 1997;
Alba-Aldave et al., 1998; Tolson, 1998; Martiny et al., 2000a; Tabla 1a de este trabajo; Solis-
Pichardo (tesis de doctorado, en preparacion, datos publicados en Moran-Zenteno et al. 2000).
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Figura 24d. Variaciones de las edades de las rocas volcanicas del Paledgeno en el sector central de
la SMS con respecto a la distancia desde 101° de longitud oeste (Edo Mex = Estado de México, Tax
= Taxco, Tilz = Tilzapotla, Huau = Huautla, Huaj = Huajuapan, Tlax Yanh = Tlaxiaco - Yanhuitlan,
Such Etla = Suchitlahuaca y Etla, Tlac Mit = Tlacolula y Mitla, Nej = Nejapa, Lao = Laollaga-
Lichiviza (datos tomados de Ferrusquia-Villafranca et al. 1974, De Cserna 1981, De Cserna y Fries
1981, Murillo-Mufieton y Torres Vargas 1987, Ferrusquia-Villafranca y McDowell 1991, Chavez-
Aguirre y Mendoza-Flores 1998, Moran-Zenteno et al. 1998, Ferrusquia-Villafranca 1999, Martiny
et al. 2000a, Blatter et al. 2001, Urrutia-Fucugauchi y Ferrusquia-Villafranca 2001, Alaniz-Alvarez
et al. 2002, Campa et al. 2002, Ferrari et al. 2003, Galina-Hidalgo et al. 2003, Cerca 2004, Moran-
Zenteno et al. 2004, Monter-Ramirez, 2004; Diaz-Bravo, 2005). La linea continua limita la edad
méaxima de volcanismo de la FVTM. Las lineas discontinuas muestran los limites generales del
magmatismo en el tiempo en el area de estudio con base a las edades reportadas aqui y en la
literatura (~33 - 29 Ma).
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6.2. Geoquimica y petrogenesis

En este trabajo se utiliza la geoquimica como un apoyo para hacer inferencias sobre
algunos aspectos del origen y la evolucion del magmatismo en el area investigada como,
por ejemplo, los procesos que modificaron los magmas durante su ascenso, las posibles
contribuciones de la corteza continental y la placa en subduccidn, asi como las
caracteristicas de la fuente del magmatismo. Uno de los detalles méas importantes del
magmatismo en el occidente de Oaxaca es la dominancia de lavas andesiticas y andesitas
basélticas en el interior del continente, y rocas plutonicas silicicas (dominan granitos y
granodioritas) en la zona costera. Este contraste y otros, como las variaciones en las
tendencias de los elementos mayores y traza, sugieren procesos magmaticos diferentes en
los dos cinturones. Generalmente se generan magmas primarios en arcos continentales por
medio de fusion parcial en la cufia del manto, inducido por contribuciones de la placa
subducida en forma de fluidos o su fusion, o por descompresion. En el area investigada, la
geoquimica de los magmas del interior del continente, particularmente las lavas mas
maficas que dominan la sucesion volcénica en el sector norte, son consistentes con este
modelo y con un ascenso rapido a la superficie, la cristalizacion fraccionada como el
proceso dominante, y un cierto grado de contaminacion cortical. Sin embargo, en el
cinturdn pluténico, donde el volumen de rocas igneas es mucho mayor y las composiciones
en general son mas silicicas que en el interior del continente (Figura 15, Tabla 2), las
caracteristicas geoquimicas de las rocas indican un proceso con mayor participacion de la
corteza inferior. En este trabajo, se realiz6 una modelacién de los procesos de asimilacion
y cristalizacién fraccionada enfocada a las rocas volcanicas, y se propone una hipotesis
sobre la petrogénesis de las rocas magmaticas de los dos cinturones que se tratara a mas
detalle adelante.

Existe un consenso general sobre las caracteristicas geoquimicas generales de los
magmas primarios generados por fusion parcial del manto metasomatizado inducida por los
fluidos liberados durante procesos de deshidratacion de la placa en subducion.
Tipicamente, son andesitas y basaltos calcialcalinos con caracteristicas geoquimicas muy
particulares que son diferentes de las rocas en otros ambientes, especialmente en el
contenido de elementos traza. Una caracteristica tipica de magmas de arcos es el
enriguecimiento en los elementos litofilos de radio i6nico grande (LIL) y Pb, comparado
con los elementos de alto campo (HFS). Los LILE son incompatibles, con mayor
solubilidad en fluidos acuosos, y abundantes en sedimentos comparado con los elementos
HFS y algunas HREE, que son altamente insolubles en fluidos acuosos y se presentan en
concentraciones bajas en los sedimentos (McCulloch y Gamble, 1991; Plank y Langmuir,
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1998); Class et al., 2000 y referencias incluidas). Por lo tanto, los LILE se liberan durante
la deshidratacién de la placa en subduccidn, para incorporarse posteriormente a la cufia del
manto (Gill, 1981; Pearce, 1983, 1992; Hawkesworth et al., 1993), y el enriquecimiento en
dichos elementos se ha considerado como el componente de subduccién. Al contrario, el
origen del empobrecimiento en elementos HFS no se entiende completamente aunque esta
caracteristica se ha considerado diagndstica de magmas de arco. La explicacion tradicional
ha sido que los elementos HFS se pueden retener en ciertas fases mineraldgicas en la fuente
magmatica durante la fusion parcial (e.g. rutilo, titanita, o ilmenita). Estudios petroldgicos
experimentales indican que en la placa subducida se requiere rutilo residual para retener los
elementos HFS, para que los fluidos acuosos derivados de la misma placa sean
empobrecidos en dichos elementos (Brenan et al., 1994, 1995; Stalder et al., 1998). En
varios trabajos han enfatizado otras interpretaciones, incluyendo el papel de los fluidos
acuosos. Por ejemplo, basado en estudios de xenolitos de la cufia de manto directamente
debajo del frente del arco volcanico Luzdn en las Filipinas, Maury et al. (1992) consideran
que el empobrecimiento en elementos HFS en magmas de arco con respecto a los
elementos LIL puede originarse por las abundancias bajas iniciales de elementos HFS en el
manto previo al metasomatismo, asi como la incapacidad de los fluidos en las zonas de
subduccion de transportarlos. Los elementos HFS son insolubles debido a elevada carga
(Ta'y Nb tienen una valencia de +5) y potencial idnico alto (relacion carga i6nica-radio
i6nico) y, generalmente son elementos inmdviles (McCulloch y Gamble, 1991). En
condiciones de alta temperatura y presion, los elementos Nb, Ta 'y Ti son menos mdviles en
fluidos acuosos que los LIL y LREE, que se disuelven y se transportan facilmente (Tatsumi
y Eggins, 1995), produciendo el fraccionamiento de Nb, Ta 'y Ti de los elementos LIL y
LREE durante la deshidratacion y fusion parcial de la placa subducida.

Las rocas volcanicas y pluténicas analizadas en el presente estudio muestran
caracteristicas tipicas de magmas de arco de tipo calcialcalino. EI comportamiento
geoquimico de dichas rocas muestra una sefial de subduccion muy clara, que sugiere una
fuente en la cufia del manto. En diagramas multi-elementales normalizados con el manto
primitivo (Figura 20a, b), las rocas estudiadas presentan enriquecimientos en elementos
LIL (en particular Cs, Ba, K, Pb y Sr) con respecto a los elementos HFS (Nb, Ta, y también
se observa un empobrecimiento en Ti en las rocas plutonicas y algunas rocas volcénicas), lo
que afirma la participacion de la placa subducida en la petrogénesis de dichas rocas. Se
considera que rocas relacionadas a la subduccion presentan una relacién de Ba/Nb > 28
(Fitton et al. 1988) 6 Ba/Ta > 450 (Gill, 1981). En el rea de estudio las rocas mas méficas
tienen relaciones de Ba/Nb >40 y Ba/Ta >700.
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6.2.1. Procesos de diferenciacion

En las rocas volcanicas analizadas, el comportamiento geogquimico sugiere que la
mayoria de los magmas pueden ser cogenéticos, o por lo menos estan relacionados a una
fuente similar por procesos de diferenciacion magmatica y fusién parcial. Estas evidencias
incluyen las tendencias lineales y coherentes en diagramas de variacion de elementos
mayores y traza, sin cambios en la pendiente (figuras 18-1 y 19-1), la similitud en los
patrones o la existencia de patrones subparalelos en los diagramas multielementales (Figura
20a) y de REE (Figura 21a), y la semejanza de las relaciones isotdpicas.

Aungue se puede explicar la presencia de tendencias lineales coherentes y continuas
por cristalizacion fraccionada simple a partir de un magma primario similar, es importante
tomar en cuenta otros procesos como contaminacion cortical, fusion parcial, y mezcla de
magmas que también pueden producir un resultado similar. Los magmas generados en la
cufia del manto debajo de la corteza continental atraviesan espesores grandes de corteza
ricaen Siy Al y en elementos traza incompatibles, lo cual pueden ser asimilados para
formar magmas mas silicicos. Para evaluar la posibilidad de una contaminacion cortical
significativa, es fundamental conocer la composicion isotdpica del basamento. Las
determinaciones isotopicas realizadas del basamento de las rocas volcanicas (Complejo
Acatlan) en este trabajo (tablas 3b, 4), asi como las publicadas en la literatura (Yafiez et al.,
1991), indican que tiene una composicion isotdpica muy heterogénea. Si la contaminacion
cortical del basamento paleozoico fuera un proceso significativo, dada la naturaleza
regional del estudio y la heterogeneidad isotdpica del basamento, es razonable asumir que
la composicidn isotdpica de las rocas analizadas también seria muy variable. Sin embargo,
no es el caso, como ya se sefiald, y en las rocas analizadas el rango de variacion en la
composicidn isotopica es muy limitado. Por otra parte, el basamento paleozoico tiene
relaciones isotopicas altas en Sr y valores bajos en Nd, y la asimilacion de éste hubiera
producido una tendencia similar en la composicion isotdpica de las rocas volcanicas
analizadas, pero éstas se caracterizan por presentar relaciones isotopicas relativamente
bajas en Sry altas en Nd. Lo anterior indica que una asimilacion cortical significativa del
Complejo Acatlan en las rocas volcéanicas analizadas no es consistente con los datos.
Solamente en casos especiales de una contaminacion cortical significativa de una fuente
homogénea se podria producir las tendencias lineales, coherentes y continuas como se
observan en las figuras 18 y 19.

Otra indicacion posible de la asimilacion cortical es la relacion entre la composicion
isotopica y el grado de diferenciacion magmatica. Los procesos de cristalizacion
fraccionada y fusion parcial no deben modificar la composicion isotdpica de Sr, Nd y Pb de
las rocas, y una fuerte correlacién entre el grado de diferenciacion y los valores isotépicos
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sugeriria que la contaminacion cortical es un proceso importante. La abundancia de SiO,
en los derrames y rocas hipabisales analizados muestra una variacién relativamente
importante (SiO, = 51.3 — 65.6%), e incluye andesitas basalticas, andesitas y dacitas
(Figura 14a), pero en la figuras 25-1 a 'y b, se observa que las rocas extrusivas,
especialmente las del sector norte, presentan una correlacion positiva dentro de un rango de
variacion isotopica corto entre la abundancia de SiO; y las relaciones isotopicas iniciales de
Sr, y una correlacion negativa también dentro de un rango corto con las relaciones
isotopicas iniciales de Nd, particularmente si no se toma en cuenta el cuerpo hipabisal
CON-120 ya que, como se sefiald, presenta diferencias en su comportamiento geoquimico.
En estos diagramas se nota que el cuerpo hipabisal CON-120 se caracteriza por tener
relaciones isotopicas de Sr'y Pb un poco mas bajas y relaciones isotdpicas de Nd levemente
mas altas comparadas con otros derrames y cuerpos hipabisales de composicion similar
(Figura 25-1, tablas 3a y 4); se colect6 esta roca en el area de Chalcatongo, al SE de
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Figura 25-1. Composicion isotopica de las rocas volcénicas del area de estudio contra un indice de
diferenciacion (Si0,). (a) ®'Sr/%°Sr, (b) **Nd/**Nd, (c) 2°Pb/*Pb y (d) *’Pb/**Pb.
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Tlaxiaco y, de todas las rocas volcanicas analizadas se encuentra entre las mas hacia el sur
del cinturdn volcanico (Figura 5a). Con respecto a los is6topos de Pb, existe una
correlacion positiva muy leve entre SiO, y 2°®Pb/?**Pb para las rocas volcanicas (Figura 25-
1c), ignorando CON-120, pero la tendencia no es tan coherente en el diagrama de SiO;
contra 2’Pb/?*Pb (Figura 25-1d).

Otro ejemplo de un comportamiento geoquimico diferente es el cuerpo hipabisal
CON-7. Este cuerpo pertenece a un evento anterior en el Eoceno medio (tablas 1a, b), lo
que podria explicar las variaciones que presenta en su composicion geoguimica e isotdpica
de Sr (0.7037, Tabla 3a) comparada con las rocas del evento magmaético principal. Por otra
parte, es un cuerpo emplazado en una zona caracterizada por numerosos cuerpos intrusivos
y lineamientos N-S, al sur de la zona de la falla de Caltepec. Asumiendo que las rocas del
evento principal en el Oligoceno, y las del Eoceno medio (representado por CON-7)
asimilaron material cortical de una composicion similar, el grado de asimilacion cortical en
CON-7 fue casi nulo comparado con las rocas oligocénicas, posiblemente por un ascenso a
la superficie en esta zona de debilidad cortical que fue ain mas rapido que las del evento
principal. Sin embargo, es importante reconocer que es arriesgado llegar a este tipo de
conclusiones con base en la composicion geoquimica e isotdpica de una sola roca.

Resumiendo, en general las rocas volcanicas muestran un comportamiento tipico de
asociaciones de minerales relacionados con cristalizacion fraccionada. La relacién entre el
grado de diferenciacion y los valores isotOpicos, aunque sea leve, aparentemente es
consistente con un bajo grado de asimilacién de un componente cortical relativamente
homogéneo, y enriquecido isotépicamente en Sr, Nd y ?°°Pb/***Pb. Las relaciones
isotOpicas bajas y la falta de una contaminacidn cortical significativa en las rocas
volcanicas son consistentes con un ascenso rapido de los magmas a la superficie.

Hacia el occidente del area de estudio, las rocas volcanicas de Taxco son mas
radiogénicas en Sr [(®'Sr/%°Sr); = 0.7051 a 0.7063] (Moran-Zenteno et al., 1998] y Pb
(Martiny et al., 1997) (Figura 23d) y, en la caldera de Tilzapotla, las relaciones de ®’Sr/%°Sr
y los valores ¢Nd; de las rocas volcanicas del Pale6geno muestran mas variacion que las del
occidente de Oaxaca: las relaciones iniciales de Sr y Nd de las ignimbritas de la caldera son
generalmente mas radiogénicas y las lavas andesiticas y daciticas de la resurgencia se
caracterizan por tener valores menos radiogénicos (Moran-Zenteno et al., 2004) (Figura
22d). Las relaciones isotopicas de Pb del area de Tilzapotla son similares o un poco méas
radiogénicas (Figura 23d). Actualmente no existe evidencia para apoyar la presencia de un
manto muy heterogéneo entre Tilzapotla y el occidente de Oaxaca y, asumiendo un manto
homogéneo y de composicion similar en las dos zonas, las composiciones isotopicas de Sr,
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6. Discusion

Nd y Pb més radiogénicas en las rocas volcanicas analizadas de Tilzapotla pueden indicar
un mayor grado de asimilacion de corteza antigua.

Las rocas plutdnicas del area de trabajo son, en general, mas silicicas que los
derrames y rocas hipabisales, variando de dioritas a granitos, pero predominan
composiciones graniticas y también granodioiticas (Figura 15). La mayoria de las rocas
plutdnicas analizadas tienen méas de ~65% SiO,. En general, presentan un comportamiento
geoquimico similar, tendencias lineales y continuas en diagramas de variacion de SiO,
contra elementos mayores y traza (figuras 18-2, 19-2), patrones subparalelos en los
diagramas multielementales (Figura 20b) y de REE (Figura 21b), y poca variacion en la
composicidn isotopica de Sr, Nd y Pb (figuras 22b y 23c), excluyendo las muestras CON-
224 y CON-281. Lo anterior sugiere que la mayoria de las rocas plutonicas, si no son
cogenéticas, tienen una fuente similar, y pueden estar relacionadas por procesos de
diferenciacion y/o fusion parcial. Asumiendo que la mayoria de las rocas plutdnicas tienen
una fuente similar, las diferencias en los plutones de la zona costera comparados con el
batolito La Muralla podrian ser el resultado de mayor asimilacion de un componente
cortical, 0 asimilacién de un componente mas rico en Sr'y °Pb/2**pb.

En diagramas de SiO; contra relaciones isotdpicas, existe una correlacion entre el
grado de diferenciacion (SiO, = 58.7 — 72.6%) y la composicién isotdpica de Sr y Nd
dentro de un rango de variacion isotopica corto, aunque esta tendencia no es tan clara
comparada con las rocas volcéanicas. La correlacion observada sugiere un grado bajo de
asimilacion si se asimild corteza antigua. La composicion isotdpica del basamento en el
complejo Xolapa es heterogénea (Moran-Zenteno, 1992; Herrmann et al., 1994) y si la
asimilacion de corteza antigua fuera significativa, se esperaria mas variabilidad en la
composicidn isotopica de las rocas plutonicas pero, al contrario, en general es homogénea,
lo que es consistente con un grado bajo de asimilacién. No obstante, es importante resaltar
que la asimilacion pudo haber sido mayor si el material asimilado tenia una composicion
isotopica similar al magma (figuras 25-2a y b). No se define una correlacion coherente
para las rocas plutdnicas analizadas entre los is6topos de Pb y SiO, (figuras 25-2c y d).

En el Capitulo 5 se sefiald que dos cuerpos plutonicos presentan ciertas diferencias en
su comportamiento geoquimico. El granito CON-281 muestra un alto contenido de
feldespato potasico y cuarzo y de todas las rocas analizadas tiene el mayor contenido de
SiO,. Es notable que en algunos de los diagramas de tipo Harker de elementos traza contra
SiO,, el punto que representa este cuerpo granitico se encuentra completamente fuera de la
tendencia lineal definida por la mayoria de los otros cuerpos pluténicos analizados, por los
contenidos altos de elementos traza como algunos LILE y REE (figuras 19, 20b, 21b). La
composicion silicica podria explicar un cierto enriquecimiento en algunos elementos, pero
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Figura 25-2. Composicion isotopica de las rocas plutonicas del area de estudio contra un indice de
diferenciacion (SiO,). a) ¥'Sr/%°Sr, (b) **Nd/*Nd, (c ) *Pb/?*Pb y (d) *’Pb/**Pb.

no todo. Este granito también es el mas radiogénico en Sr [(4'Sr/*°Sr); = 0.7069] y Pb de
todas las rocas analizadas (Figura 22b, tablas 3a, 4). Las caracteristicas geoquimicas de
esta roca son consistentes posiblemente con un grado mayor de asimilacion de corteza
antigua en una posicién mas somera. Otra muestra, de un cuerpo granodioritico (CON-
224), colectada cerca de Jamiltepec hacia el oriente de Pinotepa Nacional, se caracteriza
por presentar contenidos bajos de HREE y un alto contenido en Sr comparado con las otras
rocas pluténicas de composicion similar (figuras 19-2, 20b, 21b). Estas variaciones pueden
indicar diferencias en la profundidad de la fuente magmatica, y seran evaluadas adelante.

A pesar de la similitud en la composicion isotopica y algunos elementos entre las
rocas volcénicas y plutdnicas, no se asume que la fuente y evolucién magmatica hayan sido
la misma. Las evidencias encontradas que sugieren estas diferencias incluyen las
variaciones en las tendencias lineales en los diagramas de variacion de elementos mayores
y traza, y en las relaciones de ciertos elementos. Por ejemplo, la relacion Rb/Sr se
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incrementa durante el proceso de cristalizacidn porque el Sr se concentra en la plagioclasa
mientras que el Rb tiende permanecer en el magma residual. Esto implica que en una serie
de rocas cogenéticas que estan relacionadas por cristalizacién fraccionada la relacién Rb/Sr
aumenta con la diferenciacion (e.g., SiO,). En el caso del area de estudio, las rocas
volcanicas y pluténicas muestran tendencias lineales con leves diferencias (excluyendo la
andesita-dacita CON-120, el granito CON-281 y la granodiorita CON-224) en un diagrama
Rb/Sr contra SiO, (no se muestra la figura), apoyando la interpretacién de variaciones en la
evolucion magmatica.

6.2.2. Algunas consideraciones sobre el contenido de tierras raras y la fuente magmatica

La geoquimica de los productos de la fusion parcial, en particular las concentraciones
de tierras raras, son Utiles para hacer inferencias sobre las caracteristicas geoquimicas del
manto donde probablemente se originaron, y los minerales que participan en la evolucion
del magma. En diagramas de REE normalizados respecto a la condrita, los coeficientes de
distribucion (D) de los elementos y el comportamiento de ciertos minerales durante la
evolucion magmatica son factores que controlan los patrones que generan las rocas. Una
de las tierras raras mas utilizada para hacer estas inferencias es el europio. La presencia o
ausencia de anomalias en Eu y el tipo de anomalia (positiva 0 negativa) esta controlada
principalmente por la fugacidad del oxigeno y la cristalizacion de los feldespatos. La
plagioclasa y el feldespato potasico tienen elevados valores de D para Eu*? y bajo para los
otros REE y Eu*®. Una anomalia negativa en Eu puede ser producida en el fundido por la
separacion del feldespato de la fusion mediante la cristalizacion fraccionada, o por medio
de la fusion parcial si el feldespato se queda como residuo en la fuente. En contraste, una
anomalia positiva de Eu puede ser el resultado del alto contenido de feldespato en la roca,
que es donde se aloja de manera preferencial el Eu*? con respecto a los otros REE. La
mayoria de los derrames y rocas hipabisales analizados presentan anomalias positivas
insignificantes en Eu, y las rocas plutonicas presentan anomalias negativas menores o
insignificantes, lo que puede indicar que en estos casos el fraccionamiento de plagioclasa
no fue importante. Como se sefial6 en el Capitulo 5, el cuerpo pluténico granitico CON-
281 es el unico analizado con una anomalia negativa apreciable (Eu/Eu* = 0.49) (Figura
21b), y probablemente se debe al fraccionamiento de feldespato, u otra posibilidad es que
esta roca es producto de la fusién parcial de una roca donde este mineral quedo6 en el
residuo. La anomalia positiva en Eu (Eu/Eu* = 1.41) en el cuerpo granodioritico CON-224
puede ser producida por el alto contenido de plagioclasa, y la concentracién relativamente
elevada de Sr (585 ppm) en esta granodiorita con respecto a otros cuerpos plutonicos apoya
esta interpretacion.
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El granate tiene una valor de D alto para los HREE y bajo para los LREE, por lo que
una relacion LREE/HREE alta y bajos contenidos de HREE han sido utilizados para inferir
la presencia de granate residual en la fuente magmatica. En algunos trabajos de la zona
central de los Andes han encontrado que un incremento en La/Yb (o Ce/Yb) se asocia a un
aumento en el espesor de la corteza (Kay et al., 1988; 1991; 1994) y la presencia de granate
residual en una fuente profunda. En la mayoria de las rocas analizadas, los cocientes de
(La/Yb)n moderados (rocas volcanicas 6 — 14, rocas plutdnicas 7 — 18) excluyen granate
como mineral residual significativo. Pero como se sefialé anteriormente, dos de las rocas
analizadas presentan contenidos bajos de HREE, y valores relativamente altos de (La/Yb)n:
la andesita-dacita CON-120 [Luy = 3, (La/Yb)x = 22] y la granodiorita CON-224 [Lun =
1.6, (La/Yb)y = 52]. Estos datos son consistentes con una fuente profunda, particularmente
para la granodiorita CON-224, donde el granate residual es estable.

También han utilizado diagramas de relaciones de LREE y HREE (La/Sm contra
Sm/Yb o La/Yb) para hacer inferencias sobre la presion en la fuente magmatica, dado que
algunos minerales son indicativos de ciertas condiciones de presién (Kay y Abbruzzi, 1996;
Kay y Mpodozis 2001, 2002; Kay y Kay, 2002). En la zona central de los Andes, estos
autores han encontrado que un aumento en las relaciones Sm/Yb refleja principalmente un
incremento en la presion de la mineralogia del residuo en equilibrio con los productos de la
fusién parcial. Con un aumento en la presion, esta mineralogia cambia de clinopiroxeno a
anfibol, y de anfibol a granate (Kay y Mpodozis, 2002). Las relaciones Sm/Yb también
representan una guia aproximada del espesor de la corteza y, en magmas maficos, el
clinopiroxeno es dominante a una profundidad estimada <35 km, anfibol de ~30-45 km, y
granate >45-50 km (Kay y Mpodozis, 2001). Un analisis de las rocas volcéanicas y
plutdnicas en un diagrama de La/Sm contra Sm/Yb indica que la mayoria presentan valores
bajos a moderados de Sm/Yb (<4.6) (Figura 26). Estos valores son consistentes con un
residuo, en condiciones de relativamente baja presion y poca profundidad, dominado por
piroxeno. Las rocas con valores Sm/Yb entre aproximadamente 4 y 4.6 estan en transicion
entre una mineralogia residual dominada por piroxeno y anfibol, y este ultimo implica
mayor presion y espesor cortical. Si aplicamos estas consideraciones a los datos del area de
estudio, los valores altos de Sm/Yb en CON-224 (6.1) y CON-120 (8.2) son consistentes
con las observaciones anteriores de un residuo a presion mayor y/o un espesor cortical
mayor donde el granate es estable. En estos dos casos, los altos contenidos en Sr (~600
ppm) y Na,O (>4.1% en peso) sugieren que probablemente el feldespato no esta presente
en el residuo, lo que es consistente con una fuente mas profunda donde el feldespato es
inestable.
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6. Discusion

Como se sefiald, algunas de las rocas magmaticas analizadas presentan una firma
geoquimica de “adakitas” y, aunque no es el caso para la mayoria de las muestras, es
importante reflexionar sobre el significado que puede tener la presencia de rocas con un
contenido bajo de HREE y un contenido alto de Sr en el area de estudio y también su
posible origen. En la literatura, los contenidos altos de Sr han sido interpretados como
evidencia de la ausencia de una mineralogia residual de feldespato en la fuente y, los
contenidos bajos de Y e Yb, como una indicacién de la presencia de granate + hornblenda
en el residuo de la fusion parcial, lo que implica condiciones de presién alta. Tipicamente,
se utilizan las relaciones altas de Sr/Y y La/Yb en diagramas de Sr/Y contra Y (Drummond
y Defant, 1990) y (La/Yb)n contra (Yb)n (Martin, 1986) para distinguir entre el campo de
rocas adakiticas y lo de rocas calcialcalinas tipicas de arco magmatico. Con base en dichos
criterios geoquimicos, varias de las rocas analizadas del occidente de Oaxaca presentan una
sefial adakitica (Figura 27 a 'y b), pero las rocas con la firma adakitica mas marcada son el
cuerpo hipabisal CON-120 y el cuerpo pluténico CON-224, y las demas rocas plutonicas se
encuentran en la parte inferior del campo adakitico mas cerca al campo de rocas
calcialcalinas tipicas, incluyendo las del batolito La Muralla. Otras rocas se ubican en el
campo de rocas calcialcalinas tipicas, o en el campo compartido entre los dos tipos de
rocas. Cabe mencionar que existe una literatura amplia sobre las adakitas, y se han
propuesto en algunos de estos trabajos otros criterios para clasificar las adakitas, asi como
otras interpretaciones sobre su origen. Por ejemplo, considerando los criterios de
Yogodzinski et al. (2001) de que las adakitas tienen una relacion Sr/Y >50, estas mismas
dos rocas se clasifican como adakitas (Sr/Y= 60 en la andesita-dacita CON-120, y Sr/Y=
138 en la granodiorita CON-224).

Para establecer si existen estas caracteristicas geoquimicas exclusivamente en algunas
de las rocas del area investigada, o si también se encuentra en zonas aledafias, se revisaron
los datos geoquimicos del batolito de Rio Verde (Herndndez-Bernal y Moran-Zenteno,
1996), que aflora al oriente del &rea de estudio. Como se ve en la Figura 26, una de las
rocas plutdnicas del batolito Rio Verde también presenta un valor de Sm/Yb relativamente
alto (Sm/Yb=6), que es consistente con una presion relativamente alta y una mineralogia
residual dominada por granate, transicional con anfibol; en esta diagrama las otras rocas del
batolito Rio Verde (no se muestran) definen un campo que es muy similar a la mayoria de
las rocas magmaticas analizadas en este estudio. Este mismo cuerpo pluténico (ubicado al
suroriente de Pinotepa Nacional) presenta una relacion (La/Yb)ny mayor que la andesita-
dacita CON-120 (Figura 27b). Por otra parte, se aprecia que otras dos rocas plutonicas del
batolito de Rio Verde (un cuerpo pluténico de San José Progreso y otro de Rio Grande)
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muestran un contenido de Y relativamente bajo y una relacion Sr/Y similar o mayor que la
andesita-dacita CON-120 (Figura 27a).

La roca volcanica y los cuerpos pluténicos mencionados se caracterizan por una firma
adakitica utilizando los criterios frecuentemente citados en la literatura pero no llegan a
tener concentraciones tan altas en Sr como la adakita “original” indicada Kay (1978) en su
trabajo pionero. En la definicion original, se consideraba que las adakitas se derivan de la
fusién parcial de la placa subducida joven y caliente (Kay, 1978; Defant y Drummond,
1990; Drummond y Defant, 1990). Pero como lo plantearon Kay y Mpodozis (2002), la
definicion de adakitas de Drummond y Defant (1990) presenta un problema porque casi
cualquier magma andesitico o dacitico que se encuentra en equilibrio con un residuo de
granate puede clasificarse como adakita, pero el granate puede estar estable no Gnicamente
en la placa subducida sino también en una corteza gruesa (e.g. Kay et al., 1987; Hildreth y
Moorbath, 1988). Kay y Kay (2002) han propuesto que existen tres maneras de generar
rocas con caracteristicas de adakitas: (1) fusion parcial de la placa subducida, (2) fusion en
la base mafica de una corteza gruesa, acompafiada a veces por delaminacion (hundimiento
rapido de litosfera inestable por su densidad alta), en donde la corteza alcanz6 un cierto
grosor por medio de la intrusion de magmas basalticos en la base cortical u otro proceso
como acortamiento estructural, y (3) fusion parcial en un régimen de erosion por
subduccién del antearco. La erosion por subduccidn es un proceso tectonico por medio del
cual, en una zona de subduccion, se fragmenta y se fractura la base de la placa superior
(corteza inferior), arrastrando fragmentos hacia abajo en la zona entre las dos placas; de
esta manera se introduce material de la corteza inferior a zonas de mayor presion donde se
funde para formar adakitas. Para generar las adakitas de las Islas Aleutianas, Yogodzinski
et al. (2001) y Levin et al. (2005) propusieron la fusion en los extremos de la placa
subducida, donde se estd rompiendo (slab tear) o donde existe una ventana en la placa
subducida (slab portal), respectivamente. La rotura en el slab permite el ascenso de
material caliente de la astendsfera, promoviendo la fusién del slab. En otro trabajo
reciente, Macpherson et al. (2006) plantean que las adakitas representan una de muchas
variaciones geoguimicas que puede encontrarse en zonas de subduccion donde hay
magmatismo de arco calcialcalino tipico, y no se requiere la fusion de la placa en
subduccion ni la subduccion de una placa caliente. Estos autores proponen que se generan
adakitas por la diferenciacion de basaltos y cristalizacion a grandes profundidades donde el
granate es estable, por medio de dos posibles mecanismos: (1) refusion de un basalto de
arco solidificado que contiene granate, y (2) cristalizacion fraccionada dentro del manto, a
alta presién, de magmas de arco que contienen granate.
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Resumiendo, los distintos estudios revelan que las rocas con caracteristicas de
adakitas se originan de magmas que han estado equilibrio con un residuo de granate. Esto
puede ocurrir en las placas subducidas, en la base de la corteza con cierto grosor, o en
alguna otra fuente en donde exista granate en equilibrio con el magma. En el caso de las
rocas del area investigada, es poco probable que las adakitas representen fundidos del slab
porque las concentraciones de Mg no son altas, 1o que sugiere que no son magmas que
hayan interactuado con la cufia de manto. Por lo tanto, las rocas del area investigada con
bajos contenidos de HREE y altos contenidos de Sr no se pueden considerar adakitas segun
la definicion original de Kay (1978). La fuente mas probable de estos magmas se
encontraba a una profundidad suficiente para estar en equilibrio con el granate. Se pueden
considerar una variacion geoquimica de las rocas del arco y en este trabajo se considera que
es preferible no utilizar el término adakita para describir estas rocas.

Actualmente, la corteza en la costa pacifica del occidente de Oaxaca es delgada
(aproximadamente 20 km cerca de Pinotepa Nacional) y, a una latitud de 18° N, es 45 + 4
km (Valdés et al., 1986) con un angulo de subduccién de 12 -13° (Nava et al., 1988;
GEOLIMEX Working Group, 1993). No hay evidencia de que existié una corteza muy
gruesa en el sur de México durante el Paledgeno, como por ejemplo, en la Sierra Nevada de
California (la corteza llegaba a ~70 km; Ducea, 2001). Al contrario, el ancho del arco
sugiere que la inclinacion de la zona de Benioff no era muy alta. Sin embargo, como se
menciono, probablemente la corteza era mas gruesa cerca de la costa actual que en el actual
interior del continente y se alcanzaron condiciones de presion suficientemente altas para
tener granate, y generar algunas magmas silicicos con un bajo contenido de HREE y alto
contenido de Sr. Con base en sus estudios experimentales, Wolf y Wyllie (1993) postulan
que la profundidad para generar una restita de clinopiroxenita de granate durante la fusion
por deshidratacion de una anfibolita bajo en K, a una presion de 10 kilobares, es
equivalente a condiciones en la base de la corteza continental a una profundidad de
aproximadamente 36 km. A menos presion el granate no es estable. Es razonable asumir
que en el &rea de trabajo la fusion parcial de material mafico en la base de la corteza genero
los magmas silicicos que estan en equilibrio con el granate, a una profundidad de >36 km,
pero no mucho mayor. Una causa posible del adelgazamiento posterior de la corteza en la
region es la erosién por subduccion (Von Huene y Scholl, 1991), que resulté en la
eliminacion de la cufia de manto.

6.2.3. El componente cortical en el cinturdn volcanico
Aunque los datos presentados indican que la asimilacion de la corteza continental
pre-oligocénica no fue un proceso dominante en la génesis de las rocas volcéanicas
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6. Discusion

analizadas, se intenté identificar la composicion del componente cortical. Los isétopos de
Pb pueden ser Utiles para determinar la naturaleza de los posibles contaminantes corticales
y por esta razén fueron determinados en las rocas magmaticas, asi como en los basamentos
de la regién. Como se sefial6 en el Capitulo 5, las relaciones isotopicas medidas de Pb en
roca total y concentrados de feldespatos de las rocas volcanicas muestran un rango de
variacion muy estrecho (“°Pb/2**Pb = 18.669 — 18.802, 2°’Pb/?**Ph = 15.572 — 15.644, y
208ppy204ppy = 38,396 — 38.698; Tabla 4) v, en los diagramas de isétopos de Pb, los datos
forman un arreglo linear con una pendiente alta, que se interpreta como una linea de mezcla
entre un componente mafico en el manto y un componente radiogénico homogéneo en la
corteza asimilada que es rica en “®Pb, °’Pb y ?®®pb (Figura 23). Para identificar un
componente cortical adecuado, se obtuvieron las composiciones isotopicas de Pb en
algunas rocas del basamento de la region (complejos Acatlan y Oaxaquefio), y se
consultaron los datos disponibles en trabajos publicados. Como se puede ver en la Figura
23a, los datos que corresponden a las relaciones isotopicas de Pb de las rocas volcanicas
analizadas tienen valores muy distintos que las del Complejo Oaxaquefio, y el alineamiento
de dichos datos no apunta al campo del basamento precadmbrico, sugiriendo que estas rocas
no participaron en la evolucion de los magmas del Paledgeno. EI Complejo Acatlan puede
eventualmente representar el componente radiogénico, sin embargo, la amplia dispersion de
los datos de las rocas paleozoicas y lo estrecho de la franja de variacién en las rocas
volcanicas sugiere un componente con un campo de composicién mas restringido. Es
posible que el Complejo Acatlan pudiera haber sido asimilado hasta un cierto grado, pero
es dificil analizar esta posibilidad dado la heterogeneidad del Complejo Acatlan (Figura
23a, Tabla 4).

Otra posibilidad es que la contaminacion de las rocas volcénicas fue a una mayor
profundidad, y asimilaron un componente cortical que subyace el Compejo Acatlan. Esta
corteza no aflora y hasta el momento no se conocen sus caracteristicas, pero se considera
que tentativamente es de edad Grenvilliana (Ortega-Gutiérrez et al., 1990). Una fuente
importante de informacidn sobre la composicion quimica de las rocas que se encuentran a
profundidad en la corteza 0 manto es de los xenolitos acarreados a la superficie por las
rocas volcanicas. Hasta el momento no se ha identificado una localidad con xenolitos en
las rocas volcanicas en el area investigada y, por esta razon, se estudiaron los xenolitos en
la localidad cercana de Puente Negro, Puebla (Ortega-Gutiérrez et al. 2001; Ortega-
Gutiérrez et al., en preparacion) (Capitulo 5.4.). La composicion isotopica de los xenolitos
es mas radiogénica que las rocas magmaticas oligocénicas, y en los diagramas de relaciones
isotopicas de Sr, Nd y Pb (figuras 22c y 23c) se observa que los tres xenolitos gnéisicos
(PN-1, PN-1b, PN-17) tienen composiciones similares. En los diagramas de “°Pb/?**Pb
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contra 2’Pb/?**Ph y 2Pb/?*pb, el alineamiento de las rocas magmaticas apunta hacia el
campo de los gneises, y las pendientes definidas por las rocas magmaticas y los gneises son
indistinguibles (figuras 23a, b, y ¢), lo que puede indicar que los xenolitos gneisicos tienen
una composicion isotépica de Pb similar al componente rico en 2®Pb, ’Pb y 2%®ph
asimilado por los magmas del Paledgeno. Es importante también considerar los contenidos
de elementos traza para evaluar el posible contaminante cortical. Las rocas volcanicas
muestran, durante su evolucién, un enriquecimiento en REE y ciertos elementos traza por
lo que es de esperar que el componente cortical asimilado por las rocas volcéanicas también
esté enriquecido en elementos incompatibles. De los tres xenolitos gnéisicos, PN-17 es el
Unico que esta enriquecido en REE y se considera el componente asimilado méas probable.

6.2.4. Modelacion de las rocas volcanicas

Existen varias maneras de modelar la diferenciacion magmatica, desde un modelo
simple de asimilacion hasta un modelo mas complicado que incluye asimilacion asi como
cristalizacion fraccionada (AFC). En un primer intento de cuantificar de manera muy
general la cantidad de asimilacion cortical en las rocas volcanicas mas maficas, la Figura 28
muestra un modelo de mezcla simple con datos isotopicos de Sry Nd, utilizando el xenolito
PN-17 para el contaminante cortical. No conocemos la composicion de la cufia del manto
debajo del cinturdn volcéanico, pero para el componente méfico en el manto se asume un
valor medido en arcos magmaticos oceanicos (Farmer y DePaolo, 1983).
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Figura 28. Modelo de mezcla binario, asumiendo diferenciacion magmatica por asimilacién
Unicamente, con datos de las relaciones isotopicas de Sr y Nd de las andesitas basalticas. Ver texto
para la explicacion.

Los circulos blancos representan a los porcentajes de mezcla entre el componente
mafico (componente cortical = 0) y el componente cortical (componente cortical = 1). Los
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6. Discusion

cuadros de color gris representan las andesitas basalticas analizadas. En este modelo la
asimilacion cortical, el Gnico proceso considerado, es ~10%. Sin embargo, este modelo
simple tiene un nivel de incertidumbre alto, y no toma en cuenta la cristalizacion
fraccionada, y se ha mostrado que es el proceso més significativo durante la evolucion de
las rocas volcanicas del area de estudio.

Otra manera de realizar una modelacién de los datos, sin asumir valores para la fuente
magmatica en el manto, seria trabajar con datos de las rocas mas maficas (andesitas
basélticas) para intentar definir los procesos de diferenciacion magmatica por cristalizacién
fraccionada, o asimilacion y cristalizacion fraccionada (AFC). Para este proceso, se siguio
una aproximacion similar a la utilizada en Wilson et al. (1995), partiendo de las ecuaciones
propuestas por DePaolo, 1981a:

—_ 0 -z L Ca -z
cm_cm{F +(r—1jz.cg(l F )}

donde

C. es la concentracion del elemento en el magma contaminado

c? es la concentracion del elemento en el magma inicial

C, es la concentracion del elemento en el material asimilado

F es la proporcion de magma residual

r=M,/M_ (relacion entre la masa asimilada y la masa de cristales acumulados)

r+D-1 - c

y z=-———= donde D es el coeficiente de distribucion global del elemento

r-1
considerado.

A su vez, la relacién isotopica (R) del magma contaminado se obtiene a partir de la
expresion:

_Ro _ro)[1_Cn | g
R, =R +|(R, Rm)[l CJF

m

donde los subindices y superindices tienen el mismo significado que en la expresion
anterior.

Para resolver dichas ecuaciones, es necesario conocer, o al menos asumir los
siguientes parametros: r, D y las concentraciones y relaciones isotdpicas de los elementos
que se consideren tanto en el contaminante como en el magma inicial (a efectos de calculo,
los valores de F se hacen variar siempre entre O y 1).
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Aungue existen algunos estudios experimentales (p. ej. Grove y Baker, 1984) que
indican valores de r en torno a 1:3 para magmas basalticos que asimilan rocas corticales,
este parametro es dificil de establecer. A efectos de calculo se han tomado valores iniciales
préximos a 1:3, ajustandolos en funcion de los resultados obtenidos y siempre teniendo en
cuenta que, en cualquier caso, su valor debe ser siempre muy inferior a 1 (es decir, la masa
de cristales acumulados debe ser siempre superior a la de material asimilado).

Los coeficientes de distribucién global (D) se pueden calcular, en una primera
aproximacion, a partir de diagramas log Cx — log Cy, donde x e y son dos elementos traza, x
es un elemento altamente incompatible y C es la concentracion del elemento en el liquido
residual.

En estos diagramas (ver Cebria y Lopez-Ruiz, 1994), la pendiente (A) de la recta de
regresion que se obtiene al correlacionar una serie de muestras producidas por un proceso
de cristalizacion fraccionada simple es:

por lo que en el caso de que el elemento x sea altamente incompatible (D,<<1), Dy=1-A, lo
que permite calcular el coeficiente de distribucion del elemento y. Obviamente los mejores
resultados se obtendran cuando el elemento de referencia (x) tenga una D muy proxima a
cero y el proceso de diferenciacion se ajuste a un proceso de cristalizacion fraccionada
simple. En nuestro caso, utilizo el Th como elemento de referencia, ya que, debido a que
sus coeficientes de distribucién mineral/liquido para las fases que habitualmente cristalizan
en magmas basalticos (ver p. ej. Green, 1994), en la mayor parte de las situaciones su D
global es siempre muy préximo a cero. Por otro lado, los coeficientes que calculemos se
deben considerar como aproximaciones simples que probablemente requieran un ajuste
posterior debido a que en nuestro caso es probable que, ademas del proceso de
cristalizacion fraccionada, se haya verificado simultaneamente la asimilacion de rocas
corticales, lo cual puede o no afectar significativamente a las concentraciones de los
elementos considerados.

No contamos con magmas primitivos para usar como componente inicial. Por esta
razon, se ha optado por realizar los calculos a partir de una composicion que se encuentre
sobre la tendencia de diferenciacion observada en los diagramas y proxima a la de la roca
menos diferenciada de nuestra serie. Esto significa que los valores de F que calculemos no
sean absolutos, sino relativos respecto a la composicion inicial establecida. Sin embargo,
debido al caracter poco diferenciado de las rocas mas “primitivas” de la serie, es probable
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6. Discusion

que los valores relativos obtenidos para F se hallen préximos a los valores que se
obtendrian si se contara con la composicion de los magmas iniciales.

Finalmente, para la composicién del contaminante se ha partido de la composicion
del xenolito cortical PN-17 englobado en las rocas de la localidad de Puente Negro
(Seccion 6.2.4, tablas 2, 3b, 4).

Los diagramas log(Th)-log(y) demuestran la existencia de dos etapas durante el
proceso de diferenciacion (Figura 29). Asi, mientras algunos elementos muestran un
caracter compatible o incompatible de forma homogénea durante todo el proceso, otros
como Sr, Ba, P,Os muestran un cambio de pendiente abrupto que indica un contraste
marcado en el comportamiento geoquimico de estos elementos, que pasan de pendientes
positivas (es decir, comportamiento incompatible) a pendientes negativas. El cambio en la

Ni

Figura 29. Diagramas log-log que muestran la variacion de Ba, P,Os, Sr, y Nd contra Th para las
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pendiente significa que inici6 la cristalizacién de una o0 mas fases minerales con altos
coeficientes de reparto mineral/liquido para dichos elementos. Por ejemplo, el cambio de
Sry Ba a un caracter claramente compatible durante la segunda etapa sugiere que el cambio
de pendiente en los diagramas es debido al comienzo de cristalizacion de la plagioclasa,
mientras que hasta ese momento ambos elementos se comportaban como elementos
incompatibles. EI Ni contra Th siempre muestra una pendiente negativa, y el Zr positivo,
pero las correlaciones para estos elementos no son muy buenas.

Inicialmente se considero la utilizacion de Sry Nd para modelar el proceso AFC
(asimilacion - cristalizacion fraccionada), ya que son elementos traza con comportamiento
geoquimico diferente y para los que se cuenta con andlisis de sus relaciones isotopicas. Sin
embargo, la proyeccion de los diagramas log(Th)-log(Nd) poseen un grado de dispersion
muy elevado, lo que impide obtener rectas de correlacion adecuadas para este tipo de
calculos. Por esta razon, el célculo se ha realizado sélo con Sr.

La dispersion de los datos en el diagrama Sr-2'Sr/*°Sr hace improbable que se puedan
ajustar a un proceso Unico de AFC, partiendo de una composicién inicial tnica (Figura 30).
Como se muestra en esta figura, la pendiente de las curvas posibles AFC depende
fundamentalmente del valor de r, requiriendo valores improbables (r=0.6 y F=97%) para
ajustarla a las rocas con mayores relaciones 2’Sr/*®Sr y menores concentraciones de Sr. Por
otro lado, las relaciones bajas #'Sr/*®Sr de la serie (<0.7047) y el comportamiento
incompatible del Sr durante la primera etapa del proceso (D = 0.741) implican que para
obtener una concentracion de Sr~600 ppm (valor maximo en la serie) y mantener valores de
F suficientemente altos (es decir, debe quedar una cantidad de liquido residual suficiente
como para que continue el proceso de cristalizacion durante la segunda etapa), el
contaminante debe poseer una concentracion de Sr elevada. Por esta razén, y debido a su
ajuste mejor a los datos en las diversas pruebas realizadas, el contaminante mas probable
esta representado por el xenolito gnéisico PN-17, lo que es consistente con las
observaciones realizadas anteriormente sobre el componente cortical mas adecuado.

Asimismo, los resultados que se muestran en la Figura 30 y la distribucion de las
muestras en este diagrama, sugieren que muy probablemente, las dos etapas de
cristalizacion observadas responden a dos procesos distintos. Asi, si se considera la curva
AFC cuyos pardmetros son mas razonables (r=0.045 y F=35%) y que ademas es la que
muestra el mejor ajuste a aquellos datos que muestran una correlacion entre Sr'y 8'Sr/%°Sr
(es decir, aquellos que probablemente responden a un proceso AFC), se observa que las
muestras que se desvian de esta tendencia mantienen constante la relacion 'Sr/%°Sr maxima
obtenida en la curva AFC pero con menores concentraciones de Sr. Si se tiene en cuenta
gue estas muestras corresponden a la segunda etapa de cristalizacion en la que el Sr se
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6. Discusion

comporta como un elemento compatible, parece probable que esta segunda etapa
corresponda a un proceso de cristalizacion fraccionada simple, sin asimilacion de rocas
corticales. Esto explicaria el empobrecimiento en Sry la constancia en las relaciones
87Sr/®°Sr. En efecto, el calculo de un proceso FC, a partir de la composicion que resulta tras
el proceso AFC de la primera etapa con F=35%, permite obtener un buen ajuste a las
muestras y supone un 65% de cristalizacion adicional sobre el 35% de liquido residual de la
primera etapa (es decir, ~88% de cristalizacion total al final del proceso).
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Figura 30. Diagrama de Sr contra ®’Sr/*°Sr para las rocas volcéanicas del area de estudio. (a) Se
muestran diferentes valores de “F” y “r”. (b) Modelo AFC con una primera etapa de AFC, y una
segunda con FC (ver texto para la explicacion).
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Para poner a prueba el modelo obtenido, se han calculado también las dos etapas del
proceso (AFC y FC) para los elementos Th y P,Os, en cuyo diagrama log(Th)-log(P2Os)
también existe un cambio en el coeficiente de distribucion global del P,Os. Para el calculo
de correlacion en las dos etapas, se usaron dos muestras que traslapen (Figura 31). Los
resultados confirman el modelo propuesto al obtenerse un buen ajuste con los mismos
parametros obtenidos a partir de Sr'y 8’Sr/%®Sr (r = 0.045), con sélo ajustar ligeramente los
D de P,Os. Como era de esperar, en este caso los valores de F varian con respecto al
calculo anterior (F=60% para el fin de la primera etapa y F=40% para la segunda), ya que
la entrada de una fase para la que P,Os es compatible (p. ej. apatito) no tiene por qué
coincidir con la de plagioclasa (Figura 32). El porcentaje total de cristalizacion en este caso
se situaria en torno al 80%, lo que se puede considerar un valor préximo al valor calculado
con Sr, teniendo en cuenta la elevada incertidumbre inherente a este calculo.

Estas dos muestras se usan para
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Figura 31. Diagrama log(Th) = log(Sr). Sr tiene un comportamiento incompatible durante la

primera etapa, y compatible en la segunda. A = la pendiente de la recta de regresién. r = la relacién
entre la masa asimilada y la masa de cristales acumulados.

En la Tabla 5, se resumen los parametros utilizados en el calculo. Como se puede
observar, s6lo fue necesario ajustar ligeramente los coeficientes de distribucion global
calculados a partir de los diagramas log-log, mientras que en el caso de Sr, el ajuste se
obtuvo sin mas que variar el valor del pardmetro r. Las concentraciones iniciales de la
segunda etapa son las que resultan del célculo correspondiente.

Este modelo es consistente con las interpretaciones realizadas anteriormente, basada
en el comportamiento geoquimico e isotopico de las rocas volcanicas, que durante su
evolucidn el proceso dominante fue la cristalizacion fraccionada con un bajo grado de
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Figura 32. Modelo de dos etapas para los elementos P,Os y Th. Primera etapa de AFC, y segunda
etapa con FC. Ver texto para la explicacion.

asimilacion. Los calculos y el buen ajuste de los datos en las figuras 30 y 32 demuestran
que el modelo presentado representa una aproximacion a la evolucion petrogenética real y,
si este es el caso, los parametros utilizados en lo calculos se acercan a las condiciones que
existian.

6.2.5. La petrogénesis de magmas silicicos en el cinturdn plutonico

Para entender la petrogénesis de los dos cinturones de rocas magmaticas, es
importante tomar en cuenta que las diferencias que puede haber en la corteza inferior,
porgue esto es un factor que pudo haber afectado la evolucion de los magmas y la
composicion de los magmas generados en las dos franjas. Los granitoides estan
emplazadas en rocas del Complejo Xolapa, un arco magmatico que estuvo activo durante
un tiempo muy largo (Ortega-Gutiérrez, 1981a; Herrmann et al. 1994; Schaaf et al. 1995;
Moran-Zenteno et al., 1999), mientras que en el cinturén volcanica la evidencia de
magmatismo pre-cenozoico sobre el basamento paleozoico es escasa y las rocas volcanicas
se emplazaron en una corteza mas antigua. Existe evidencia de actividad magmatica en el
terreno Xolapa desde el Cretacico Temprano, y posiblemente desde el Jurasico Medio,
hasta el Oligoceno, aunque no ha sido un régimen permanente (Moran-Zenteno, 1992). Los
fechamientos isotopicos disponibles actualmente indican dos pulsos magmaticos
principales, o flare-ups, en Xolapa: en el Cretacico Temprano y en el Eoceno tardio -
Oligoceno (Ducea et al., 2004a). Es razonable asumir que el magmatismo prolongado
resultd en el desarrollo de una zona de composicién mafica en la base de la corteza por la
inyeccion repetida de basaltos. Si se funde una base cortical méafica, afecta la composicion
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de los magmas. Por otra parte, la adicién de base cortical, acompafiado por acortamiento en
esta regién durante el Cretécico Tardio — Paleoceno (Corona-Chavez et al., 2006), pudo
haber resultado en el engrosamiento de la corteza cerca de la costa actual comparado con el
interior del continente.

Generalmente no se puede generar batolitos intermedios-acidos calcialcalinos
directamente de la fusion parcial del manto superior tipico compuesto de peridotitas ricas
en olivino (Wyllie, 1984). Un caso especial seria de los batolitos mesozoicos de la Sierra
Nevada y las Sierras Peninsulares donde, en un estudio de is6topos de Sry Nd, DePaolo
(1981c) propuso que una asimilacion significativa de corteza continental combinada con
procesos de asimilacion-cristalizacion fraccionada (AFC) podria generar rocas félsicas.
Pero en el area investigada, los valores relativamente primitivos y la variacion baja de las
relaciones isotOpicas sugieren que la contaminacion de corteza antigua no fue un proceso
significativo en la evolucion del magmay, por lo tanto, se puede descartar como el proceso
principal que generd los batolitos félsicos-intermedios en esta region. No obstante, si los
magmas asimilaron una corteza méfica con una composicion isotopica similar y no una
corteza antigua, el grado de asimilacion pudo haber sido mayor.

Varios modelos han sido propuestos recientemente para explicar la generacion de
grandes volimenes de batolitos félsicos mediante procesos de dos o0 mas etapas (e.g.
Pitcher, 1993; Kemp y Hawkesworth, 2004; Annen et al., 2006), que involucran el
concepto de adicion de material a la base de la corteza (magmatic underplating). Este es un
proceso durante el cual los magmas que ascienden del manto se emplazan en la base de la
corteza inferior debido a la densidad baja del material cortical continental, produciendo
corteza nueva de composicién baséltica y resultando en su engrosamiento.

En el modelo de dos etapas propuesto por Pitcher (1993), durante la primera, magmas
basélticos ascienden del manto a zonas corticales profundas, o a la zona limitrofe manto-
corteza, un proceso por medio del cual se afiade material mafico a esta zona. En la segunda
etapa, la corteza méafica formada por la adicion de base, una vez metazomatizada por
fluidos provenientes de la cufia del manto, sufren fusién parcial por deshidratacién. Este
autor plantea que la tecténica controlan estos procesos: extension durante la primera etapa
para que se emplazan los basaltos (crecimiento de la corteza), mientras que durante la
segunda etapa la compresion y baja densidad relativa del material mafico emplazado resulta
en su levantamiento, y varios ciclos de fusion parcial de dicho material por reduccion de la
presion, separacién de magmas silicicos, y cristalizacion fraccionada. Las variaciones en el
comportamiento de los elementos traza observadas pueden explicarse por procesos de
fusion parcial en niveles diferentes de la corteza inferior, en donde el granate puede 0 no
ser una fase residual. EIl fundido producido de esta manera puede tener una composicion
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silicica, de acuerdo a los experimentos de la fusion de basaltos naturales hidratados a
presiones altas (Rapp y Watson, 1995; Wolf y Wyllie, 1993, 1994).

En un estudio sobre la generacién y evolucién de corteza continental, Kemp y
Hawkesworth (2004) plantean un modelo mas desarrollado que el de Pitcher (1993) que
considera las rocas graniticas como productos de etapas multiples, frecuentemente con la
participacion de material de mas que una fuente y de reservorios geoquimicos diferentes.
Este modelo es de tres etapas y es inducido por el emplazamiento sucesivo de sills
basélticos del manto a la corteza inferior. Por ejemplo, para el caso de los granitos de
hornblenda del cinturén plegado de Lachlan de edad paleozoica en Australia, su modelo
incluye las siguientes etapas: (1) la fusién y/o fraccionamiento prolongado de los sills
basélticos, acompafiado por contaminacion cortical en la base de la corteza, para producir
una fusion minima silicica, (2) mayor fusién parcial y un aumento en el grado de fusion, en
combinacidn con el emplazamiento sucesivo de nuevos sills basélticos que producen
composiciones mas maficas, y (3) cristalizacion fraccionada. Para los granitos de cordierita
de esta misma zona, las etapas que presentan estos autores son: (1) grados variables de
fusion de sedimentos de la corteza antigua, (2) hibridacion entre estos magmas corticales y
los basalticos para producir las composiciones con contenidos mas bajos en silice, y (3)
cristalizacion fraccionada.

En un modelo alternativo propuesto recientemente, Annen et al. (2006) proponen que
se generan magmas silicicos e intermedios a partir de la cristalizacién incompleta de los
basaltos emplazados en la corteza profunda, mas que por la fusion parcial por
deshidratacion de la corteza como ha sido planteado en otros modelos. La objecion que
proponen estos autores respecto a fusion parcial por deshidratacion de una corteza mafica
metasomatizada es que el emplazamiento de basaltos no genera suficiente calor para
provocar una fusién parcial extensa de la corteza inferior para producir volimenes grandes
de rocas graniticas. EI modelo de Annen y colaboradores se basa en simulaciones
numeéricas de transferencia de calor (Annen y Sparks, 2002) y experimentos a temperaturas
altas (Prouteau y Scaillet, 2003; Muntener et al., 2001) que muestran que se puede generar
magmas silicicos a partir de la cristalizacion incompleta de los basaltos hidratados
emplazados a profundidades equivalentes a la corteza profunda o el manto superior. En
este modelo, el emplazamiento episédico de numerosos sills basalticos en la parte inferior
de la corteza produce una “zona caliente” rica en volatiles donde se generan residuos
silicicos, ricos en H,0O, mediante la cristalizacion parcial de los sills basélticos. La
transferencia de calor y fluidos liberados durante la cristalizacion de los sills basalticos
induce fusién parcial de la corteza antigua y los sills mas antiguos. La mezcla de fusiones
residuales silicicas y, en menor volumen, fusiones parciales de la corteza antigua es lo que
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produce diferencias en las concentraciones de elementos traza y en las firmas isotopicas.
Los autores también comentan que los factores que controlan el periodo de incubacién
entre la inyeccién de los primeros sills y la generacion de magmas silicicos a partir de la
cristalizacion incompleta son: la geoterma inicial, la tasa de inyeccion de magmas, y la
profundidad de emplazamiento. Las tasas de produccion de fusion a partir de cristalizacion
incompleta de los basaltos y de la corteza antigua depende fuertemente de la tasa de
inyeccion de magma: una tasa alta de inyeccion resulta en un tasa alta de acumulacion de
fusion y una fraccion fundida alta, mientras que una tasa baja de inyeccion impide la
produccion de fusion. El modelo de Annen et al. (2006) implica que las variaciones en la
quimica de magmas de arco se adquieren a grandes profundidades en la corteza inferior, no
en camaras magmaticas someras. Otro aspecto de la fusion parcial en la base de la corteza
es que este proceso deja un residuo mafico a ultraméfico de mayor densidad que puede
regresar al manto por medio de delaminacién (ver, por ejemplo, Kay y Kay 1991, 1993;
Saleeby et al., 2003).

Un ejemplo del proceso de dos etapas fue propuesto por Ducea y colaboradores
(Ducea, 2001, 2002; Saleeby et al., 2003) en la Sierra Nevada de California. En esta region
la corteza es gruesa e incluye una porcidn significativa (~33 km) de batolitos graniticos, por
lo que se requeria una masa residual subyacente. Los xenolitos en las rocas volcanicas del
Mioceno medio que cubren los batolitos de la Sierra Nevada proporcionan informacion
sobre la composicion de esta masa residual. Los xenolitos son de clinopiroxenita con
granate, con una ausencia notable de feldespato, lo cual ha sido interpretado como una
asociacion en la facies eclogitica. Aceptando una transicion de un residuo de granulita a
eclogita a una profundidad de ~40 km (Wolf y Wyllie, 1993), pudo haber existido 30-50
km de masa residual en facies de eclogita debajo de los batolitos (Ducea, 2001). Esta
asociacion mineraldgica no es muy comun, pero ha sido reportada en afloramientos de las
raices del arco de Kohistan, Pakistan (Ducea, 2001). Por otra parte, estudios
experimentales de la fusidn parcial a altas presiones (> 1 GPa) de asociaciones
mineraldgicas maficas hidratadas indican que se generan fundidos de tonalitas y
granodioritas con un residuo rico en granate y clinopiroxeno. La generacion de esta
asociacion implica la existencia de presiones altas y una corteza mafica gruesa (Wolf y
Wyllie, 1993; Rapp y Watson, 1995). Ducea (2001) interpreta que los granitoides de la
Sierra Nevada se formaron por medio de un proceso de dos etapas, con fusion parcial o
cristalizacion fraccionada en la corteza inferior o manto superior que deja un residuo debajo
del arco en la facies eclogitica compuesto de clinopiroxenita con granate, y pobre en
feldespato. Actualmente la corteza en la Sierra Nevada es delgada (33 km; Wernicke et al.,
1996), pero estiman que la corteza subarco durante el Mesozoico tenia por lo menos 70 km,
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basado en la presencia de los xenolitos de presiones altas (Ducea y Saleeby, 1998b; Saleeby
et al., 2003; Ducea, 2001, 2002). Cabe mencionar que la presencia de residuos ricos en
granate y empobrecidos en feldespato abajo de batolitos de gran volumen habia sido
sugerido anteriormente basado en patrones altamente fraccionados en REE en granitoides
de la Sierra Nevada (Dodge et al., 1982), asi como en las Sierras Peninsulares (Peninsular
Ranges) en el sur de California y el norte de Baja California (Gromet y Silver, 1987), y los
Andes (Kay y Kay, 1991; Kay y Mpodozis, 2001).

El significado que tienen estos modelos para este trabajo es que los batolitos félsicos-
intermedios del Oligoceno en el occidente de Oaxaca pueden tener una historia similar con
una evolucion en un proceso de dos 0 mas etapas. EI modelo de Annen et al. (2006) puede
explicar la presencia de batolitos silicicos de volumenes significativos con caracteristicas
geoquimicas que indican una fuente de una profundidad moderada, y algunos cuerpos de
mayor profundidad. En este escenario, la fusion en la cufia del manto gener6 magmas
basélticos hidratados que ascendieron y fueron intrusionados como sills en la corteza
profunda (adicion de base cortical o0 magmatic underplating) donde se desarrollé una “zona
caliente” (Figura 33). La fusion parcial incompleta de la corteza mafica basal producida
por eventos anteriores en esta zona (Cretacico Inferior-Cenozoico inferior), acompafiada
por una fusién menor de rocas de la corteza antigua, generd los magmas silicicos. Este
modelo puede explicar la generacion de un gran volumen de batolitos intermedios-&cidos
calcialcalinos. La adicion de magma basaltico a la base de la corteza es un proceso que
implica la presencia de una corteza mas gruesa durante el Oligoceno en la costa actual del
sur de México comparado con el presente.

Las caracteristicas geoguimicas de la dacita-andesita CON-120 y la granodiorita
CON-224 también son consistentes con este modelo. Presentan concentraciones de HREE
relativamente bajas, y valores elevados o moderados de Sm/Yb, Sr/Y y La/Yb que sugieren
que estaban en equilibrio con un residuo rico en granate * hornblenda, e indican una
profundidad de >36 km, pero probablemente no mucho mayor. Los valores de Sm/Yb,
Sr/Y y La/Yb moderados en las otras rocas analizadas sugieren una fuente mas somera.
Aceptando esta hipotesis, la presencia de estas caracteristicas geoquimicas también en una
roca volcanica sugiere que este modelo se extiende por lo menos a la parte sur del cinturén
volcénico, mientras que en la parte norte del cinturdn volcénico, no existian las condiciones
para provocar la generacion de volumenes grandes de rocas silicicas.

En el cinturdn plutdnico, el volumen importante de rocas silicicas comparado con el
cinturdn volcanico sugiere: (1) una tasa mayor de inyeccién de magmas, (2) un régimen
térmico de temperatura mayor (mayor maduracion térmica) debido a la tasa alta de
inyeccion de magmas, (3) la generacion de un volumen mayor de fundido y mayor
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cristalizacion fraccionada (Figura 33). Es interesante mencionar que el volumen mayor de
rocas magmaticas en el cinturon plutdnico, cerca del frente volcanico, comparado con el
cinturdn volcanico en el interior del continente es consistente con una de las caracteristicas
generales que presentan la mayoria de los arcos.
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- Mayor cristalizacion fraccionada - Menos cristalizacion fraccionada

Figura 33. Representacion esquematica de la “zona caliente” en el arco magmatico del Oligoceno
temprano en el occidente de Oaxaca. Ver texto para la explicacion (modificado de Annen et al.,
2006).
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6. Discusion

6.3. Tectdnica

Como se menciond en el Capitulo 4, las sucesiones clasticas y volcanicas paledgenas
se acumularon en cuencas limitadas por zonas de pliegues de orientacion N-S en rocas del
Mesozoico formados durante la etapa de compresién. La reactivacion de fallas norte-sur en
la cuenca de Tlaxiaco, en los limites entre los pliegues laramidicos y los depdsitos del
Paledgeno, ha sido propuesto anteriormente (Moran-Zenteno et al., 1993; Meneses-Rocha
etal., 1994). La presencia de indicadores cinematicos de desplazamiento vertical y otro
componente lateral posterior apoyan esta interpretacion. Existen limitaciones para
comprender el desarrollo inicial de las cuencas porque las relaciones estructurales no
siempre se aprecian facilmente por el traslape de las sucesiones continentales clasticas y
volcanicas sobre los margenes de los bloques mesozoicos. Sin embargo, existe evidencia
indirecta que el desarrollo inicial de estas cuencas fue favorecido por extension tectdnica,
aunque ésta no parece ser significativa. Las evidencias indirectas de la extension incluyen
fallamiento normal con una orientacion norte-sur entre las zonas de rocas mesozoicas y
cenozoicas, las relaciones estratigraficas, la terminacion abrupta de ciertas unidades, y
contactos geoldgicos rectilineos. Es interesante hacer notar que en areas adyacentes del
sector norte-central de la SMS se encuentran cuencas continentales paledgenas limitadas
por fallas, por ejemplo, en Taxco (Alaniz-Alvarez et al., 2002), y el sur de Puebla
(Tehuitzingo) y Tehuacan-Etla (Silva-Romo et al., 2001). Sin embargo, aparentemente
existen algunas diferencias en la cronologia y la cinematica del fallamiento entre estas
cuencas. Por ejemplo, en Taxco se formaron dos cuencas extensionales asociadas a fallas
laterales: una en el Eoceno tardio con extension NNW y otra en el Oligoceno temprano con
extension NE (Alaniz-Alvarez et al., 2002). En Tehuacan, la cuenca es un medio graben
que se formd por extension NE-SW asociada a la falla de Oaxaca antes de 27 Ma, mientras
que en el sector sur de la cuenca, cerca de la Ciudad de Oaxaca en el area de Etla, continué
la sedimentacion hasta el Mioceno temprano (Silva-Romo et al. 2001; Nieto-Samaniego et
al., 2006).

Con relacion a las estructuras geoldgicas que cortan las rocas sedimentarias
continentales y volcanicas del Paledgeno, se observa que existieron al menos dos episodios
de deformacion con cinematica contrastante, considerando que los grupos diferentes de
estructuras con desplazamiento lateral izquierdo no son cinematicamente compatibles. El
grupo mas prominente de fallas y fracturas es el que esta orientado al norte-sur, y que
fluctta al NNW. Un segundo grupo de estructuras menos prominente presenta una
orientacion entre WNW - NW. Los desplazamientos a lo largo de las fallas de los dos
grupos no parecen ser significativos.
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Las estructuras cenozoicas norte-sur son fallas laterales izquierdas y fallas normales
que convivieron al menos parcialmente con la sedimentacion continental y el volcanismo.
Estas, como se menciono, representan en algunos casos la reactivacion de estructuras mas
antiguas. Las fallas de esta orientacion generalmente cortan toda la sucesion volcénica
como, por ejemplo, la falla lateral izquierda Las Pefias al NE de Tezoatlan (Figura 13;
Capitulo 4.3.2.) y los diques y fallas alineados norte-sur en el sector oriental. En este sector
se recabaron datos que indican que, después del emplazamiento de algunos diques a lo
largo de lineamientos norte-sur, ocurrieron desplazamientos laterales izquierdos. Para
ordenar en el tiempo los procesos de fallamiento lateral y normal se requiere trabajo mas
detallado, pero si fueron contemporaneas, corresponderia a un régimen de deformacion
transtensional con particion de la deformacion entre fallas laterales y fallas normales
durante parte o todo el Oligoceno temprano y probable despueés del cese de la actividad
volcanica. Cabe mencionar que se ha documentado un régimen transtensional en el sector
central — oriental de la SMS durante el Oligoceno-Mioceno (Nieto Samaniego et al., 2006)
que pudo haber jugado un papel en el fallamiento norte-sur que afecta toda la secuencia
volcanicas en el area del presente estudio.

En el conjunto de estructuras menos predominante, orientadas entre el WNW vy el
NW, se encuentran diques y fallas, principalmente de desplazamiento lateral izquierdo, que
afectan la sucesion volcanica, por ejemplo, las fallas cerca del km 31 de la carretera 190
entre Huajuapan y Tamazulapan y cerca de San Progreso, y los diques en el area de Santa
Maria Camotlan al nororiente de Huajuapan (Figura 13). Cabe mencionar que el
lineamiento WNW del Rio Salado expresa el desarrollo en una zona de acomodamiento
entre dos blogues que experimentaron acortamientos diferentes durante la orogenia
Laramidica, y esta estructura no se reactivo significativamente después del volcanismo.

La relacion temporal que presentan las estructuras norte-sur con respecto a las
estructuras WNW — NW no es clara por la ausencia de rasgos truncados. Como se
menciono, la cinematica reconocida para las estructuras con movimiento lateral izquierdo
de los dos grupos no es compatible con un desarrollo contemporaneo en el marco del
mismo tensor de esfuerzos y mas bien sugiere que hubo una variacion en la orientacion de
los esfuerzos principales. En otras localidades del sector central-norte de la SMS han sido
documentadas estructuras de orientacion general N-S que son posteriores a los conjuntos de
estructuras de orientacion general E-W, incluyendo la region de Taxco, Guerrero (Alaniz-
Alvarez et al., 2002), y en el sur del Estado de Puebla (Silva-Romo et al., 2000).
Considerando el contorno regional, el desplazamiento lateral izquierdo del sistema norte-
sur en el area de estudio podria ser posterior por correlacion con observaciones realizadas
en areas adyacentes.
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6.3.1. Consideraciones tectonicas regionales

AUn existen incertidumbres acerca de las relaciones del arco magmaético del Eoceno
tardio-Oligoceno temprano en el sur de México con respecto a la cinematica de las placas
en la zona del Pacifico y la configuracion del limite convergente asociado. El truncamiento
de la margen sur de México ha removido evidencia del antearco y quedan varios aspectos
desconocidos, por ejemplo, la posicion de la trinchera, el ancho del antearco, y la
inclinacion de la zona de Benioff. El Cenozoico fue un periodo de cambios significativos
en la evolucién tectdnica del sur de México: la fragmentacién de la placa Farallon
(Atwater, 1970; Menard, 1978; Mammerickx y Klitgord, 1982; Atwater y Stock, 1998), y el
truncamiento (Malfait y Dinkelman, 1972; Ross y Scotese, 1988) y la exhumacién (Moran-
Zenteno et al., 1996; Ducea et al., 2004b) de la margen continental del sur de México. La
reorganizacion de las placas en el sector nororiental del Pacifico durante el Paledgeno
inicid hace 29 Ma con la fragmentacion de la placa Farallon por la colision entre la dorsal
Pacifico-Farallon con la margen occidental de Norteamérica (Atwater, 1970; Menard,
1978), y fue seguida por otra etapa de reorganizacion hace 25 Ma (Mammerickx y Klitgord,
1982).

Orientacion del arco magmatico

Con la base de datos geocronoldgicos disponibles actualmente para las rocas
plutonicas y volcanicas en la parte central de la Sierra Madre del Sur, se observa que las
edades del periodo Eoceno tardio - Oligoceno temprano definen un arco magmatico con
una orientacion subparalela a la costa actual. En el norte del sector central de la SMS el
magmatismo inicid antes en el occidente (por ejemplo, Tilzapotla) que en el area de estudio
(Figura 24d), pero existe una diferencia minima en la edad de la extincion del volcanismo
en este sector (31.6 Ma para Taxco, 30.5 Ma para Tilzapotla, ~29.5 Ma para Huautla y ~29
Ma para el area de estudio), lo que apoya la interpretacién de que el arco tenia una
orientacion subparalela a la costa actual, por lo menos cuando se extinguié el magmatismo
a final del Oligoceno temprano. La extincion del magmatismo también fue casi simultanea
en las rocas plutdnicas en la costa pacifica [31.5 + 0.5 para San Juan Reparo cerca de
Acapulco (Hernandez-Pineda, 2006); 29 Ma para Huatulco (Herrmann et al., 1994)]. En
este contexto, es posible que la orientacion del magmatismo de arco haya sido diferente
(N30W) antes del periodo mencionado tal como han mencionada Ferrari y colaboradores
(1999), sin embargo, para el Oligoceno temprano ya habia cambiado en la SMS a una
orientacion ~N70W.

Relaciones entre el ancho del arco y el angulo de inclinacion de la zona de Benioff

Aceptando que durante el Eoceno tardio - Oligoceno temprano el arco en el sur de
México tenia una orientacion subparalela a la costa actual, la distribucion de las rocas
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volcénicas y plutdnicas documentan un arco de ~220 km en el &rea de estudio. Con base en
la correlacion negativa que encontraron Tatsumi 'y Eggins (1995) entre el angulo de
subduccion y el ancho del arco y antearco, en un arco de 220 km de ancho como en el
occidente de Oaxaca, los valores estimados son de 11 + 9° para el &ngulo de inclinacion de
la zona de Benioff debajo del arco y un maximo posible de 280 km para el antearco (Figura
34). Si no existian variaciones en el angulo de inclinacién de la zona de Benioff debajo de
la zona del antearco, y restando 25 km de erosion por subduccion desde hace 23 Ma (Clift y
Vannucchi, 2004) y otros 40 km que es la distancia entre la trinchera actual y sitio 493 del
DSDP (considerado el limite sur del arco magmatico), la trinchera pudo haberse ubicado a
una distancia maxima de ~215 km hacia el suroccidente de la trinchera actual. Se observa
un angostamiento en el ancho del arco oligocénico en el sector central-oriental de Oaxaca,
donde esta representado por una franja estrecha de plutones en la costa aunque en el interior
(Nejapa) (Figura 2) las andesitas (no fechadas hasta el momento) que subyacen las rocas
volcanicas miocénicas podrian corresponder a la prolongacion del arco oligocénico del area
de este estudio, pero aun asi representaria un ancho menor que en el occidente de Oaxaca.
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Figura 34. Ancho de arcos y antearcos contra angulo de inclinacion de la zona de Benioff
(modificado de Tatsumi y Eggins, 1995). El arco del Oligoceno temprano en el area de estudio
tenia por lo menos 220 km de ancho, de lo cual se puede estimar el &ngulo de subduccion (11 £ 9°)
y el ancho del antearco (~280 km). El arco del Mioceno temprano en el sector central-oriental de
Oaxaca tenia por lo menos 120 km de ancho, dando un valor estimado para la inclinacion de la zona
de Benioff de 40 + 11°, y 190 + 40 km para el ancho del antearco.

Para el Mioceno temprano, el volcanismo en la SMS se encontraba en la porcién
central-oriental de Oaxaca. Entre Etla-Suchitquiltongo y Nejapa, la edad del volcanismo
varia entre 22 y 13 Ma (Ferrusquia-Villafranca y McDowell, 1991; Ferrusquia-Villafranca,
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1999; Urrutia-Fucugauchi y Ferrusquia-Villafranca, 2001; Iriondo et al., 2004), y la
distribucidn de las rocas volcanicas sugiere que el arco tenia aproximadamente 120 km de
ancho. Utilizando la relacién de Tatsumi y Eggins (1995) y asumiendo que no hubo una
remocion significativa del arco debido a la erosién por subduccion, el valor estimado para
el angulo de la zona de Benioff en este sector pudo haber llegado hasta ~40° + 11°, y el
ancho del antearco miocénico a ~190 + 40 km. Si aceptamos el angulo de subduccién
estimado de ~11° para el Eoceno tardio — Oligoceno temprano en el area investigada y que
este angulo bajo probablemente continué durante el Mioceno, esto implicaria un cambio
grande en el &ngulo de inclinacion de la zona de Benioff entre los sectores occidental y
central-oriental de Oaxaca, lo que es consistente con las variaciones en la edad del
magmatismo entre estos dos sectores.

Un hiatus en el magmatismo

Con los fechamientos disponibles hasta hoy en la region central del sur de México
(entre los longitudes ~100 y 97° 20'), se puede reconocer que en el Mioceno temprano, el
magmatismo reinicio en dos lugares diferentes (Figura 24d): en la Faja Volcanica
Transmexicana y la porcion central-oriental de Oaxaca de la SMS.

En la parte central de la SMS, la variacion en la edad del magmatismo de arco va de
los ~29 Ma, edad que corresponde con el cese del magmatismo, a ~20 Ma cuando inicio el
volcanismo en el sector sur de la FVTM. Esta variacion corresponde a un hiatus en el
magmatismo que fue aparentemente simultaneo al periodo en el que ocurrieron los
episodios principales de remocion del antearco y el levantamiento de la margen continental
(Ducea et al., 2004b; Moran Zenteno et al., 2005). La latitud y orientacién este-oeste del
volcanismo de la FVTM indica no solo un avance de la trinchera hacia el nororiente sino
también un cambio en la geometria de la subduccion. Los perfiles sismicos indican que
actualmente existe debajo de las regiones oriente de Guerreo y occidente de Oaxaca una
geometria subhorizontal o de bajo angulo de la placa subducida (Pardo y Suérez, 1995). La
aparicion del volcanismo de arco en la parte sur de la FVTM alrededor de los 20 Ma indica
que la geometria subhorizontal es un rasgo que se establecio desde ese tiempo.

Como posibles causas de la cesacion del magmatismo en esta region a los ~29 Ma, se
puede mencionar el cese de la subduccion, un cambio rapido en la inclinacion de la zona de
Benioff, un cambio en el régimen tectonico que impide fusion en la cufia del manto aunque
el slab seguié subduciendo, y/o la introduccion de la zona de subduccion de segmentos
erosionados tecténicamente del antearco. No obstante, en el area de estudio la subduccion
aparentemente fue continua (Mammerickx and Klitgord 1982), y un cambio en el angulo de
subduccion deberia estar acompafiado por la migracién del arco, lo que no se observa. Es
mas probable que la erosion por subduccion y la remocion del antearco haya jugado un
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papel en la interrupcién del magmatismo, ya sea por la introduccién de material con menos
agua que la placa oceanica subducida o material que produjo un régimen térmico mas frio.

El reinicio del magmatismo de arco en las regiones central y oriental de Oaxaca
(region de Etla-Suchitquiltongo, Nejapa) (~ 22 Ma) de manera casi simultanea con lo del
sector central de la FVTM representa un aparente hiatus magmatico en la SMS de ~7 Ma,
entre 29 y 22 Ma. Esta variacion en el magmatismo en el tiempo y el espacio sugiere un
control tecténico que pudo haber sido la segmentacién de la placa subducida. Los cambios
en el ancho del arco y antearco sugieren posiciones diferentes para la trinchera, es decir,
una dislocacion de la trinchera entre estos dos sectores y, si fuera el caso, la segmentacién
del slab podria representar una falla de transforme en la placa oceanica subducida (Figura
35).

Figura 35. Interpretacion de la segmentacion de la placa Farallon con angulos diferentes para la
inclinacién de la zona de Benioff a partir del Oligoceno temprano para explicar la existencia de un
arco menos ancho en el sector oriental de Oaxaca. Esta situacion parece haber sido similar en el
Mioceno, y explica el volcanismo en dos lugares diferentes durante el Mioceno temprano-medio: el
sector oriental de Oaxaca y la Faja Volcanica Transmexicana.

Truncamiento de la margen continental y erosion por subduccién

Con respecto al truncamiento de la margen continental del sur de México, se indic
en el Capitulo 1 que los dos procesos que han sido invocados para explicarlo son
fallamiento lateral regional y erosion por subduccion. EI modelo que tradicionalmente ha
recibido mas aceptacion es el primero e invoca la presencia del bloque Chortis en una
posicion adyacente a la margen sur de México entre 45 Ma y el presente, y su
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6. Discusion

desplazamiento hacia el oriente (Pindell et al., 1988; Ross and Scotese 1988; Meschede et
al. 1997), aunque varios trabajos favorecen la erosion por subduccién (Moran-Zenteno et
al., 2005; Keppie y Moran-Zenteno, 2005; Keppie et al., en prensa) o consideran que
ambos procesos eran importantes (Schaaf et al. 1995; Moran-Zenteno et al., 1996). Keppie
y Morén-Zenteno (2005) y Keppie et al. (en prensa) han presentado varios argumentos en
contra del primer modelo: (1) la presencia de un arco magmatico del Eoceno tardio al
Oligoceno temprano paralelo a la margen actual en el suroccidente de México, (2) la
presencia continua de sedimentos marinos de edad del Cretécico Tardio al Holoceno, con
poca o sin deformacion, en el Golfo de Tehuantepec al sur de la continuacién de la falla
Motagua (Sanchez-Barreda, 1981) que hubieron sido deformados por el paso de Chortis, y
(3) la tasa de 15 mm/a para la apertura de la fosa de Cayman desde hace 30 Ma
(Rosencrantz and Sclater, 1988) indica que el bloque Chortis hubiera estado frente el Golfo
de Tehuantepec hace 30 Ma (no frente de la margen sur del occidente de Oaxaca y oriente
de Guerrero), implicando que el blogue Chortis hubiera pasado antes de la remocion del
antearco. Considero que es importante examinar los argumentos presentados por Keppie y
Moran-Zenteno (2005) para la ubicacion de Chortis en una posicion mas lejos de la costa
de México que el modelo tradicional pero, hasta el momento, estos argumentos no han sido
analizados en trabajos formales por los que apoyan el modelo tradicional.

A pesar de que el origen del truncamiento de la margen continental de Guerrero y
Oaxaca es todavia objeto de debate, se puede decir que la geometria actual de la margen
continental y el contacto directo de la base de la corteza con la litosfera oceanica subducida
implica necesariamente episodios de erosion por subduccién. Si se acepta que la erosion
por subduccion fue el proceso dominante en el truncamiento de la margen continental en
esta region durante el Oligoceno, los factores que desencadenaron la erosién no son muy
claros. Stern (1991), Von Huene y Scholl (1991) y von Huene et al. (2004) proponen que
algunos de los factores que pueden contribuir a la erosion por subduccion incluyen (1) una
disminucion en el angulo de subduccién, (2) una disminucion en el aporte de sedimentos a
la trinchera, (3) un aumento en la velocidad de convergencia, (4) presion elevada de los
fluidos en los poros del prisma frontal que invaden la placa superior y producen la
fragmentacion de ésta, o (5) la colision con la trinchera de un rasgo rugoso en la placa
subducida que produce una accion abrasiva, por ejemplo, horsts y grabens, montes marinos
(seamounts), mesetas oceanicas o crestas de dorsales oceadnicos. Por otra parte, Clifty
Vannucchi (2004) exponen que la tasa de erosion por subduccion esta controlada
principalmente por la rugosidad de la placa en subduccién. En la region de interés,
aparentemente la tasa de convergencia no jugo un papel, porque la tasa calculada entre las
placas de Farallon y América del Norte en esta region fue 99 mm/afo para el periodo 37 —
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28 Ma, y aument6 a 121 mm/afio después de 20 Ma (Figura 1). No se conocen las tasas de
convergencia para el periodo 28 — 20 Ma (Engebretson et al., 1985). La erosion por
subduccion pudo haber sido causado por la presencia de un rasgo anémalo en la placa como
la colision de una cadena de montes submarinos (seamounts) entre Acapulco y Puerto
Vallarta hace ~35 Ma sugerida por Keppie y Moran (2005) o posiblemente un rasgo mas
grande como una meseta oceanica.

Concluyendo, las evidencias sugieren que la posicion del bloque Chortis no era
contigua a México en el Pale6geno. Las posibles posiciones varian desde la del modelo de
Keppie y Moran-Zenteno (2005) hasta una posicion intermedia entre ésta y la del modelo
tradicional. Lo anterior implica que la erosién por subduccion jugoé un papel mas
importante que el desplazamiento lateral izquierdo para eliminar el antearco, durante el
avance hacia el norte del arco a partir de ~29 Ma.

143



Conclusiones

Conclusiones

La petrologia, geoquimica y geocronologia de las rocas volcanicas y pluténicas del
occidente de Oaxaca indican la ocurrencia de un arco magmatico continental durante el
Oligoceno temprano (~33 — 29 Ma). Todas las muestras analizadas son calcialcalinas, y
presentan un comportamiento geoquimico que es caracteristico de magmas de zonas de
subduccion.

Las abundancias de elementos traza y las relaciones isotopicas de Sr, Nd y Pb de las
rocas lavicas e hipabisales en el interior del continente (andesitas a andesitas basalticas)
sugiere una fuente relativamente homogénea en la cufia del manto, con modificacion de
los magmas por diferenciacion magmatica y un ascenso rapido a la superficie.

El proceso de diferenciacion dominante de las andesitas del interior fue la
cristalizacién fraccionada, con una leve contaminacion cortical de un componente en la
corteza similar a los xenolitos gnéisicos de Puente Negro, Puebla y diferente al
Complejo Acatlan subyacente. La modelacion de las muestras es consistente con una
primera etapa de AFC y una segunda Unicamente con cristalizacion fraccionada.

El caracter voluminoso de los plutones silicicos es mas consistente con un modelo
de dos 0 mas etapas gue incluyen produccion de magmas basalticos por fusion parcial
de la cufia del manto, adicién de estos magmas en la base de la corteza continental
(magmatic underplating), fusion parcial posterior de esta corteza mafica por nuevas
inyecciones de basalto, y cristalizacion fraccionada de este material para producir
magmas silicicos.

Aunque no es comun en las rocas estudiadas, las bajas concentraciones de tierras
raras pesadas y la alta relacion de Sr/Y (sefial adakitica) reconocidas en algunas de las
rocas sugieren la contribucion de magmas procedentes de mayores profundidades,
donde el granate es una fase residual estable. Esta fuente puede corresponder mas con
la base de la corteza que con el slab subduccido, y por esta razén no se consideran
adakitas sensu stricto.

Las estructuras tectonicas cenozoicas, reconocidas principalmente en el interior
continental, incluyen fallas con desplazamientos cortos, y conjuntos de fallas con

orientaciones que sélo pueden ser explicadas por variaciones en la direccion de los
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esfuerzos en varias etapas de deformacion. La cronologia relativa de las estructuras
cenozoicas permanece incierta.

Se ha reconocido que varias de las estructuras geoldgicas son lineamientos antiguos
que han sido reactivados durante el Cenozoico, o a lo largo de los cuales ascendieron
los magmas durante el Paledgeno.

La ausencia de un antearco oligocénico en la margen continental confirma la
ocurrencia de un proceso de truncamiento continental que pudo haber sido producido
por erosién por subduccion, remocion lateral, o una combinacion de ambos procesos,
aunqgue la evidencia sugiere que la primera tefiia un papel mas importante. El proceso
de truncamiento fue posterior al magmatismo en la Sierra Madre del Sur (<29 Ma).

La diferencia en el ancho del arco en los sectores occidental y central-oriental de
Oaxaca sugiere un control tecténico y un cambio en la inclinacion de la zona de

Benioff, que puede ser resultado de la segmentacion de la placa Farallon.
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Tablas

Tabla 1a. Edades isotépicas para rocas y minerales del Cenozoico del area de estudio y zonas aledafias

Muestra  Localidad Roca Material Método  Edad K A= “Ar* Referencia Coordenadas

fechado (Ma)  %enpeso (moles/gramo)x10™  (9p) LongW  LatN
Rocas piroclasticas
CON-75  El Mezquital Toba ssilicica Biotita K-Ar  31.4+0.8 5.66 31.13 30.3 a 97°41'48"  18°04'51"
CON-101 Al N de Tlaxiaco Toba silicica Biotita K-Ar  32.9£0.9 7.73 44,57 48.9 a 97°36'45"  17°21'37"
CON-59b  Laguna de Guadalupe Toba Hornblenda K-Ar 34.8+1.48§ 0.484 2.953 12.4 a 97°51'20"  17°11'17"
FV69-182 Al E deTamazulapan Andesita Yucudaac Roca total K-Ar  28.9+0.6 0.934 4.83 53.5 b g7°25' " 17°34.8'"
Rocas hipabisales y lavas
CON-91  Cerro las Nubes Dique andesitico Hornblenda K-Ar 34.2+1.48§ 0.496 2.970 12.1 a 97°40'52"  18°02'36"
CON-8a  Huajuapan Roca hipabisal andesitica Hornblenda K-Ar 33.6x14 § 0.458 2.693 11.8 a 17°49'43"  97°47'16"
CON-7 Yanhuitlan Lacolito andesitico Hornblenda K-Ar 40.5+1.7 § 0.360 2.560 11.2 a 97°23'36"  17°34'05"
SICHILA-1 Chila Lacolito andesitico Roca total K-Ar 30+1 1.44 ¥ 79 c 97°52'08" ' 17°57'33""
SILC-1 Huajuapan Dique, andesita basaltica Roca total K-Ar 31+1 1.25 ¥ 59 c 97°47'15" ' 17°49'34""
SVZA-1  Zapotitlan Palmas Derrame baséltico Pasta K-Ar 31+1 0.841 ¥ 51 c 97°48'29" ' 17°53'23""
SVZA-1  Zapotitlan Palmas Derrame baséltico Roca total K-Ar 31+1 0.644 ¥ 50 c 97°48'29" ' 17°53'23""
SVZA-2  Zapotitlan Palmas Derrame de andesita baséltica Roca total K-Ar 29+1 1.24 ¥ 71 c 97°48'29" ' 17°53'23""
SVZA-3  Zapotitlan Palmas Derrame baséltico Roca total K-Ar 32+1 1.00 ¥ 41 c 97°48'29" ' 17°53'23""
SVZA-4  Zapotitlan Palmas Derrame de andesita baséltica Roca total K-Ar 30+1 1.34 ¥ 72 c 97°48'29" ' 17°5323""
PN-16 Puente Negro, Puebla Roca hipabisal andesitica Matriz volcanica K-Ar  22.3+0.9 0.435 1.694 28.9 g 98°11.0° 18°13.7'
PN-22 Puente Negro, Puebla Roca hipabisal andesitica Hornblenda K-Ar 232411 0.638 2.58 62.4 g 98°11.0° 18°13.7'
Rocas pluténicas
FT-12 Tierra Colorada Dique intermedio Hornblenda K-Ar  30.7+0.6 0.530 2.847 87.9 h 99°33'14"  17°08'54"
CON-53  S. Ma. Zacatepec Granito Biotita K-Ar  25.5%0.7 7.48 33.36 59.5 a 97°58'36"  16°53'27"
JG73-16A S. Ma. Zacatepec Granodiorita Biotita-roca total Rb-Sr 25+1 d 97°59.1' 16°46.3'
G-17 Al SW de Jamiltepec Granito Biotita K-Ar  27.7+0.7 7.81 37.81 61.3 e 97°57'01"  16°10'21"
MS-35 Jamiltepec Tonalita Hornblenda K-Ar 29.9£1.1 0.874 4577 253 e 97°49'23"  16°16'38"
MS-42 Al SE de Jamiltepec Granodiorita Hornblenda K-Ar 27.7£1.0 1.03 4977 30.1 e 97°47'24"  16°15'40"
MS-28 Rio Verde Granito Biotita K-Ar  24.4+0.6 7.79 33.16 44.9 e 97°45'55"  16°09'49"
Mu20 al NE de S.Pedro Amuzgos Granodiorita Zircon U-Pb 30" f 98°03'21"  16°40'53"
Mx12 Jamiltepec - S.J. Progreso Tonalita Zircon U-Pb 28* f 97°45'07"  16°09'48"

Datos tomados de: a = Martiny et al. (2000); b = Ferrusquia-Villafranca et al. (1974); ¢ = Galina-Hidalgo et al. (2003) y Galina-Hidalgo (1996); d = Guerrero-Garcia y Herrero-Bervera (1993); e =
Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno (1996); f = Herrmann et al. (1994); g = Martiny et al. (2004); h = este trabajo; i = coordenadas tomadas del mapa en la referencia citada. A3 = 4.962 x 10-10/afio;

(re+)r'e) = 0.581 x 10™"/afio; “’K/K = 1.193 x 10™ g/g; “’Ar* = *"Ar radiogénico; # = error no reportado; = concentracion no reportada. § = edades con un porcentaje de Ar radiogénico bajo, algunas de las

cuales pueden ser consideradas dudosas porque no encajan en la estratigrafia regional (ver texto).
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Tabla 1b. Determinaciones “>Ar/*®Ar en rocas volcanicas del Cenozoico del area de estudio

Muestra Localidad Roca Material t, Ma t. Ma (“Ar®Ar), SumS/(n-2);n Coordenadas
Rocas volcaniclasticas fechado Lat N Long W
CON-200c exp.1 Cuautepec ignimbrita  biotita 31.3+17 31.7+1.6% 18°01.4"  97°40.5'
CON-200c exp.2 304+12 30.3+1.1*

CON-200c todos puntos 29.9+4.78 300+ 16 11.0; 9

CUA-5 exp.1y2 Cuautepec toba vidrio>>plag ~ >26 18°01'05" 97°40'07"
TAM-1 exp. 1 Tamazulapan ignimbrita  biotita 348+0.6 17°42'25" 97°33'51"
TAM-1 exp. 2 353+0.7

TAM-1 todos puntos 30.0+0.8 % 381+13 4.16; 9

TAM-5¢c exp. 1 Tequixtepec flujo de plg>vidrio 294+14 17°46'39" 97°21'38"
TAM-5¢c exp. 2 cenizas plg>vidrio 35.0+£0.8

TAM-5a exp. 3 vid. volcanico 37.6 £4.6

TAM-5 todos puntos 316+1.0% 306 £12 1.78; 10

TLX-35exp. 1 Tlaxiaco toba biotita 328105 17°14.9"  97°37.7
TLX-35 exp. 2 335+04

TLX-35 todos puntos 32.7+0.3 303+4 1.4;10

LGPE-1 exp. 1 Laguna de toba biotita 304+0.8 17°11.2"  97°51.3'
LGPE-1 exp. 2 Guadalupe 28.7+0.8

LGPE-1 todos puntos 30.7+0.9 291+3 4.8; 11

TLX-36 exp. 1 Chalcatongo toba plagioclasa 304+13 17°03.3"  97°36.9'
TLX-36 exp. 2 283+1.1

TLX-36 285+02# 313+6 0.67; 13

Rocas hipabisales

HUA-23 exp. 1 Sta. Maria dique dacitico hornblenda 287+17 17°54'12" 97°41'37"
HUA-23 exp. 2 Camotlan 306+1.2 30.0£1.0*

HUA-23 todos puntos 276+19 306 +7 0.31; 5

YAN-7 exp. 1 Yanhuitlan andesita plagioclasa 454+11 17°34'03" 97°23'37"
YAN-7 exp. 2 hipabisal 44.4+0.6

YAN-7 todos puntos 43.0£1.2 315+ 17 2.63; 8

Todos los errores son de 1. Exp.=experimento, plg=plagioclasa, t=edad integrada, SumS=calidad de ajuste basado en la definicion de York et al. (2004); n = nimero de puntos usados en el
célculo. La mejor estimacion de la edad esté en letras negritas. Las edades de isocrona (1) se calcularon con todas las fracciones obtenidas en los experimentos, exceptuando § donde se ignor6é
una fracion, y  donde se ignoraron dos fracciones. * Edad media ponderada calculada con inicamente dos fracciones de *“Ar; para el caso de HUA-23, obtenida de dos fracciones de dos
diferentes experimentos (ver texto para explicacion). # Isocrona calculada con andlisis de fusion laser monograno de 1 paso, donde se ignoraron tres fracciones, y anlisis de muestra total donde
se ignoraron dos fracciones.
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Tabla 2. Analisis quimicos de roca total, elementos mayores (% en peso) y traza (ppm)
Rocas magmaticas del Pale6geno

Muestra CON-88 CON-90 CON-12 CON-77 CON-14 CON-18 CON-29a CON-35 CON-20 CON-9 CON-32
Tipo Lava Lava Lava Hipabisal Lava Hipabisal Lava Lava Hipabisal Lava Lava

SiO, 51.41 52.68 51.28 53.03 56.03 58.75 51.54 59.13 53.96 54.40 53.36
TiO, 1.32 1.49 1.36 1.26 1.24 0.89 1.34 0.91 1.37 1.29 1.24
AlLO; 17.50 17.43 16.76 16.85 17.15 16.84 17.71 16.89 16.70 17.02 16.80
Fe,03 8.98 9.15 8.33 8.33 7.39 6.35 8.85 6.09 8.34 8.38 8.21
MnO 0.07 0.10 0.08 0.11 0.07 0.08 0.12 0.09 0.11 0.10 0.11
MgO 491 5.57 5.18 6.29 4.13 3.30 5.57 3.21 4.66 5.00 5.98
CaO 7.73 7.67 8.43 7.50 6.78 5.94 7.87 5.76 7.32 7.28 7.87
Na,O 3.64 3.90 3.92 3.79 3.92 3.47 4.02 3.49 3.90 4.01 3.74

K;0 0.83 0.75 1.17 0.93 1.25 1.66 0.81 1.93 111 1.01 1.00
P,0s 0.31 0.31 0.48 0.32 0.34 0.25 0.31 0.26 0.34 0.33 0.32
LOI 3.18 0.82 2.62 1.42 1.63 2.05 1.74 1.97 1.57 0.90 1.34
TOTAL 99.88 99.87 99.61 99.83 99.93 99.58 99.88 99.73 99.38 99.72 99.97
La 12.73 12.68 30.43 15.74 19.46 20.47 12.48 23.07 17.43 14.78 16.06
Ce 28.40 30.21 61.38 36.03 43.87 44.09 30.09 47.71 39.70 35.36 36.63
Pr 4.02 4.46 7.51 4.67 5.61 5.41 4.11 5.85 5.14 4.90 4.79
Nd 18.95 20.02 31.42 21.02 26.04 21.48 19.17 24.23 23.29 22.18 20.90
Sm 4.39 5.18 6.59 4.78 5.69 4.75 4.70 4.87 5.30 5.06 4.55
Eu 151 1.69 1.97 151 1.59 1.40 1.47 1.35 1.61 1.65 1.58
Gd 3.81 3.94 5.12 3.76 3.99 3.44 3.63 3.76 4.07 4.11 3.95
Tb 0.57 0.62 0.72 0.56 0.61 0.51 0.57 0.53 0.61 0.61 0.61
Dy 3.30 3.37 3.80 2.86 3.01 2.78 3.19 2.80 3.16 3.13 3.17
Ho 0.66 0.65 0.72 0.59 0.64 0.52 0.65 0.59 0.62 0.57 0.68
Er 1.55 1.54 1.75 1.39 141 1.22 1.43 1.37 1.46 1.35 1.52
Tm 0.22 0.23 0.27 0.20 0.19 0.19 0.22 0.19 0.21 0.20 0.23
Yb 1.43 1.45 1.59 1.29 1.24 121 1.35 1.24 1.32 1.18 141
Lu 0.21 0.21 0.25 0.18 0.20 0.18 0.21 0.20 0.19 0.18 0.23
Sc 151 14.8 16.7 15.0 12.6 11.9 15.0 113 143 13.8 16.4
\% 199 203 229 166 161 133 200 121 178 179 193
Cr 224 181 188 202 111 48 214 51 114 139 208
Co 25 33 40 34 32 38 37 31 42 31 45

Ni 85 71 78 83 48 23 101 19 50 68 74

Cu 33 29 39 35 28 35 42 19 43 44 39

Zn 88 104 98 91 105 92 95 90 113 115 95

Ga 20 22 23 19 20 22 21 20 22 23 22

Rb 15 13 23 15 23 46 14 40 26 19 21

Sr 441 474 643 474 593 455 484 467 506 494 459
Y 16.3 16.9 18.8 151 15.0 13.9 15.9 13.7 16.0 15.8 17.0
Zr 115 130 165 132 148 161 130 173 146 150 139
Nb 5901 491 9.91 7.33 5.97 5.56 4.73 5.28 5.97 7.16 5.57
Cs 0.85 0.54 0.90 0.34 0.67 0.93 0.42 0.87 1.69 1.02 0.86
Ba 213 211 460 315 381 511 219 575 312 274 309
Hf 3.10 3.32 3.91 3.24 3.57 3.79 3.16 4.10 3.53 3.59 3.50
Ta 0.28 0.27 0.49 0.49 0.40 0.40 0.30 0.49 0.12 0.50 0.40
Pb 3.4 3.6 6.0 5.3 5.9 8.4 3.8 7.5 7.0 5.8 5.7

Th 1.10 1.28 3.99 1.34 2.26 3.72 1.25 3.41 211 1.48 2.03
U 0.35 0.48 0.98 0.44 0.64 0.78 0.41 0.66 0.80 0.52 0.63

Andlisis de elementos mayores y Sc por ICP-AES, y los demas elementos traza por ICP-MS, exceptuando las muestra:
marcadas con *, que fueron analizados por FRX. LOI = pérdida por calcinacion. L. D. = limite de deteccién. Muestras
ubicadas de norte a sur. Las coordenadas de las muestras se presentan en los apéndices B, C y D.
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Tabla 2 (cont.)
Rocas magmaticas del Paleégeno

Muestra CON-33 CON-28 CON-27 CON-109* CON-7 CON-141* CON-142* CON-70 CON-72 CON-120 CON-60a

Tipo Lava Lava Lava Lava Hipabisal Hipabisal Hipabisal Lava Lava Hipabisal Hipabisal
Sio, 52.69 54.82 56.90 58.55 60.91 63.65 65.66 59.26 61.44 61.97 58.91
TiO, 1.13 0.90 0.87 1.12 0.80 0.68 0.63 0.86 0.62 0.88 0.91
Al,O, 17.06 18.24 16.97 16.75 17.94 16.27 16.33 16.38 16.52 18.18 16.94
Fe,04 8.07 6.11 6.80 7.37 452 4.55 4.06 6.01 4,91 4.32 6.29
MnO 0.13 0.08 0.07 0.09 0.02 0.07 0.05 0.06 0.05 0.03 0.06
MgO 5.97 4.03 3.84 3.86 1.41 2.08 1.84 3.64 1.60 1.34 2.05
CaO 8.22 7.28 6.85 6.45 5.37 491 4.34 5.85 4.64 5.36 5.67
Na,O 3.37 3.19 3.71 3.35 4.23 3.60 3.79 3.60 2.90 4.41 3.79
K,0 1.34 1.20 1.55 1.76 1.31 2.26 1.82 1.80 2.48 1.59 2.28
P,05 0.35 0.33 0.24 0.22 0.29 0.14 0.13 0.23 0.20 0.23 0.26
LOI 1.50 3.78 1.75 1.83 2.88 2.27 3.19 2.02 453 1.58 2.53
TOTAL 99.83 99.96 99.55 101.36 99.68 100.47 101.83 99.71 99.89 99.89 99.69
La 21.97 17.52 17.16 28.09 22.27 23.22 22.37 19.72
Ce 47.62 38.29 37.29 44.86 46.03 46.82 35.20 38.59
Pr 5.95 5.04 453 7.37 5.66 5.77 6.05 5.68
Nd 25.93 21.97 19.27 31.71 22.88 21.01 25.48 23.99
Sm 5.55 4.43 3.87 5.89 4.64 4.32 5.41 5.13
Eu 1.61 1.38 1.24 1.74 1.32 1.12 1.56 1.38
Gd 4.34 3.57 3.32 4.60 3.40 3.12 3.99 411
Tb 0.69 0.53 0.47 0.64 0.51 0.45 0.51 0.59
Dy 4.00 3.02 2.44 3.30 2.78 2.48 2.29 3.14
Ho 0.86 0.63 0.53 0.65 0.52 0.48 0.35 0.62
Er 2.00 1.44 1.21 1.49 1.25 1.24 0.95 1.35
Tm 0.30 0.21 0.18 0.22 0.18 0.18 0.11 0.21
Yb 1.97 1.40 1.13 1.42 1.08 1.18 0.66 1.18
Lu 0.32 0.21 0.18 0.20 0.17 0.19 0.10 0.17
Sc 16.8 125 13.9 9.0 12.1 8.8 111
\% 201 136 157 95 135 73 121 145
Cr 122 29 66 20 110 25 17 36
Co 31 23 50 19 23 16 11 29
Ni 34 14 28 10 40 12 7 19
Cu 23 13 17 16 26 11 38 42
Zn 74 79 80 75 78 61 122 91
Ga 20 21 22 23 22 19 25 21
Rb 23 47 31 23 49 66 27 53
Sr 794 817 463 855 429 448 596 464
Y 20.7 15.7 13.0 16.9 13.7 12.1 10.0 15.5
Zr 138 128 137 158 153 150 129 151
Nb 6.54 4.28 4.46 7.07 8.07 5.92 3.55 5.20
Cs 0.52 4.10 0.96 0.45 1.28 1.87 0.42 2.13
Ba 363 335 436 412 525 484 598 511
Hf 3.39 3.22 3.36 3.86 3.98 3.76 3.61 3.91
Ta 0.30 0.30 0.63 0.46 0.55 0.48 0.28 0.38
Pb 5.0 5.4 7.1 6.0 9.2 9.4 6.0 9.6
Th 3.42 2.44 2.83 2.87 4.44 5.57 1.77 3.46
U 0.96 0.75 0.80 0.51 1.21 1.02 0.58 1.61
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Tabla 2 (cont.)
Rocas magmaticas del Paleégeno

Muestra CON-61a CON-75 CON-101 CON-59b CON-62 CON-56 CON-54 CON-53 CON-304 CON-52 CON-49b
Tipo  Hipabisal Piroclastica Piroclastica Piroclastica Piroclastica Plutonica Plutonica Plutonica Plutonica Plutonica Plutonica

SiO, 56.72 67.00 68.86 55.59 67.83 65.38 64.90 69.51 70.14 68.94 66.82
TiO, 0.89 0.32 0.21 0.70 0.20 0.59 0.63 0.36 0.33 0.36 0.48
Al,O; 17.42 14.70 14.70 18.76 12.24 16.27 16.41 15.11 15.27 15.07 16.25
Fe,03 6.81 1.75 2.55 5.54 1.81 4.35 4.42 2.99 291 2.94 3.60
MnO 0.10 0.02 0.02 0.07 0.00 0.05 0.05 0.05 0.04 0.05 0.05
MgO 3.35 1.09 0.82 1.69 0.75 1.67 177 0.81 0.77 0.78 1.29
CaO 7.00 2.79 1.32 5.69 1.93 3.99 4.12 2.93 2.87 2.97 3.37
Na,O 3.62 3.78 1.75 2.96 0.97 4.03 3.97 3.88 3.70 3.85 4.04
K;0 1.58 2.20 5.82 1.59 4.88 2.65 2.66 3.29 3.37 3.29 2.92
P,0s 0.24 0.08 0.05 0.19 0.02 0.18 0.18 0.14 0.11 0.13 0.17
LOI 1.98 6.14 3.90 6.88 9.09 0.72 0.71 0.74 0.36 0.93 0.82
TOTAL 99.71 99.87 100.00 99.66 99.72 99.88 99.82 99.81 99.87 99.31 99.81
La 15.52 16.14 20.93 17.14 57.80 17.56 18.38 22.16 21.12 16.99 22.90
Ce 33.70 30.68 39.66 29.03 55.65 38.60 40.78 43.34 40.42 35.31 47.37
Pr 4.38 3.35 4.48 4.25 12.94 4.66 4.73 5.00 491 4.34 5.54
Nd 19.12 12.23 15.54 17.37 48.84 18.58 19.41 19.02 17.41 16.63 19.27
Sm 4.15 2.36 3.06 3.77 8.44 3.71 3.90 3.18 2.98 3.23 3.86
Eu 1.22 0.89 0.49 1.33 1.37 0.94 0.93 0.92 0.71 0.92 0.86
Gd 3.23 1.98 2.29 3.21 6.48 3.00 2.87 2.69 2.22 2.64 291
Th 0.53 0.31 0.34 0.51 0.92 0.43 0.43 0.37 0.35 0.39 0.43
Dy 3.10 1.92 177 2.89 4.95 2.14 2.17 1.89 1.70 191 2.34
Ho 0.62 0.42 0.34 0.63 0.95 0.43 0.43 0.36 0.33 0.41 0.45
Er 1.50 1.09 0.79 1.41 231 1.01 1.04 0.89 091 0.93 1.16
Tm 0.20 0.16 0.12 0.21 0.31 0.14 0.13 0.13 0.12 0.14 0.17
Yb 1.32 117 0.79 131 2.03 0.97 0.95 0.80 0.80 0.99 112
Lu 0.19 0.18 0.13 0.21 0.30 0.14 0.14 0.14 0.12 0.16 0.16
Sc 131 4.5 4.0 9.8 3.2 6.9 7.1 4.6 4.9 6.0

\% 178 30 33 122 21 80 85 41 33 41 57

Cr 34 14 11 28 4 10 11 4 <L.D. 5 7

Co 37 24 21 21 10 39 42 74 4 76 34

Ni 18 4 2 20 3 7 7 4 <L.D. 5 3

Cu 42 5 4 30 9 9 13 13 8 14 5

Zn 85 32 35 71 45 61 64 59 53 57 63

Ga 21 15 15 23 15 19 18 19 17 19 20

Rb 37 131 124 51 171 75 80 85 93 86 83

Sr 593 275 112 625 249 357 368 295 299 315 442
Y 15.8 10.9 8.5 18.7 26.2 11.2 113 9.9 8.5 10.8 12.1
Zr 124 144 100 113 111 158 146 138 120 136 143
Nb 4.48 5.75 5.61 4.19 5.63 6.22 5.08 8.23 4.69 5.92 6.37
Cs 0.95 44.02 3.72 3.29 7.62 2.29 2.36 2.54 1.72 2.33 2.47
Ba 411 631 434 376 814 646 611 745 672 671 842
Hf 3.22 3.62 2.95 3.04 3.60 4.04 3.85 3.97 3.71 3.83 3.55
Ta 0.39 0.47 0.68 0.30 0.35 0.68 0.59 0.93 0.53 0.73 0.64
Pb 8.1 13.5 13.4 12.2 14.0 8.5 8.5 13.4 12.6 14.5 13.6
Th 2.72 5.04 9.99 4.09 9.43 6.26 4.87 6.82 7.35 7.93 5.77
U 0.85 4.30 1.86 1.03 4.02 2.14 1.74 2.47 2.54 2.70 1.69
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Tabla 2 (cont.)
Rocas magmaticas del Pale6geno Puente Negro, Puebla Totoltepec

Muestra CON-284 CON-287 CON-310 CON-281 CON-224 PN-44 PN-15b* PN-1b  PN-1*  PN-17 PN-4 Toto-1*
Tipo  Plutonica Pluténica Plutonica Plutonica Plutonica Subvolcanico Subvolcanico Xenolito Xenolito Xenolito Xenolito  Stock

SiO, 58.73 68.38 59.27 72.60 62.81 56.03 63.00 90.43 92.76 53.65 58.87 61.33
TiO, 0.76 0.41 0.86 0.25 0.75 1.03 1.00 0.13 0.13 117 0.57 0.94
Al,O; 17.89 15.96 18.20 14.41 17.65 17.26 15.51 3.70 3.56 21.39 7.16 16.37
Fe,03 6.52 3.32 6.06 2.03 5.19 7.43 5.13 1.22 0.92 7.75 8.89 8.65
MnO 0.08 0.04 0.07 0.03 0.04 0.13 0.10 <L.D. 0.01 0.36 0.10 0.17
MgO 3.09 1.10 2.60 0.46 2.04 4.82 3.03 0.56 0.58 3.34 15.14 2.29
CaO 6.39 3.28 6.01 1.67 4.70 7.47 6.66 0.72 0.56 478 3.64 5.67
Na,O 3.71 3.82 4.05 3.40 4.13 3.08 2.66 0.78 0.52 4.79 0.87 3.63
K;0 1.73 3.02 2.01 4.46 2.04 1.46 1.27 0.18 0.17 1.05 0.13 0.39
P,0s 0.17 0.12 0.20 0.10 0.18 0.25 0.24 0.05 0.04 0.11 0.13 0.15
LOI 0.83 0.46 0.59 0.44 0.38 0.96 1.90 2.02 1.42 1.52 4.40 0.68
TOTAL 99.90 99.91 99.92 99.85 99.91 99.92 100.49 99.79  100.67  99.91 99.90 100.27
La 17.62 24.72 17.54 33.33 271.71 17.79 8.82 65.10 6.80

Ce 37.51 48.43 39.74 67.91 50.57 39.62 17.75 131.52 15.59

Pr 5.02 5.78 5.48 8.21 5.40 513 2.21 15.65 2.27

Nd 20.99 21.24 24.69 29.08 17.78 23.49 .77 59.38 9.84

Sm 4.47 3.62 5.19 5.98 2.16 5.27 1.49 10.53 2.25

Eu 1.02 0.88 1.27 0.90 0.79 151 0.43 2.46 0.56

Gd 4.15 2.59 4.38 5.26 1.37 5.15 1.36 8.51 2.17

Tb 0.62 0.37 0.62 0.82 0.21 0.79 0.24 1.28 0.33

Dy 3.32 1.85 3.29 4.93 0.98 452 1.50 8.30 2.11

Ho 0.63 0.36 0.58 0.96 0.14 1.00 0.33 1.72 0.38

Er 1.67 1.00 1.44 2.74 0.39 2.67 1.03 5.01 112

Tm 0.23 0.14 0.19 0.42 0.06 0.35 0.15 0.81 0.16

Yb 1.63 1.03 1.39 3.29 0.35 2.28 0.98 5.87 1.15

Lu 0.20 0.17 0.19 0.49 0.06 0.34 0.15 0.92 0.17

Sc 19

\Y 150 47 131 20 110 191 17 17 135 212 88
Cr 33 7 19 8 13 73 127 16 24 107 442 6
Co 18 5 15 2 12 17 24 1 <3 14 54 16
Ni 16 <L.D. 10 <L.D. 7 14 74 <L.D. 72 20 64 61
Cu 41 <L.D. 37 <L.D. 9 15 28 8 22 24 68 30
Zn 92 66 97 31 93 97 14 21 158 171 94
Ga 23 20 24 19 24 3 23 11

Rb 56 81 69 178 60 29 26 25 31 19 6 12
Sr 493 433 533 138 585 662 690 143 166 424 422 203
Y 17.7 10.0 15.6 28.2 43 24.3 22.0 10.0 10.0 46.4 11.2 29.0
Zr 156 148 182 180 134 133 195 277 274 356 65 76
Nb 461 4.79 4.73 10.84 3.27 6.94 5 2.49 <2 19.21 2.95 2
Cs 1.15 2.01 3.00 4.14 1.03 0.80 7.61 157 3.62

Ba 674 957 599 722 746 337 383 68 231 423 132 195
Hf 4.10 4.15 4.58 5.08 3.42 3.88 6.54 9.28 1.82

Ta 0.27 0.49 0.43 1.62 0.17 0.48 0.22 1.34 0.24

Pb 5.6 13.7 7.8 23.6 5.8 18.2 8.0 6.7 17.0 30.5 21.6 <5
Th 1.88 6.54 3.56 16.36 4.78 3.58 <3 2.18 11.00 17.50 191 21.00
U 0.29 1.47 1.85 2.91 0.67 0.74 0.66 3.98 0.57
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Tabla 3a. Datos isotopicos y quimicos de Sr y Nd de rocas magmaticas del Paleogeno del area de estudio

Muestra Rb  Sr  Sm Nd  (¢'Sr/®Sr), loms ¥Rbfsr (¢'Srsr); (“*Nd/M™Nd)y, 1oas “'sm/“Nd (CNd/MNd); (eNd), (eNd); Tom

(ppm) (ppm) (ppm) (ppm)

(Ga)

Lavas y rocas hipabisales
CON-77 152 556 4.88 224 0.704236 +36 0.079 0.704202 0.512755 +19 0.1316 0.512729 228 253
CON-14 235* 646 574 27.8 0.704587 +47 0.105 0.704542 0.512712 +40 0.1248 0.512688 144 172
223 671 6.16 272 0.704557 +33  0.096 0.704516
CON-18 355 508 4.72 234 0.704724 +41  0.202 0.704638 0.512619 +43 0.1219 0.512595  -0.37 -0.08
CON-35 384 548 496 255 0.704715 +45 0.203 0.704629 0.512623 +20 0.1178 0.512600 -0.29 0.01
CON-20 179 604 558 250 0.704431 +42 0.086 0.704394 0.512726 +17 0.1351 0.512699 172 195
CON-154 354 519 420 215 0.704427 +42 0.197 0.704343 0.512659 +16 0.1182 0.512636 041 071
CON-9 132 535 516 221 0.704371 +60 0.071 0.704341 0.512749 +33 0.1414 0.512721 217 238
CON-32 185 526 4.82 215 0.704334 +53 0.102 0.704291 0.512764 +19 0.1356 0.512737 246 2.69
CON-70 48.6 490 4.64 238 0.704692 +36 0.287 0.704570 0.512665 +16 0.1179 0.512642 0.53 0.83
CON-72  65.9 513 423 231 0.704388 +45 0.372 0.704230 0.512653 +18 0.1105 0.512631 029 0.62
CON-120 24.7 604 5.05 249 0.704232 +47 0.118 0.704182 0.512785 +15 0.1224 0.512761 287 315
CON-7 21.7 918 5.75 314 0.703727 +37 0.068 0.703688 0.512715 +19 0.1108 0.512686 150 195
0.703735 +40
Rocas piroclésticas
CON-75 1271 135 248 11.7 0.706269 +36 2.722 0.705109 0.512747 +16 0.1279 0.512722 213 239
CON-101 186.3 138 299 150 0.705768 +45 3.914 0.704100 0.512703 +18 0.1208 0.512679 127 156
CON-62 191.6 272 7.40 443 0.705430 +31  2.037 0.704562 0.512741 +18 0.1010 0.512721 201 238
Plutén La Muralla
CON-54 793 420 4.03 199 0.704371 +41 0.546 0.704190 0.512747 +24 0.1225 0.512723 213 241
CON-53 85.2* 338 369 19.1 0704677 +40 0.730 0.704366 0.512723 +45 0.1166 0.512700 166 1.96
CON-304 959 346 340 195 0.704745 +55 0.802 0.704403 0.512740 +22 0.1052 0.512719 199 234
CON-52 86* 358 345 178 0.704668 +46  0.695 0.704372 0.512726 +33 0.1170 0.512703 172 202
Plutones de la costa pacifica
CON-284 555 506 4.40 214 0.704337 +40 0.318 0.704202 0.512788 +14 0.1243 0.512764 293 320
CON-310 57.6 565 5.18 229 0.704337 +40 0.295 0.704211 0.512749 +17 0.1370 0.512722 217 239
CON-287 764 455 340 20.0 0.704938 +42  0.485 0.704731 0.512631 +21 0.1029 0.512611  -0.14 0.22
CON-281 170.7 140 5.80 28.8 0.708413 +42 3524 0.706912 0.512600 +18 0.1218 0.512576  -0.74 -0.45
CON-224 575 616 210 159 0704338 +39 0.270 0.704223 0.512722 + 16 0.0797 0.512706 1.64 2.09

0.61
0.63

0.75
0.72
0.68
0.67
0.69
0.62
0.66
0.63
0.50
0.55

0.60
0.62
0.47

0.56
0.57
0.49
0.56

0.51
0.66
0.62
0.78
0.42

Concentraciones de los elementos obtenidas por dilucién isotépica; * obtenida por ICP-MS. Las relaciones iniciales de eNd y ¥7Sr8Sr fueron calculadas para 30 Ma para las rocas volcénicas y
pluténicas, con la excepcion de CON-7, que fue calculada a 40.5 Ma. Se asume una relacion de ***Nd/***Nd (CHUR) de hoy de 0.512638. 1 o, el error corresponde a las Gltimas dos cifras de
la columna anterior. Los errores relativos de " Rb/%°Sr y **”Sm/A*Nd se evaloraron en 2%.
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Tabla 3b. Datos isotépicos y quimicos de Sr y Nd de la andesita y xenolitos de Puente Negro, Puebla, y rocas metamorficas del basamento

Muestra  Rb Sr sm  Nd  CSrSr), lowm CRDFSt ESrsr), (BNAAND), loms TSMNd (BNdANd), (eNd), (eNd);, Tow Roca

(ppm) _(ppm) _(ppm) _ (ppm) (Ga)

Cuerpo subvolcanico de Puente Negro, Puebla

PN-15b 22.1 645 436 20.7 0.706295 +36 0.0991 0.706263 0.512503 +18  0.1272 0.512484  -2.63 -2.43  0.98 Andesita

Xenolitos de Puente Negro

PN-17 19.2 468 10.77 582 0.714481  +£37 0.1191 0.714443 0.512199 +19  0.1118 0.512182 -8.56 -8.32  1.26 Gneis con granate

PN-1 20.6 127 131 6.8 0.714855  +40 0.4703 0.714703 0.512064 +26  0.1170 0.512047  -11.20 -10.97 152 Gneis cuarcifero

PN-1b 23.7 143 142 7.6 0714999  +39 0.4803 0.714844 0.512114 +16  0.1130 0.512097 -10.22  -9.98 140 Gneis cuarcifero

PN-4 5.4 421 231 9.5 0.710988 +36 0.0375 0.710976 0.512439 +16  0.1470 0.512417 -3.88 -3.74  1.37 Piroxenita de anfibol

Complejo Acatlan

Chaz-1 81.6 254 6.03 321 0.714651  +£51 0.9316 0.714254 0.51212 +13  0.1134 0.512098 -10.10 -9.79  1.39 Formacion Chazumba,
esquisto

Cos-1 226.5 85 10.61 554 0.751238 +44 7.7070 0.747954 0.511973 +16  0.1157 0.511950 -12.97 -12.66 1.63 Formacion Cosoltepec,
esquisto

CON-300 124.9 118 1029 54.6 0.732326 +38 3.0688 0.731018 0.512236 +22  0.1139 0.512214  -7.84 -7.53  1.24 Granitoides Esperanza,
augen esquisto
Toto-1 6.5 195 404 131 0.704991 +33 0.0958 0.704950 0.512685 +14  0.1868 0.512648 0.92 0.95 1.85 Stock de Totoltepec,

trondhjemita

Concentraciones de los elementos obtenidas por dilucién isotopica. Las relaciones iniciales de eNd y 8Sr/%®Sr fueron calculadas para 22.7 Ma para las muestras de Puente Negro y 30 Ma

para las rocas metamérficas del Complejo Acatlan. Se asume una relacion de **Nd/***Nd (CHUR) de hoy de 0.512638. 1,,: el error corresponde a las tltimas cifras de la columna anterior.

147, /144

Los errores relativos de %Rb/®Sr y *’Sm/*Nd se evaloraron en 2%.
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Tabla 4. Datos isotépicos de Pb de rocas y minerales del area de estudio

Tablas

207Pb/204pb

208Pb/204pb

Muestra  Roca / formacion Material ~Pb/™Pb  1g, 1oy 1o
Lavas, rocas hipabisales y piroclasticas

CON-14 Derrame WR 18.686 0.025 15584  0.027 38.443  0.033
CON-35 Derrame WR 18.715 0.026 15599  0.029 38.508 0.034
CON-154  Derrame WR 18.726 0.02 15.614  0.022 38.554 0.024
CON-9 Derrame WR 18.696 0.038 15.600 0.047 38.477 0.054
CON-32 Derrame WR 18.707 0.109 15.608 0.115 38.529 0.114
CON-32 Derrame WR 18.714 0.024 15.608 0.025 38.532  0.025
CON-32 Derrame plag 18.669 0.046 15.587  0.063 38.442  0.08
CON-77 Hipabisal WR 18.717 0.015 15.624 0.016 38.546  0.015
CON-18 Hipabisal WR 18.754 0.015 15.632 0.016 38.635 0.017
CON-20 Hipabisal WR 18.738 0.076 15.644  0.093 38.642 0.12
CON-70 Derrame WR 18.747 0.027 15.617 0.033 38.598 0.04
CON-72 Derrame WR 18.773 0.02 15.640 0.022 38.698 0.024
CON-120  Hipabisal WR 18.681 0.015 15572 0.015 38.396  0.015
CON-7 Hipabisal WR 18.679 0.047 15592 0.06 38.457  0.075
CON-75 Piroclastica WR 18.786 0.032 15.609 0.038 38.573  0.049
CON-101 G Pirocléastica matriz 18.765 0.019 15.606  0.02 38.581 0.022
CON-101  Piroclastica ksp 18.709 0.018 15.612  0.019 38.550 0.02
CON-62 Piroclastica matriz 18.802 0.034 15.624  0.039 38.644  0.045
Plutén La Muralla

CON-56A  Granodiorita WR 18.722 0.016 15.597 0.016 38.499 0.016
CON-56T  Granodiorita WR 18.747 0.077 15.626  0.109 38.597 0.143
CON-54 Granodiorita WR 18.723 0.021 15593  0.021 38.488  0.022
CON-54 Granodiorita ksp 18.703 0.029 15.615 0.038 38.545  0.047
CON-53 Granito WR 18.706 0.017 15.587 0.02 38.487  0.022
CON-53 Granito ksp 18.696 0.019 15.594  0.02 38.481  0.022
CON-304  Granito WR 18.735 0.02 15592  0.021 38.490 0.02
CON-52 Granito WR 18.749 0.012 15.618 0.013 38.588 0.013
CON-52 Granito ksp 18.720 0.02 15.623  0.021 38.580 0.022
Plutones de la costa pacifica

CON-287  Granito WR 18.754 0.017 15.600 0.016 38.565 0.016
CON-284  Diorita WR 18.706 0.018 15599 0.018 38.534 0.017
CON-310 Diorita WR 18.758 0.017 15.602 0.018 38.530 0.02
CON-281  Granito WR 18.775 0.019 15.642  0.021 38.718  0.022
CON-224  Granodiorita WR 18.770 0.015 15.614 0.015 38.633 0.014
Complejo Acatlan

CON-300  Augen gneis/Granitoides Esperanza WR 19.047 15.672 39.103
CON-300  Augen gneis/Granitoides Esperanza ksp 18.621 0.035 15.679  0.048 38.334  0.063
Cos-1 Formacién Cosoltepec WR 19.900 0.08 15.796  0.098 40.469 0.124
Chaz-1 Formacion Chazumba WR 18.678 0.022 15.654  0.026 38.686 0.03
Xaya-1 Formacién Xayacatlan, ultramilonita ~ WR 20.584 0.02 15.684  0.022 39.761  0.022
MM-2 Migmatita Magdalena ksp 18.596 0.043 15.618 0.045 38.389  0.047
MM-5 Migmatita Magdalena ksp 18.607 0.016 15.631 0.019 38.429 0.019
Toto-1 Tronco de Totoltepec WR 18.475 0.021 15.612  0.022 38.284  0.023
Toto-1 Tronco de Totoltepec plag 18.329 0.017 15597 0.018 38.142  0.019
Complejo Oaxaquefio

CON-215  Metagabro WR 17.248 0.03 15.486  0.034 36.578 0.038
CON-215  Metagabro ksp 17.221 0.02 15501 0.022 36.602 0.025
CON-336  Charnoquita WR 17.141 15.499 36.508

Puente Negro

PN-15b Andesita WR 18.846 0.02 15.637  0.021 38.759  0.024
PN-17 Gneis con granate, xenolito WR 18.808 0.03 15.650 0.029 38.790 0.031
PN-1 Gneis cuarcifera, xenolito WR 18.878 0.04 15.677  0.041 38.937  0.055
PN-1B Gneis cuarcifera, xenolito WR 18.824 0.026 15.672  0.029 38.909 0.03
PN-4 Piroxenita de hornblenda, xenolito WR 19.011 0.071 15.683  0.07 39.001 0.074

WR=Roca total; ksp=feldespato potésico; plag=plagioclasa
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Tabla 5. Pardmetros utilizados para la modelacion

Tablas

Th Sr sr/®sr | P2Os
Etapa 1 (AFC) 1 450 0.70415 0.300
C

°  |Etapa2(FC) | 2216 | 595.451 | 0.704603 | 0.338
(F=35%) (F=60%)

C,(PN17) 175 468 0.714481 0.11

D etapal |calculada 0 0.741 - 0.88

(AFC) |ajustada 0 0.741 - 0.75
D etapa 2 |calculada 0 1.344 - 1.2511

(FC) ajustada 0 1.344 - 1.6
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Apéndices

Apéndice A. Procedimientos analiticos
1. Preparacion mecanica de las muestras

La preparacion de las muestras para analisis quimicos incluy6 descostrar y
fragmentar las muestras de roca para eliminar las partes intemperizadas, alteradas o con
algun material ajeno, y lavar los fragmentos de roca con agua desionizada para remover
impurezas superficiales. En el caso de las rocas piroclasticas analizadas, se elimind
manualmente con una cerda montada y pinzas la mayor cantidad posible de fragmentos
liticos accidentales. Las rocas fueron procesadas en un molino de quijadas, y cuarteadas
para obtener alicuotas mas pequefias que fueron pulverizadas. Durante la primera etapa
del estudio las rocas fueron pulverizadas en un recipiente de carburo de tungsteno y, en
una etapa posterior, en uno de ceramica de alimina. Todas las muestras analizadas por
isétopos de Sr, Nd y Pb fueron preparadas en un recipiente de cerdmica de alimina.
Antes de pulverizar de roca, se limpid el recipiente con un cepillo y se enjuagd con
acetona de grado reactivo. Primero, se pulverizo cuarzo puro en el recipiente para
limpiarlo y remover cualquier residuo de la muestra preparada anteriormente, y después
se pulverizaron tres alicuotas de la muestra de interés. La primera alicuota fue para
“contaminar” el recipiente con la muestra, y se elimind. La segunda pulverizada
después del cuarzo se utiliz6 para analisis quimicos de XRF o de ICP-MS, y la tercera
fue usada para determinaciones isotopicas.

2. Andlisis quimicos de elementos mayores y traza

La abundancia de los elementos mayores y Sc fue determinada por medio de
espectrometria de emision ICP-AES (espectrometria de emision atomica con plasma
acoplado por induccion) y los elementos traza por ICP-MS (espectrometria de masas
con plasma acoplado por induccion) en los laboratorios del Centre de Recherches
Pétrographiques et Géochimiques del Centre National du Recherches Scientifiques en
Nancy, Francia. Los datos obtenidos se presentan en la Tabla 2. Adicionalmente,
fueron analizados elementos mayores en varias muestras por espectrometro de
fluorescencia de rayos X en el Laboratorio Universitario de Geoquimica Isotdpica
(LUGIS) en el Instituto de Geologia, UNAM (procedimiento descrito en Lozano-Santa
Cruz et al., 1995). Cabe mencionar que, en la primera etapa del estudio, las muestras
fueron pulverizadas en un recipiente de carburo de tungsteno, lo que produjo una
contaminacion en algunos elementos como Nb y Ta. Posteriormente, las muestras
fueron pulverizadas en un recipiente de ceramica de aliumina, evitando este problema.
Algunas de las muestras de la primera etapa se prepararon de nuevo en un recipiente de
ceramica de alimina y fueron analizados por ICP-MS en LUGIS para obtener con
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mayor exactitud el valor de estos dos elementos. En los casos donde no se molieron de
nuevo las muestras, se obtuvieron factores de correccion, utilizando las concentraciones
de las rocas preparadas en los dos tipos de recipientes, que fueron aplicados a las demas
muestras.

3. Geoquimica isotdpica

Para los analisis isotopicos de Sr-Nd, la digestion de las muestras seleccionadas se
efectud en recipientes de Teflon con HF, HCIO,, y HCI. La concentracion de Rb, Sry
las Tierras Raras fue realizada en columnas de cuarzo con resina cationica DOWEX, y
la separacidon de Smy Nd en columnas mas cortas rellenas de polvo de Teflon cubierto
(HDEHP). Los detalles de los procedimientos analiticos se presentan en Schaaf et al.
(2005). Para Rb, Sr, Smy Nd, se cargaron las muestras como cloruros y se midieron
como iones metalicos. Las relaciones isotdpicas de Sr, Nd y Sm se midieron en modo
estatico en un espectrometro de masas de ionizacion térmica Finnigan MAT 262
equipado con 8 colectores Faraday en el LUGIS, UNAM. Los analisis de Rb se
[levaron dindmicamente a cabo en un espectrometro NBS con colector individual. Las
relaciones isotopicas se calcularon con 60 determinaciones isotdpicas individuales para
Sry Nd, y Rb, y 20 para Sm. La correccion por fraccionamiento de masas de las
relaciones isotdpicas medidas de 3'Sr/%°Sr se realiz6 por medio de la normalizacién con
83r/%sr = 0.01194 v las relaciones isotépicas medidas de ***Nd/***Nd, por medio de la
normalizacion con ***Nd/***Nd=0.7219. Las mediciones del estandar NIST-SRM-987
son ®Sr/%°Sr = 0.710235+0.000018 (16 ans, N=250) de y del estandar Nd La Jolla
3Nd/***Nd = 0.511877+0.000021 (16 ans, N=138). Los promedios de los blancos
totales de Sr y Nd durante el trabajo fueron de 8.04 ng y 8.87 ng, respectivamente. Se
presentan los resultados de las mediciones de las muestras en las tablas 3a y 3b.

Las composiciones isotopicas de Pb fueron obtenidas con un espectrémetro de
masas Finnigan MAT 262 en United States Geological Survey en Reston, Virginia, y en
el LUGIS. Se concentro feldespato de las muestras donde fuera posible, y en los otros
casos se analizo roca total. Las muestras en polvo (200 mg) fueron sometidas a un
proceso de lixiviacion en soluciones de HBr-HF y HCI en bombas de Teflon para
eliminar el Pb que no esta en la estructura cristalina, y posteriormente las muestras
fueron disueltas en una solucion de HF y HNO3. Se concentrd el Pb en columnas cortas
de intercambio idnico con resina AG1 X 8 desechable. Las muestras de Pb se cargaron
con una mezcla de silica gel y acido fosférico y las corridas consistieron en 100
mediciones individuales. Las mediciones corresponden a diferentes periodos entre 1998
y 2002 y las relaciones isotdpicas fueron corregidas por fraccionamiento con respecto a
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las mediciones del estandar NIST-NBS981 en el periodo correspondiente (la correccion
por fraccionamiento en el periodo varia de 0.10 a 0.15% por unidad de masa). Las
relaciones isotopicas de Pb presentadas en la Tabla 4 son valores medidos. El blanco
analitico para Pb durante el trabajo fue de < 200 pg en el USGS, y en el LUGIS el
promedio del blanco total fue de <509 pg y el de la columna fue 128 pg. Estos niveles
se consideran insignificantes comparados con los valores medidos en las muestras. Los
resultados de las mediciones de las muestras se encuentran en la Tabla 4. Durante el
periodo de medicién de las muestras en LUGIS, los valores del estandar de Pb NBS 981
en LUGIS fueron: 2°°Pb/?**Pb = 16.8926 + 0.04% (o), 2°'Pb/**Pb = 15.4272 +
0.06% (1ore), Y 2°2Pb/**Pb = 36.5089 + 0.08% (1Ge1).

A continuacion se incluye la ecuacion utilizada para el calculo de las relaciones
isotOpicas iniciales de Sr:

E'srsr) = E'Sr*Sn)m - {¢'Rb/®Sr) x e M- 1) }

donde

(®'Sr/%°Sr), = la relacién medida en el espectrémetro de masas

A = la constante de decaimiento de ®'Rb (1.42 x 10! a%),

t =laedad de larocay

"Rb/*Sr = Rb/Sr (ppm) * {(Abundancia ®’Rb * WSr)/(Abundancia *°Sr * WRb)}
donde
W = peso atdmico del elemento en la muestra, en AMU.

Como la abundancia de ®Sr y el peso atémico de Sr varian en base a la
abundancia de ®'Sr, se calcula WSr para cada muestra. Para simplificar el calculo de
WSr, despejé la siguiente ecuacion:

WSr = {826.877568 + (86.908884 x (®'Sr/*°Sr)m)} / {9.4317+(®'Sr/*°Sr)m}.
4. Geocronologia

La mayoria de los concentrados minerales para los fechamientos isotopicos por K-
Ary “Ar/*Ar fueron preparados en el laboratorio de separacién de minerales del
Instituto de Geologia, UNAM, y otros en el Centro de Investigacion Cientifica de
Educacién Superior de Ensenada (CICESE), y el Centro de Geociencias, UNAM en
Juriquilla. El procesamiento mecanico incluyd la trituracion de las rocas en un molino
de quijadas con placas de acero y de ser necesario también en un molino de discos y
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finalmente se crib6 cada muestra para obtener las fracciones 0.125 - 0.180 mm.
Posteriormente, en el laboratorio de separacion de minerales, la biotita fue separada con
un separador magnético Frantz, una mesa vibradora, y con un mortero eléctrico o a
mano en un mortero de agata para separar las hojas de micas y liberar la posible clorita
gue pudiera estar alojada entre las hojas. Anfibol, feldespato y vidrio volcanico fueron
separados con el separador magnético Frantz y generalmente con un liquido pesado no
toxico (politungstato de Na). Se limpiaron tres de las muestras de anfibol destinadas a
K-Ar con HF al 10% a temperatura ambiental con el ultrasonido, para eliminar otros
minerales adheridos al anfibol. Los concentrados minerales de biotita, anfibol y
plagioclasa obtenidos en casi todos los casos tenian una pureza de >99.5%.

Se obtuvieron siete fechamientos convencionales por K-Ar en concentrados
minerales de anfibol y biotita, y nueve fechamientos por “’Ar/**Ar en concentrados de
biotita, plagioclasa, anfibol y vidrio volcanico. Estos datos permiten asignar edades a la
actividad volcénica que afect6 la zona de estudio durante el Paledgeno (tablas 1a, b).
Para las edades de K-Ar, obtenidas en Geochron Laboratory Division de Krueger
Enterprises, Inc., se utiliz6 una alicuota para el analisis de Ar, otra para los analisis de
K0, y todas las mediciones fueron repetidas, y las edades son valores promedio. Las
edades K-Ar se presentan en la Tabla 1a, junto con otras edades de la region publicadas
por otros autores utilizando diferentes métodos.

Los fechamientos “°Ar/**Ar se realizaron en el Laboratorio de Geocronologia del
Centro de Investigacion Cientifica de Educacion Superior de Ensenada con un
espectrometro de masas tipo MS-10, y se presentan las edades en la Tabla 1b. Las
muestras fueron analizadas por calentamiento por pasos entre 700 y 1500° Cy, en la
mayoria de los casos, las mediciones se efectuaron por duplicado. El analisis de
OArP°Ar de la muestra TLX-36 (plagioclasa) se repiti6 por fusion total de monograno
con laser en el CICESE, utilizando un espectrometro VG 5400. Las muestras
analizadas en el laboratorio del CICESE fueron irradiadas en el reactor de la
Universidad de McMaster en Hamilton, Canada. Se presentan los detalles de los
calentamientos por pasos y varios diagramas en el Apéndice E. La primera figura
muestra los diagramas de espectros de edad, en donde se grafica el porcentaje
acumulativo de **Ark en cada paso de calentamiento contra la edad aparente en millones
de afios. En el segundo diagrama se grafica la relacion ¥ Arca/ **Ark contra el
porcentaje acumulativo de **Ar; este diagrama refleja la relacién elemental Ca/K de
cada paso de calentamiento y puede indicar si ha mas que una fase en la muestra
analizada. La tercera gréafica es el diagrama de correlacion inversa en donde se grafican
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SAr/*Ar contra **Ar/*°Ar para calcular la edad de isdcrona, obtenida de la interseccion
con el eje x, a partir de la relacion del valor inverso (“°Ar/*°Ar), mientras que se obtiene
la relacion inicial de argdn de la muestra a partir del inverso de la interseccién con el eje
y (°Ar/*°Ar). Las edades de isécrona se calculan generalmente utilizando todos los
pasos individuales obtenidos de los experimentos duplicados, aunque en algunas
muestras se ignoraron algunos pasos problematicos (por ejemplo, los que presentan
mucho Ar atmosférico). Se proporciona también el SumS(n-2) de los datos [calidad de
ajuste basada en la definicion de York et al. (2004)], y el nimero de puntos (n) que se
utilizaron en la regresion.

En la mayoria de los casos se prefiere la edad de isdcrona como la mejor estimacion
de la edad de enfriamiento de la roca en vez de la edad media ponderada porque la isécrona
generalmente considera todas la fracciones medidas. Por otra parte, en el diagrama de
isbcrona se hace visible la correlacion de los pasos que interceptan el Ar atmosférico (eje
vertical: **Ar/*°Ar) para apreciar que tan alejados quedan los diferentes puntos de este valor
(295.5), lo que es una indicacion de la incertidumbre del andlisis; también se puede
visualizar posibles problemas con los datos, como por ejemplo, la agrupacion de los puntos
y la presencia de datos andmalos (outliers). En algunos casos se considerd la edad media
ponderada mas confiable, por ejemplo, en el caso de tener los datos de la isécrona
agrupados sin una buena distribucion en el contenido de **Arx/*°Ar a lo largo de la
isbcrona. Esto produce un error grande, y puede ser por la presencia de poco gas durante la
medicion lo que dificulta su medicidn, o por la presencia de mucho Ar atmosférico, y en
este caso los puntos se agrupan cerca del eje y (°Ar/*°Ar).

Por otra parte, fueron analizados dos concentrados minerales (anfibol y
plagioclasa) de la intrusién de Puente Negro, Puebla, por K-Ar en los laboratorios del
LUGIS, UNAM, para las cuales la concentracion de K fue determinada por dilucion
isotopica. Los resultados se presentan en la Tabla 1a.
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Apéndice B. Mineralogiay petrografia de las rocas piroclasticas analizadas (estimacion visual)

Muestra Frag. Cristales FragmentosEsquirlas Soldamiento Coordenadas
liticos de pémez de vidrio o consolidacién N W
(%) (%) (%) (%)
CON-75 <1 10 20 20 consolidada 18°04'51" 97°41'48"
CON-200c 10 10 10 Si medio-alto 18°01'30" 97°40'30"
CUA-5 10 20 5 10 moderado 18°01'05" 97°40'07"
TAM-1 10 20 25 5 ligero 17°42'25" 97°33'51"
TAM-5 1 10 15 30 no 17°46'39" 97°21'38"
CON-101 <1 30 5 Si muy ligero 17°21'37" 97°36'45"
TLX-35 <1 30 15 20 ligero 17°14'50" 97°37'41"
CON-62 5 5 15 40 moderado 17°11'21" 97°46'20"
CON-59b 5 35 5 consolidada 17°11'17" 97°51'20"
LGPE-1 15 10 25 Si ligero 17°11'10" 97°51'20"
TLX-36 2 3 10 25 ligero 17°03'20" 97°37'00"
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Apéndice C. Mineralogia y petrografia de las rocas lavicas y subvolcanicas analizadas (estimacion visual)

Muestra Tipo Clasi- Fenaocristales y microfenocristales Minerales en la Textura Coordenadas
ficacion Plg Oliv Cpx Opx Anf Biot matriz N W
(%) (%) (%) (%) (%) (%)

CON-12 Derrame AB 8 <« Plg, cpx, 6x Porfidica, pilotaxitica 18°01'35" 97°41'45"
CON-88 Derrame AB 5 Plg, cpx, 6x, vid Microporfidica, pilotaxitica 18°02'32" 97°40'48"
CON-29a Derrame AB 5 Plg, cpx, 6x Porfidica, pilotaxitica 17°58'23" 97°40'43"
CON-90 Derrame AB 3 Plg, cpx, opx, 6x Microporfidica, pilotaxitica 18°02'29" 97°40'46"
CON-33 Derrame AB 15 5 3 Plg, cpx, opx, Ox Seriada, glomeroporfidica 17°44'54" 97°45'00"
CON-32 Derrame AB 5 Plg, opx, cpx, 6%, vid  Porfidica, pilotaxitica 17°44'54" 97°43'17"
CON-9  Derrame AB 3 Plg, opx, 6x Intergranular 17°49'22" 97°45'37"
CON-154 Derrame AB 8 2 <1 Plg, opx, 0x, vid Microporfidica, pilotaxitica 17°53'18" 97°48'38"
CON-14 Derrame AB 2 <1 1 Plg, cpx, opx, 6x Glomeroporfidica, pilotaxitica ~ 17°59'18" 97°41'51"
CON-77 Hipabisal AB 5 Plg, opx, cpx, 6x Porfidica, microlitica 18°00' 20" 97°39'24"
CON-20 Hipabisal AB 3 Plg, opx, cpx, 6%, vid  Porfidica, microlitica 17°56'48" 97°40'49"
CON-28 Derrame A 25 4 <1 <« Plg, cpx, vid, 6x Intersertal-intergranular 17°42'07" 97°37'53"
CON-27 Derrame A 2 Plg, px, 6x, vid Intergranular-intersertal 17°41'52" 97°37'38"
CON-109 Derrame A 20 2 8 <1 Plg, px, 6x Glomeroporfidica, intergranular  17°34'50" 97°48'15"
CON-35 Derrame A <1 <1 5 Plg, opx, vidrio, cpx, Ox Intersertal 17°57'57" 97°38'48"
CON-70 Derrame A 4 <l 5 <1 Plg, px, 6x Porfidica, microlitica 17°19'01" 97°39'17"
CON-61a Hipabisal A 25 1 4 Plg, px, 6x Seriada 17°10'06" 97°50'31"
CON-18 Hipabisal A 15 <1 7 Plg, px, 6x Intergranular 17°58'44" 97°41'08"
CON-60a Hipabisal A 20 3 Plg, FeMg alt Seriada 17°10'28" 97°50'50"
CON-7  Lacolito  A-D 5 10 Plg, vid, 6x Seriada 17°34'05" 97°23'36"
CON-91 Dique A-D <1 3 Plg, vid, 6x Pilotaxitica 18°02'36" 97°40'52"
CON-72 Derrame  A-D <1 1 <« Plg, ox, vid Intersertal 17°18'52" 97°38'53"
HUA-23 Hipabisal A-D 5 5 Plg, 6x Seriada 17°54'18" 97°41'35"
CON-8a Hipabisal D 4 5 <« Plg, ox, vid Intersertal 17°49'43" 97°47'16"
CON-120 Hipabisal D <1 Plg, opx, 6x, vid Pilotaxitica 17°13'08" 97°38'55"
CON-141 Hipabisal D 5 5 Plg, ox Pilotaxitica, glomeroporfidica 17°32'06" 97°42'12"
CON-142 Hipabisal D 2 5 Plg, 6x, vid Intersertal 17°31'20" 97°41'45"

AB=andesita basaltica, A=andesita, D=dacita, Plg=plagioclasa, Oliv=olivino, Cpx=clinopiroxeno, Opx=ortopiroxeno, Anf=anfibol, Biot=biotita,
Ox=0xidos, vid=vidrio, FeMg alt=minerales ferromagnesianos alterados.
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Apéndice D. Mineralogia y petrografia de las rocas plutonicas analizadas (contador de puntos)

Muestra Roca Minerales esenciales Coordenadas
Py FK Cz Anf Biot N W
% % % % %

Batolito La Muralla

CON-56 Granodiorita 45 20 23 2 7 16°55.9' 98°55.8'
CON-54 Granodiorita 46 18 24 3 8  16°55'48" 97°56'29"
CON-53 Granito 28 27 34 0 8  16°5327" 97°58'36"
CON-304 Granito 27 38 26 0 7 16°50.3' 97°58.1'
CON-52 Granito 28 28 34 O 7 16°41'30" 98°01'44"
Zona costera

CON-284 Tonalita 49 3 19 9 18 16°34.2' 98°25.7'
CON-310 Tonalita 54 3 19 8 13 16°22' 98°03.3'
CON-49b Granodiorita 34 19 39 1 7 16°38.7' 98°05.8'
CON-224 Granodiorita 53 14 18 4 9 16°16.7' 97°49.3'
CON-287 Granito 30 27 31 0 9 16°38.1' 98°09.4'
CON-281 Granito 18 35 40 O 6 16°14.7' 98°12.0'

Plg=plagioclasa, FK=feldespato potasico, Cz=cuarzo, Anf=anfibol, Biot=biotita
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Apéndice E _
1. YAN-7 plagioclasa
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ces

1. YAN -7 Plagioclasa

MS-10 Calentamiento por pasos de los experimentos

Temp. °C | FPAr | ¥Arqn | Edad (Ma) | %™ Aram | %™Ar* | °"Arc/> Arg
900 | 0.2256 | 0.2256 | 44.4+2.1 38.65 | 61.35 356 |1
1o 1150 | 0.4401 | 0.6656 | 44.4+ 1.1 24.01 | 75.99 515 | 2
1250 | 0.2610 | 0.9266 | 46.3+1.8 32.48 | 67.52 252 |3
1350 | 0.0734 | 1.0000 | 50.3 + 6.5 67.22 | 32.78 490 | 4
900 | 0.2156 | 0.2156 | 445+1.1 46.96 | 53.04 310 | 1
20 1150 | 0.4293 | 0.6448 | 42.6 +0.6 22.35 | 77.65 498 |2
1250 | 0.2768 | 0.9216 | 46.3+0.8 19.73 | 80.27 240 | 3
1350 | 0.0784 | 1.0000 | 47.4+2.9 47.48 | 52.52 4.05 | 4
Resultados integrados
SAr OArPAK | Agein Ma | Arca /P Ar | % Aram | %A | AP CAr
1o | 2.219E-07 | 11.76 +0.28 | 45.4+ 1.1 4.09 36.33 | 63.67 813.3
20 | 2.354E-07 | 11.51+0.14 | 44.4+0.6 3.79 31.33 | 68.67 943.0
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2. CON 200c biotita
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2. CON - 200c Biotita

MS-10 Calentamiento por pasos de los experimentos

Temp. °C | FPAr | ¥Arqm | Edad (Ma) | %™ Aram | %™Ar* | 2" Arc/>  Arg
800 | 0.2748 | 0.2748 | 27.8+1.8 77.39 | 22.61 0011
900 | 0.1829 | 0.4578 | 335+ 1.7 70.25 | 29.75 0.02 |2
1o 1100 | 0.2566 | 0.7143 | 31.9+ 1.6 71.45 | 28.55 0.03 |3
1200 | 0.2262 | 0.9405 | 31.5+ 1.6 71.92 | 28.08 0.05 | 4
1450 | 0.0595 | 1.0000 | 38.0 +4.1 81.97 | 18.03 0.26 | 5
750 | 0.1640 | 0.1640 | 23.9+1.6 82.65 | 17.35 0021
900 | 0.3260 | 0.4899 | 32.7+1.1 71.15 | 28.85 0.01]2
20 1100 | 0.2844 | 0.7743 | 29.9+ 1.2 73.56 | 26.44 0.03 |3
1250 | 0.1670 | 0.9413 | 31.0+ 1.4 73.02 | 26.98 0.09 | 4
1450 | 0.0587 | 1.0000 | 35.7 +3.4 84.99 | 15.01 025 |5

Resultados integrados

SAr CArPAre | Edad (Ma) | *"Arca/” Ak | % Aram | %A | “Ar’P°Ar
1o | 1.498E-06 | 7.16 +0.39 | 31.3+ 1.7 0.04 74.09 | 25.91 398.8
20 | 1.505E-06 | 6.93+0.28 | 30.4+1.2 0.04 75.69 | 24.31 390.4
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3. CUA-5 vidrio volcanico >> plagioclasa
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3. CUA-5 vidrio volcanico >> plagioclasa

MS-10 Calentamiento por pasos de los experimentos

Temp. °C | FPAr | ¥Arqm | Edad (Ma) | %" Aram | %™ Ar* | °"Arc/> Arg
1000 | 0.7055 | 0.7055 | 25.2+0.8 65.82 | 34.18 0.20 | 1
1o 1150 | 0.2304 | 0.9359 | 26.4+1.5 69.87 | 30.13 052 |2
1250 | 0.0524 | 0.9882 | 27.1+5.1 69.25 | 30.75 0.85 | 3
1350 | 0.0118 | 1.0000 | 66.2 + 22.4 79.07 | 20.93 2014
850 | 0.6296 | 0.6296 | 25.8+0.8 65.67 | 34.33 012 |1
20 1000 | 0.2608 | 0.8904 | 27.9+1.1 66.22 | 33.78 0.55 | 2
1200 | 0.0827 | 0.9730 | 28.8+2.3 60.56 | 39.44 152 |3
1350 | 0.0270 | 1.0000 | 35.6+7.2 82.50 | 17.50 270 | 4

Resultados integrados

SAr OArPAre | Edad (Ma) | "Arca/Arg | % Aram | %A | ArPPAr
1o | 3.999E-07 | 6.72+0.26 | 26.1+1.0 0.33 67.65 | 32.35 436.8
20 | 2.882E-07 | 6.93+0.24 | 26.8+0.9 0.42 66.58 | 33.42 443.8
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4. TAM-1 biotita
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4. TAM-1 biotita

MS-10 Calentamiento por pasos de los experimentos

Temp. °C | FPAr | ¥Arqm | Edad (Ma) | %" Aram | %™ Ar* | °"Arc/> Arg

700 | 0.0054 | 0.0054 | 13.8 + 27.1 96.92 3.08 <0.001 | 1

825 | 0.0233 | 0.0287 | 38.4+6.4 84.54 | 15.46 0.006 | 2

1o 925 ] 0.0842 | 0.1128 | 49.7+1.8 59.45 | 40.55 <0.001 | 3

1150 | 0.1987 | 0.3115 | 38.6+0.8 37.08 | 62.92 <0.001 | 4

1250 | 0.5554 | 0.8670 | 31.8+0.3 20.23 | 79.77 <0.001 |5

1500 | 0.1330 | 1.0000 | 32.2+1.1 33.91 | 66.09 <0.001 | 6

800 | 0.0934 | 0.0934 | 45.1+2.2 60.83 | 39.17 0.001]1

900 | 0.1582 | 0.2516 | 42.2+1.2 43.46 | 56.54 <0.001 | 2

20 1100 | 0.1835 | 0.4351 | 35.7+0.9 28.97 | 71.03 <0.001 | 3

1200 | 0.3510 | 0.7862 | 32.0+0.5 11.06 | 88.94 <0.001 | 4

1400 | 0.2138 | 1.0000 | 31.1+0.8 21.46 | 78.54 <0.001 |5

Resultados integrados

[ Far PArAre | Edad (Ma) | *"Arc./Ar | % Aram | %™ Ar | ArP°Ar
1o | 1.636E-06 | 8.13+0.11 | 34.8+0.6 <0.001 41.40 | 58.60 713.7
20 | 1.475E-06 | 8.27+0.14 | 35.3+0.7 <0.001 33.22 | 66.78 889.6
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Edad aparente en Ma

av 39
r..f A,

ars “Ar
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5. TAM 5¢ plagioclasa=>vidrio volcanico

60+

B 1- exp.t =294 +1.4 Ma
[ ]2 exp.t,=35.0+0.8 Ma

Bl t=376+46Ma
TAM 5a vidrio volcanico

0.2 0.4

0.6

0.8 1.0

0.2 0.4

0.6

Fraccién de *Ar liberado
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0.002

0.001

o] 0.02 0.04 0.06
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ignorando la 3° fraccion
del
1°y 2° exp. de TAM 5c



Apéndices

5. TAM-5c plagioclasa>vidrio volcanico

MS-10 Calentamiento por pasos de los experimentos

Temp. °C | FPAr | ¥Arqn | Edad (Ma) | %™ Aram | %™Ar* | *"Arc/> Arg

900 | 0.1773 | 0.1773 | 26.7 +4.0 62.72 | 37.28 042 |1

1o 1150 | 0.4626 | 0.6399 | 30.2+1.5 9.17 | 90.83 1.29 | 2
1250 | 0.1993 | 0.8392 | 24.4+3.5 0.03 | 99.97 1323

1350 | 0.1608 | 1.0000 | 36.1 + 4.4 0.02 | 99.98 1.32 | 4

700 | 0.0813 | 0.0813 | 26.2+5.1 78.24 | 21.76 0021

20 1150 | 0.6327 | 0.7140 | 32.4+0.7 23.01 | 76.99 1.23 ]2
1350 | 0.2860 | 1.0000 | 43.4 + 1.4 16.65 | 83.35 1.31]3

Resultados integrados
Ar PArPAre | Edad (Ma) | *Arca/Arg | % Aram | %A | Ar”P°Ar
1o | 1.679E-07 | 7.45+0.36 | 29.4+1.4 1.15 23.88 | 76.12 | 12374
20 | 1.343E-07 | 8.89+0.19 | 35.0+0.8 1.16 31.68 | 68.32 932.8
TAM-52
vidrio volcanico
Temp. °C | FPAr | ¥Arqm | Edad (Ma) | %" Aram | %™ Ar* | °"Arca/> Arg

600 | 0.1015 | 0.1015 | 17.0 + 19.2 9359 | 6.41 <0.01]1

800 | 0.1905 | 0.2920 | 33.1 +10.1 76.57 | 23.43 0.38 | 2

1o 900 | 0.1858 | 0.4778 | 33.8+10.4 77.80 | 22.20 1.74 | 3
1100 | 0.2976 | 0.7754 | 34.7+6.4 60.44 | 39.56 347 | 4

1350 | 0.2246 | 1.0000 | 57.4+8.8 75.55 | 24.45 2.96 | 5

Resultados integrados

SAr POAr P Are | Edad (Ma) | *"Arca/"Ark | % Aram | % A | A CAr
1o | 5.748E-08 | 9.54+1.18 | 37.6+4.6 2.09 76.67 | 23.33 385.4
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Edad aparente en Ma
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6. TLX-35 biotita

MS-10 calentamiento por pasos
de los experimentos
B 1-exp.t =328 + 05 Ma
[ ]2 exp.t=335+04Ma
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6. TLX-35 biotita

MS-10 calentamiento por pasos de los experimentos

Temp °C FPAr  ®Ar,, EdadenMa % "Ar.., % "Ar* *Arc.f°Arg
800 0.0409 0.0409 372435 82.11 17.89 0.04 1
1°| 900 04113 0.1522 327+12 58.86  41.14 0.01 2
1100 02476 03999 33.4+06 3597 6403 2?2001 3
1200 04407 0.8405 32403 1630 8370 2001 4
1450 01595  1.0000 32.3+07 2414 7586 0.07 5
800 0.0404 0.0404 2354231 8260  17.40 0.05 1
2°| 900 00851 01255 340+14 5594  44.06 0.01 2
1100 02475 03730 34.2+05 3520  64.71 20.01 3
1200 04386 08116 33103 1352 8648  ?20.01 4
1450  0.1884 1.0000 329+ 0.5 2128 7872 0.07 5
Resultados integrados
*Ar “ArPAre EdadenMa  TArc./CArc % Ara. % CAr CArCAr
1° 2122E-06 7.51+011 32.8+05 0.02 39.30 6070 751.9
2" 2190E-06 7.65+008 33.5+04 0.02 36.25 6375 815.2
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7. LGPE-1 Biotita

40

Edad aparente en Ma
W
(=

204+

MS-10 calentamiento por pasos
de los experimentos

Bl 1" exp.t= 304 +0.8Ma
[ 12 exp.t=287+08Ma
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(°Ar / ®Ar), = 291 + 3.0

SumS/(n-2)=48,n= 11
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A “Ar
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7. LGPE-1 biotita

MS-10 calentamiento por pasos de los experimentos

Temp°C F°Ar *Ar,, EdadenMa % "Ar.. % “Ar* YArc./  Arg

800 01321 0.1321 29.3+18 88.44 11.56 2 0.01 1
1° 900 02472 03794 30609 74.08 25.92 2 0.01 2
1100 01814 0.5608 31.0+09 66.22 33.78 2 0.01 3
1200 01937 0.7545 31.8+08 57.07 42.93 2 0.01 4
1500  0.2455 1.0000 29.2+0.8 70.59 29.41 2 0.01 5
700 00435 0.0435 249%51 94.94 5.06 2 0.01 1
825 01795 0.2230 248%13 82.56 17.44 0.01 2
2 925 02119 04349 29.0+09 71.38 28.62 2 0.01 3
1150 02049 0.6398 30.5+08 61.55 38.45 2 0.01 4
1250 02215 0.8613 30.0+07 55.32 44.68 2 0.01 5
1500  0.1387 1.0000 29.8+1.1 62.35 37.65 2 0.01 6
Resultados integrados
“ar Do Ar, Edaden Ma " Arc./ Arc % "Ara. % Ar MArPAr
1° 1.562E-06 7.10+0.17 304 +0.8 2 0.01 7426 2574 398.0

2" 1.581E-06 6.70+0.19 28708 70.01 74.02 25.98 399.2
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MS-10 bulk sample runs

Bl 1 exp. t=304 +1.3 Ma

2 exp. t=283+1.1 Ma

[] vG5400 analisis monograno
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9. TLX-36 plagioclasa

MS-10 calentamiento por pasos de los experimentos

Temp °C FPAr  FAr.. EdadenMa % *“"Ari. %"Ar TAr. Ar

900 0.0754¢ 00754 215:72 7166  28.34 0.52 10t
1°] 1100 02789 023543 27.7+20 2497 6503 277 2
1300 0.3438 0.6982 323+16 2521 74.79 3.36 3
1500 03018 1.0000 331+22 6685 2315 3.60 4
900 0057 0.1057 21551 7060  29.40 0.71 10t
2| 1100 02683 03745 289+20 3195  68.05 3.06 2
1300 0.3583 0.7328 29415 2323  76.77 3.45 3
1500 0.2672 1.0000 28820 5017  49.83 3.59 4
Resultados integrados
Far DarPar,  Edaden Ma YAre/CAre % TArg, % TAr UArftar
1° 3.159E-07 3.28+0.14 304+1.3 3.05 51.36  48.64 575.3
2° 3051E-07 304+012 283+12 3.09 4144 5856 713.0

VG5400 experimentos por fusion laser de monograno de 1-paso

Pwr “ArtPAr. EdadenMa % “CAr.. % "Ar FArc.SAr

6.00 577+020 369+13 2271 77.29 274 117
600 436+x015 27909 5.92 94.08 2.85 2
6.00 448+x021 28713 4.61 95.39 12.17 3
200 411011 263x07 1495 85.05 201 4 |1
200 440+011 28207 8.28 91.72 270 5
200 454+x011 28.0x07 1.71 98.29 258 6
200 450+008 28805 1627 83.73 333 7
200 447+006 286+04 1394 86.06 238 8
200 3986+011 25407 1487 85.13 236 9 |1
700 433+026 27.8+17 37.23 62.77 9.27 10

T fraccion ignorada en el calculo de la edad de isocrona
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9. HUA-23 hornblenda

t=287 1.7 Ma

20 t=306+1.2Ma
Cl 1 exp. t=29.6 + 2.6 Ma
BN 2°exp.t=31.6+1.4 Ma
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9. HUA-23 hornblenda

MS-10 Calentamiento por pasos de los experimentos

Temp. °C | FPAr | ®Argn | Edad (Ma) | %™ Argm | % A [ % Arca/> Arg

800 | 0.0043 | 0.0043 | 61.1 + 334.5 97.30 | 2.70 8.85 |1

10 1100 | 0.1243 | 0.1286 | 34.7 +11.8 70.83 | 29.17 434 (2
1350 | 0.8714 | 1.0000 | 28.7+1.7 36.39 | 63.61 11.99 | 3

2% 1000 | 0.0488 | 0.0488 | 51.4+14.6 86.96 | 13.04 1.39 |1
1350 | 0.9512 [ 1.0000 | 30.6+1.2 75.31 | 24.69 1151 | 2

Resultados integrados

FAr PArPAre | Edad (Ma) | PArca/Arg | % Aram | %A | Ar”PPAr

1o | 7.401E-08 | 7.50 + 0.66 | 29.6 + 2.6 11.03 53.76 | 46.24 549.7
20 | 7.653E-08 [ 8.02+0.36 | 31.6+1.4 11.02 76.95 | 23.05 384.0
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