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Resumen

El Complejo Xolapa en la region de Cacahuatepec-Amuzgos estd constituido por dos
unidades metamorficas fundamentales: a) un complejo meta-igneo, constituido por ortogneises
maficos y cuarzofeldespaticos intercalados con b) un complejo meta-sedimentario compuesto por
paragneises, mica esquistos de granate, meta-grauvacas maficas y marmoles.

Estas unidades en conjunto constituyen una secuencia metamorfica poli-litologica
fuertemente deformada, en cuyo interior se reconocen caracteristicas estructurales (D1) y
mineralogicas tipicas de alto grado metamorfico. Estos elementos anteceden el desarrollo de una
estructura migmatitica compleja que dio lugar una amplia gama de morfologias metatexiticas y
diatexiticas, como resultado de la interaccion entre un proceso de fusion parcial generalizado y un
proceso de deformacion heterogénea sin-anatéctico (D2-D3) que destruyeron parcialmente la
estructura interna pre-anatéctica del complejo metamorfico.

Este basamento metamorfico-migmatitico se encuentra afectado por al menos dos etapas de
deformacion ductil-fragil post-anatécticas (D4-D5+n) que provocan la dislocacion de las estructuras
D3-n generando pliegues, retro-cabalgaduras y zonas de cizalla regionales.

De acuerdo a un analisis litologico-estructural a nivel de afloramiento, a las relaciones
texturales y a las caracteristicas quimicas-minerales de las asociaciones minerales estudiadas, es
posible relacionar cada paragénesis observada a una secuencia de cristalizacion metamorfica que
revela en forma relativa cuatro diferentes etapas de formacion: 1) Progresion; 2) Fusion parcial; 3)
Descompresion y 4) Retrogresion.

Las paragénesis y las estructuras de deformacion pre-anatécticas se encuentran
principalmente en relictos litologicos y mineraldgicos de niveles refractarios. Estas caracteristicas
definen una fase metamorfica de progresion en condiciones minimas de presion de 9 kbar y
temperatura >600 °C, que representa la etapa de cristalizacidon relativamente mas antigua que se
reconoce. De forma sucesiva, la formacion de los neosomas representa una fase de fusion parcial que
define una nueva etapa metamorfica en condiciones de suprasolidus a presion moderada. Esta etapa
evoluciona en su fase tardia con el desarrollo de paragénesis y micro-estructuras de reemplazamiento
que revelan una fase de cristalizacion asociada a una rapida descompresion en condiciones cercanas
al solidus. La aplicacion de métodos termobarométricos en los neosomas permite cuantificar estas dos
etapas de equilibrio migmatitico. La primera etapa ocurre en condiciones de 750-850° C y 7-8 kbar,
que representan las condiciones anatécticas pico. La segunda se desarrolla a 600-700° C y 4-4.5 kbar,

representando las condiciones de reequilibrio a baja presion y temperatura moderada-alta. La entrada



del complejo metamorfico-migmatitico al campo subsolidus ocurre aproximadamente a 667° C, 4.2
kbar. Finalmente, la presencia generalizada de paragénesis minerales y estructuras de deformacion de
baja temperatura revelan el desarrollo heterogéneo de una etapa de retrogresion en condiciones
metamorficas de esquisto verde.

La cuantificacion termobarométrica de estas etapas metamorficas permite definir una
trayectoria P-T-t de tipo orogénica (horaria), que concuerda con las trayectorias obtenidas en otras
porciones del Complejo Xolapa.

Las relaciones de fase, el balance quimico de reacciones anatécticas y los resultados
termobarométricos permiten proponer una serie de reacciones de fusion parcial insaturadas,
desarrolladas principalmente a partir de la deshidratacion-fusion continua de la biotita, del anfibol, o
de ambos, durante las cuales se generaron fundido anatéctico félsico y fases minerales residuales. El
consumo progresivo de las fases minerales anatécticas en presencia de fundido, durante la
descompresion, controla la ocurrencia de cordierita y hercinita, minerales trazadores de la evolucion
migmatitica tardia relacionada al punto méximo de segregacion y acumulacion anatécticas.

La integracion de la informacion geologica y termobarométrica sugiere que el inicio de la
fusion parcial y su correspondiente etapa de deformacion D2 se desarrollaron a una profundidad
aproximada de 30 km y que la etapa tardia, acompainada por una fase compresiva (D3), se desarrolld
durante una fase de rapida descompresion, producida por un levantamiento del complejo
metamorfico-migmatitico equivalente a ~15 km. Estas relaciones revelan un fragmento de la historia

tectonotérmica del Complejo Xolapa, desde su pico térmico hasta el comienzo de su exhumacion.



Abstract

The Xolapa Complex in Cacahuatepec-Amuzgos region is made up of two fundamental
metamorphic units: a) a meta-igneous complex, constituted by mafic and quartz-feldespatic
ortogneises interlayered with b) a meta-sedimentary complex consisting of paragneises, garnet mica
schist, mafic meta-graywackes and marbles.

These units as a whole constitute a highly deformed poly-lithologic metamorphic sequence,
within which structural and mineralogical characteristics typical of high metamorphic grade (D1) are
recognized. These features precede the development of a complex migmatitic structure which
produced a wide range of metatexitic and diatexitic morphologies, as a result of the interaction
between a generalized partial melt process and a syn-anatectic heterogeneous deformation process
(D2-D3) that partially destroyed the internal pre-anatectic structure of the metamorphic complex.

This metamorphic-migmatitic basement is affected by at least two post-anatectic ductile-
fragile deformation stages (D4-D5+n) that produced the dislocation of D3-n structures, generating
folds, back-thrusts and regional shear zones.

According to a lithological-structural analysis at outcrop level, to textural relations and to
chemical-mineralogical characteristics of the mineral assemblages studied, it is possible to relate
every observed paragenesis to a relative metamorphic crystallization sequence of four formation
stages: 1) progression; 2) partial melting; 3) decompression and 4) retrogression.

Pre-anatectic paragenesis and deformation structures are mainly found in lithological and
mineralogical relicts at refractory levels. These features define a progression metamorphic phase at a
minimum of 9 kbar of pressure and temperature >600 °C, which represents the relatively oldest
recognizable crystallization stage. Subsequently, the formation of neosomas represents a partial
melting phase that defines a new metamorphic stage at suprasolidus conditions at moderate pressure.
The latest period of this stage evolved with the development of replacement paragenesis and micro-
structures that indicate a crystallization phase associated to rapid decompression under conditions
close to solidus. Application of thermobarometric methods to neosomes allows quantification of these
two migmatitic equilibrium stages. The first stage occurs at 750-850 °C and 7-8 kbar conditions,
representing the anatectic peak conditions. The second stage develops at 600-700 °C and 4-4.5 kbar,
standing for the low pressure and medium-high temperature re-equilibrium conditions. The
metamorphic-migmatitic complex entrance to the subsolidus field occurs at approximately 667 °C
and 4.2 kbar. Finally, the generalized presence of low temperature mineral paragenesis and

deformation structures indicate the heterogeneous development of a retrogression stage at green-



schist metamorphic conditions.

Thermobarometric quantification of these metamorphic stages allows the definition of an
orogenic type P-T-t path (clockwise), which is in agreement with the paths obtained for other portions
of the Xolapa Complex.

Phase relations, chemical balance of anatectic reactions and the thermobarometric results
allows proposing a series of unsaturated partial melting reactions, mainly developed from the
continuous dehydration-melting of biotite, amphibole or both, during which residual mineral phases
and an anatectic felsic melt were generated. The progressive consumption of anatectic mineral phases
in the presence of melt, during decompression, controls the occurrence of cordierite and hercynite,
which are tracers of late migmatitic evolution, related to the highest point of anatectic segregation and
accumulation.

Integration of geological and thermobarometric information suggests that the onset of partial
melting and its corresponding deformation stage (D2) occurred at a depth of approximately 30 km
and that the late stage, accompanied by a compressive stage (D3), developed during a rapid
decompression period produced by an uplift of the metamorphic-migmatitic complex equivalent to [
15 km. These relations reveal a fragment of Xolapa Complex’s tectono-thermal history, from its

thermal peak to the beginning of its exhumation.
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1. Introduccion

El metamorfismo, la deformacion y el magmatismo son procesos fundamentales durante la
evolucion de los sistemas orogénicos. En particular, cuando la corteza alcanza condiciones de alto
grado metamorfico (p.e. facies anfibolita y granulita), una importante porcion de las rocas
experimenta fusion parcial en menor o mayor grado (Clemens y Vielzeuf, 1987). La fusion parcial, el
transporte y la segregacion de liquidos silicatados neoformados constituyen mecanismos principales
de diferenciacion cortical (Clemens y Vielzeuf, 1987; Vielzeuf et al., 1990) y son procesos
intimamente ligados a la evolucion tectonotérmica de los cinturones orogénicos profundos (Brown,
2001; Vanderhaeghe, 2009).

Desde el punto de vista estructural, la presencia de un fundido de origen anatéctico en la
corteza puede provocar un efecto de debilitamiento cortical, el cual define el estilo estructural del
orogeno y al mismo tiempo precipita la tasa de deformacion (Hollister, 1993; Handy ef al., 2001;
Gordon et al., 2010), dando lugar a una atenuacion reoldgica que se relaciona con el flujo,
levantamiento y exhumacion del mismo (Rushmer, 2001; Beaumont et al., 2001; Rosenberg y Handy,
2005).

En los ultimos afios se ha avanzado considerablemente en el entendimiento de las
implicaciones geodinamicas de la fusion parcial de la corteza (Brown, 2001; Sawyer, 2008;
Vanderhaeghe, 2009; Jamieson y Beaumont, 2011). Este avance conceptual se ha conseguido
esencialmente con base en el estudio del comportamiento reoldgico y petrologico de los sistemas
anatécticos (p.e. White, 2007; Johnson et al., 2008; White, 2008). Se ha valorado la importancia
crucial que significa el estudio del proceso de anatexis y su relacion de retroalimentacion con los
sistemas de deformacion y metamorfismo de la litdsfera continental. Esta interrelacion, en muchos
casos ha llevado a revaluar algunos modelos orogénicos preexistentes (p.e. Gordon et al., 2010). De
modo particular, en la actualidad se asume que un proceso de fusion parcial en la corteza puede
ocurrir en forma diacronica y a través de distintos mecanismos durante el levantamiento y
emplazamiento de un ordégeno. En consecuencia, resulta primordial llevar a cabo estudios integrales
de los complejos migmatiticos a fin de evaluar la influencia de la fusién parcial en contextos
tectonicos y temporales especificos.

El Complejo Xolapa en la margen meridional de México constituye un caso idoéneo para
estudiar los mecanismos de interaccion entre el metamorfismo, la deformacion y la fusion parcial en

el contexto de un sistema convergente activo (Corona-Chavez et al., 2006). Sin embargo, a pesar de
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que en afios recientes diversos autores se han ocupado de la problematica estructural y
geocronologica (p.e. Ducea et al., 2004; Solari et al., 2007; Pérez-Gutiérrez et al., 2009; Cerca et al.,
2009; Valencia et al., 2009), son escasos los trabajos orientados a descifrar su evolucion metamorfica
y entender el proceso de fusion parcial registrado en sus rocas (p.c. Corona-Chavez et al., 2006). De
hecho, muchas de las dificultades y especulaciones en la interpretacion de los datos existentes, asi
como en la reconstruccion de su historia tectonotérmica, nacen en gran parte por el desconocimiento
que prevalece de las relaciones petrologicas y de la gran diversidad de estructuras migmatiticas y de
deformacion de sus unidades litologicas.

Al emprender un proyecto de petrologia metamoérfica en el Complejo Xolapa hubo que
enfrentarse en primera instancia a la carencia de datos geologicos y a la dificultad para realizar una
cartografia por las condiciones geograficas naturales. Este trabajo busca contribuir a resolver parte de
la problematica del Complejo Xolapa por medio de un estudio petrologico y estructural desarrollado
en la region de Cacahuatepec-Amuzgos (Oaxaca). Esta region representa una porcion practicamente
desconocida, cuya posicion geoldgica y tectonica intermedia resulta relevante para poder compararla
con otras regiones previamente estudiadas.

Por la actualidad de su discusion, se incluye en este documento una breve revision conceptual
sobre el proceso de fusion parcial de la corteza terrestre en los sistemas orogénicos. El contenido se
plantea dentro de una metodologia basada en la cartografia sistematica de las unidades litologicas
metamorfico-migmatiticas. Se considera, en principio, la composicion del protolito (para- y orto-
derivados) y se enfatiza la variacion y clasificacion de las estructuras migmatiticas, asumiendo un
proceso dinamico espacio-temporal de fusion parcial, que ha dado como resultado la formacion de
una gran variedad de estructuras migmatiticas. Estas estructuras se relacionan esencialmente con la
sucesiva generacion y movilizacion de fundido anatéctico durante el mismo proceso de
migmatizacion. Asi mismo, para la comprension del proceso metamorfico se ha considerado escindir
en lo posible las estructuras de origen tectonico pre-, sin- y post-metamoérfico y migmatitico.

Las unidades litologicas definidas en campo han sido posteriormente estudiadas en
laboratorio por medio de su analisis petrografico detallado y microanalisis de fases seleccionadas, de
acuerdo a sus relaciones texturales y su posible relacion con la generacion del fundido. Por medio de
diagramas de proyeccion de fase se muestran las relaciones de equilibrio y reaccion, asi como con
base en una serie de calculos termobarométricos y diagramas termodinamicos de fase, se busca la
integracion de la informacion geoldgica para discutir la evolucion metamorfica y algunas de sus
implicaciones tectonicas durante el desarrollo y exhumacion del Complejo Xolapa en la region de

Cacahuatepec-Amuzgos.
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2. Marco teorico

El marco conceptual en torno al proceso de fusion parcial de la corteza (anatexis) y a los
mecanismos de formacion de las migmatitas se ha mantenido en constante desarrollo durante los
ultimos afios y la vision de dichos procesos se ha transformado notablemente desde los trabajos
esenciales de Sederholm (1907), Mehnert (1968) y Ashworth (1985). El estudio de las rocas
anatécticas ha estado relacionado histéricamente con el debate sobre el origen de los granitos y al
proceso de diferenciacion de la corteza continental. Actualmente, el interés por la anatexis se ha
expandido al campo de la geodinamica, y su estudio ha sido parte fundamental en el entendimiento de
la evolucion de la corteza terrestre, en particular de los sistemas orogénicos. La concepcion de la
fusion parcial como un proceso continuo y sin-cinematico a escala regional, ha conducido en los
ultimos afios a una revaloracion de los modelos acerca de la evolucion tectonica de los margenes
convergentes (p.e. Brown, 2001; Vanderhaeghe, 2009) y de la exhumacion de la corteza continental
profunda (Vanderhaeghe y Teyssier, 2001; Whitney et al., 2004).

Los arcos continentales de la Cordillera Norteamericana constituyen vastos complejos
magmaticos-metamoérficos formados durante un proceso complejo de crecimiento continental
relacionado con plutonismo y deformacion, cuyo levantamiento se asocia a una fase de rapida
exhumacion con metamorfismo y fusion parcial contemporaneos (p.e. Whitney et al., 1999; Valley et
al., 2003; Paterson et al., 2004).

El avance en el conocimiento de los ordgenos cordilleranos y de otras secuencias de arco
magmatico continentales similares en el mundo, se basa fundamentalmente en entender a la fusion
parcial como un proceso dindmico, cuyo desarrollo se liga intimamente con los mecanismos de
construccion y/o colapso orogénicos. La descripcion de este escenario tectonomagmatico ha sido
considerado también como marco de referencia para este trabajo, puesto que sus caracteristicas
petroldgicas y estructurales son comparables con las observadas en el complejo Xolapa (p.e. Corona-

Chavez et al., 2006).
2.1 El proceso de fusion parcial
La fusion parcial ocurre cominmente en terrenos metamorficos de alto grado donde las

temperaturas exceden los 700°C y las rocas son propensas a fundirse de manera incompleta

produciendo liquidos silicatados. Este fendmeno provoca un cambio profundo en la constitucion de
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las rocas, transformandolas en forma Fraccion de liquido
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la roca (modificada de Sawyer, 2008).

saturacion casi completo. La redistribucion y
solidificacion del liquido da lugar a la formacion del neosoma y a la destruccion parcial o total del
protolito metamorfico, que es reemplazado por estructuras anatécticas (Sawyer, 2008. Figura 1)

Las microestructuras, las proporciones modales de leucosoma y melanosoma, asi como la
variacion quimica de los minerales en las rocas anatécticas son el resultado de un proceso de fusion
continuo que comprende cuatro principales fases sucesivas: 1) fusion parcial durante la evolucion
progresiva, con segregacion de fundido a pequefia escala; 2) extraccion incompleta del fundido
anatéctico; 3) reaccion retrograda entre el fundido remanente y el residuo de la fusion; 4)
cristalizacion del fundido remanente al alcanzar el solidus y liberacion de fases volatiles (Kriegsman,
2001).

El metamorfismo regional de alto grado y la fusién parcial de la corteza ocurren
predominantemente en condiciones de ausencia de fluidos (Clemens y Vielzeuf, 1987; Vielzeuf y
Schmidt, 2001). Durante el aumento progresivo de la temperatura, la fusion puede ocurrir en distintas
etapas a través de reacciones saturadas o insaturadas en agua (Vielzeuf y Schmidt, 2001; Whitney et
al., 2004). Sin embargo, la baja porosidad de las rocas a profundidad, implica que la fusion se
desarrolle tipicamente en condiciones insaturadas (sin agua libre), a partir de un proceso de
deshidratacion continua de las fases minerales hidratadas (p.e. muscovita, biotita, anfibol, etc.)
(Thompson, 1982; Clemens y Vielzeuf, 1987; Le Breton y Thompson, 1988; Vielzeuf y Holdaway,
1988; Patifio y Johnston, 1991; Skjerlie et al., 1993; Vielzeuf y Montel, 1994; Vielzeuf y Schmidt,
2001).

La fusion experimental de composiciones analogas a rocas naturales ha demostrado la
importancia de las reacciones de deshidratacion-fusion por via de la descomposicion de las micas o el

anfibol durante la anatexis (Brown, 2002 y referencias citadas). Dichas reacciones poseen pendientes

14



de Clapeyron (dP/dT) positivas y pronunciadas, las
cuales al ser proyectadas en el espacio P-T son
comunmente cruzadas durante la evolucion
progresiva presion-temperatura (P-T) de los
complejos metamorficos de alto grado (Figura 2).

En la Figura 2-a se observa un diagrama P-
T cléasico de reacciones de fusion determinadas
experimentalmente (a partir de Thompson, 2000).
Por simplicidad, se muestran so6lo las lineas
univariantes relacionadas a las reacciones de
fusion parcial. El campo de estabilidad de un
fundido anatéctico (o zona anatéctica) se encuentra
térmicamente por encima de la curva de fusion que
produce un granito saturado en H,O. En dicho
campo el fundido anatéctico puede ser generado en
mayor o menor proporcion por gran parte de las
composiciones litoldgicas de la corteza (Brown,
2002).

La pendiente negativa de la curva de
fusion del granito implica que una roca
parcialmente fundida (p.e. punto X, Figura 2-a), en
teoria, no podria migrar hacia niveles corticales
someros (p.e. decremento de presidon) sin entrar
completamente en la zona de subsolidus y en
consecuencia cristalizaria de inmediato. Esto
explica porque las reacciones de fusion saturada
tipicamente no generan inportantes volimenes
graniticos en niveles corticales superficiales. En
contraste, una roca que experimenta una fusion

insaturada (p.e. punto Y, Figura 2-a) y que
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Figura 2. Diagramas P-T que ilustran algunos de los
conceptos generales del proceso de fusion parcial (a partir
de Thompson, 2000 y Brown, 2002). Los detalles de (a) se
explican en el texto del lado izquierdo y (b) se explica en el
apartado 2.3.

contenga una cierta proporcion de liquido, podria sufrir un decremento de presion sin que el neosoma

cristalice totalmente, por lo cual las reacciones de deshidratacion-fusion contribuyen eficazmente a la

generacion de cuerpos graniticos someros.

Las reacciones de fusion parcial insaturada pueden ser atravesadas a lo largo de un ntimero

15



infinito de trayectorias durante la evolucion P-T, pudiendo desarrollarse a partir de un decremento o
un incremento de presion (p.e. retrogresion-progresion, Figura 2-a, trayectorias 1 y 2
respectivamente) a través del tiempo. Ademas, durante el metamorfismo progresivo de un mismo
terreno pueden ocurrir distintas reacciones de fusion y cada reaccion puede ocurrir de manera
sucesiva mientras se incrementa la temperatura y la actividad del H,O (aH,O) disminuye. En rocas
que contienen dos o mas fases hidratadas (p.e. muscovitatbiotita o biotitat+anfibol), la fusion puede
ocurrir a través de la deshidratacion secuencial de cada una de las fases o también a partir de la
deshidratacion simultdnea y continua de todas las fases a través de un intervalo multivariante P-T
(Patifio-Douce y Johnston, 1991; Vielzeuf y Schmidt, 2001). En consecuencia, la composicion
quimica de los fundidos anatécticos (o de los neosomas) generados en cada etapa del proceso
anatéctico puede ser distinta (Patifio-Douce y Johnston, 1991; Carrington y Harley, 1995; Montel y
Vielzeuf, 1997).

Durante las ultimas tres décadas, las relaciones de equilibrio mineral en sistemas anatécticos
han sido investigadas o bien representadas por diversos autores mediante el uso de proyecciones
petrogenéticas en sistemas quimicos ideales (p.e. Wyllie, 1977, Thompson, 1982; Le Breton y
Thompson, 1988; Vielzeuf y Holdaway, 1988; Patifio y Johnston, 1991; Vielzeuf y Montel, 1994;
Carrington y Harley, 1995; Montel y Vielzeuf, 1997; Spear et al., 1999; Vielzeuf y Schmidt, 2001).
Por otro lado, la implementacion de bases tedricas de datos termodinamicos aplicados para calcular
equilibrios minerales hipotéticos representa en la actualidad una herramienta petrologica potente y de
uso relativamente comun, sobre todo a partir del uso de modelos de solucion sofisticados y programas
de computo basados en métodos estadisticos (p.e. THERMOCALC, Powell y Holland, 1988; Perplex,
Connolly, 1990). Estas metodologias han permitido investigar y modelar el metamorfismo de alto
grado, incluyendo el equilibrio suprasolidus de las migmatitas, atendiendo la relacion de equilibrios
multivariantes en sistemas quimicos especificos (White, 2008).

Las reacciones de deshidratacion-fusion se caracterizan por ser reacciones incongruentes, s
decir, producen un liquido silicatado asociado a una serie de minerales peritécticos como productos
solidos tardios de la serie de reaccion (p.e. granate, cordierita, clinopiroxeno y ortopiroxeno). La
Tabla 1 muestra una serie de reacciones simplificadas que ilustra los principios generales del proceso
de deshidratacion-fusion.

La proporcion de fundido anatéctico generado a partir de estas reacciones depende
principalmente de las siguientes variables: a) tipo de roca; b) condiciones de presion y temperatura; c)
contenido de mineral hidratado en la fuente (Clemens y Vielzeuf, 1987); d) composicion del mineral

hidratado; ¢) solubilidad del H,O en el liquido (Vernon, 2008).
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Tabla 1. Ejemplos simplificados de reacciones de deshidratacion-fusion (a partir de Patifio-Douce y Johnston, 1991; Spear
et al., 1999; Vielzeuf'y Schmidt, 2001)

Reaccion Caracteristicas
Ms+Pl+Qtz=Als+Kfs+L Deshidratacion de la Ms en metapelitas de grado metamorfico intermedio, L
rico en Kfs
Bt+Als + Qtz=Grt/Crd + Kfs + L Deshidratacion de la Bt en metapelitas de alto grado sin P1, Grn en mayores
presiones, cordierita en menores presiones y ambos en presiones intermedias, L
rico en Kfs

Bt + Pl + Als + Qtz = Grt/Crd + Kfs + L Deshidratacion de la Bt en metapelitas de alto grado con Pl, Grn en mayores
presiones, cordierita en menores presiones y ambos en presiones intermedias, L
rico en Kfs y P1

Bt+PIl+Qtz=Opx (+Cpx + Grt) + L Deshidratacion de la biotita en metapsamitas feldespaticas y metatonalitas, la
ocurrencia de Cpx y Grt depende de la composicion y de las condiciones P-T, L
rico en Pl y Kfs

Hbl + Qtz =Pl + Opx +Cpx (+ Grt) + L  Deshidratacion de la hornblenda en meta-basaltos y meta-andesitas, la
ocurrencia de Grt depende de la composicion y de las condiciones P-T, L rico
en Pl

Abreviatura de minerales modificada de Kretz, 1983. L=fundido silicatado anatéctico

Por otro lado, la aparicion del fundido asociado a las reaccionens insaturadas implica un
cambio volumétrico en el sistema (AV), el cual ha sido investigado experimentalmente en paragénesis
que contienen muscovita o biotita (Rushmer, 2001) y hornblenda y/o cumingtonita (Rushmer, 1991).
Las reacciones que implican la descomposicion de la muscovita producen incrementos de volumen
positivos (+AV), produciendo deformacion por dilatacion y promoviendo la generacion de
permeabilidad por fracturamiento, lo cual permite una relativa y limitada segregacion magmatica
(segregacion controlada por la reaccion), la cual puede actuar aun sin deformacion tectonica
significativa (Rushmer, 2001, referencias citadas). Por su parte, las texturas de rocas parcialmente
fundidas a partir de la descomposicion de la biotita sugieren que el AV y la deformacion por
dilatacion asociada es insignificante o incluso negativos (Rushmer, 2001). Sin embargo, la
abundancia de biotita en la mayor parte de las meta-pelitas de alto grado puede generar un grado de
fusion de hasta 50%, provocando un cambio reologico abrupto y promoviendo la deformacion
(Clemens y Vielzeuf, 1987).

Por su parte, las reacciones de deshidratacion-fusion de rocas maficas han sido menos
estudiadas que las reacciones en rocas peliticas. Se basan principalmente en la descomposicion o
deshidratacion del anfibol, tipicamente hornblenda pero también cummingtonita y en ocasiones
pueden asociarse a la deshidratacion conjunta de la bioita (Rushmer, 1991). La deshidratacion de la
hornblenda se caracteriza por generar un +AV en el sistema, sin embargo son relativamente variables
dependiendo de la composicion del mineral (Rushmer, 1991, referencias citadas). La fusion de la
hornblenda por si sola puede producir volumenes minimos de >5% a 10% de liquido en rocas

cuarzofeldespaticas y de >2% y hasta 40% en rocas maficas (Clemens y Vielzeuf, 1987).
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2.2 Anatexis y migmatitas en margenes convergentes

La estructura térmica de los margenes convergentes, en particular las zonas de subduccion
continental, se caracteriza por exhibir una depresion de las geotermas como resultado del
hundimiento de una placa litosférica fria por debajo de otra (Figura 3-a). Por otra parte, la evolucion
tipica de una zona de subduccion conlleva un proceso de engrosamiento cortical cominmente
asociado a magmatismo orogénico, apilamiento tectonico y exhumacion, que implica por si mismo la
presencia de un régimen térmico alto en niveles corticales profundos y medios (Figura 3-b). Este
proceso da lugar a un sistema termomecanico balanceado de larga duracion (10-30 Ma, England y
Thompson, 1984; Thompson y Connolly,
1995) que esta generalmente asociado a

un periodo final de colapso orogénico
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Figura 3. Caracteristicas tectonicas y estructura térmica simplificada disipaci(')n de energia mecanica generada
de los margenes convergentes (imagen modificada de Vanderhaeghe, ) )
2010, no publicada). durante la deformacién. La accion

conjunta de dichos mecanismos a través
del tiempo perturba considerablemente la estructura térmica de la corteza (gradiente geotérmico),
desplazando las geotermas hacia la superficie y creando un antiforme térmico (Figura 3-b) (Brown,
2001 y referencias citadas). Esto significa que durante los procesos de engrosamiento, las
temperaturas generadas en niveles intermedios y profundos de la corteza sobrepasan comunmente la
curva de solidus y los campos de estabilidad de las micas y el anfibol (Figura 2) en la mayoria de las

rocas (Brown and Solar, 1998). Sin embargo, la perturbacion de la estructura térmica de la corteza en
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los margenes convergentes puede verse favorecida no solo por un engrosamiento cortical sino
también por otros procesos tectonicos durante el colapso del oréogeno como son un relativo
adelgazamiento cortical (extensién) y magmatismo. Ademas, algunos autores sugieren que un
calentamiento andémalo en los complejos de subduccion puede originarse por la subduccion de
dorsales oceanicas y también como resultado de la conversion de un régimen convergente a uno
transformante (Wakabayashi, 2004 y referencias citadas).

La dinamica de los cinturones orogénicos en los margenes convergentes continentales esta
asociada a un proceso variable de fusion parcial de la corteza, como lo sugiere la presencia y
distribucion de terrenos graniticos-migmatiticos en cratones y cinturones orogénicos en todo el
mundo (Brown, 2001; Clemens, 2006; Vanderhaeghe, 2009). Esta correlacion no puede explicarse de
otra forma sino considerando el efecto que producen las perturbaciones tectonicas de los gradientes
geotérmicos estandar (Thompson y Connolly, 1995), puesto que la corteza continental no se encuentra
fundida en condiciones corticales normales. De hecho, a partir de observaciones geoldgicas y de
estudios geofisicos, diversos autores han interpretado que parte de la corteza continental se encuentra
en un potencial estado de fusion parcial durante los procesos de engrosamiento cortical (Figura 4)

(p.e. Brown, 2001; VanderhaegheyTey551er 2001; Whitney et al., 2004; Vanderhaeghe, 2009).
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Figura 4. Bloque esquematico que muestra la estructura general de una zona de engrosamiento cortical en un margen
convergente continental y su relacion con los procesos de fusion parcial y magmatismo (modificado de Vanderhaeghe,
2009).

La descompresion y en consecuencia el ascenso de algunas porciones corticales profundas
representa uno de los principales mecanismos de fusion parcial de la corteza (Brown, 2001; Whitney
et al., 2004 y referencias citadas). Esto se entiende al considerar la pendiente positiva de las curvas
univariantes de deshidratacion-fusion en el espacio P-T (Figura 2), que durante la exhumacion del
orogeno pueden ser cruzadas desencadenando una serie de reacciones anatécticas sucesivas que

originan el aumento gradual del volumen de liquido, su acumulacion y eventual movilizacion.
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La acumulacion de fundido antéctico en el interior de la corteza implica la presencia de un
nivel reologicamente debilitado (Rushmer, 2001) que afecta el comportamiento mecanico de las rocas
a distintas escalas (Vanderhaeghe, 2009). La atenuacion reologica de capas corticales puede controlar
el estilo de deformacion, asi como la localizacion y la tasa de exhumacion dentro de los orégenos
(Rosenberg y Handy, 2005). A su vez, los mecanismos de segregacion y la distribucion de fundido
anatéctico en la corteza estan fuertemente controlados por la deformacion (Dell’Angelo y Tullis,
1988; Brown, 1994; Rushmer, 2001; Sawyer, 2001), por lo que existe una importante
retroalimentacion entre la fusion parcial, la segregacion de fundido anatéctico y la deformacion
(Brown y Solar, 1998).

En distintas localidades del mundo se han documentado complejos migmatiticos asociados a
paleomargenes convergentes, cuyo origen se relaciona con la perturbacion geotérmica producida por
procesos de colision y orogénesis. Como ejemplo pueden citarse el Coast Complex y el Cascades Belt
en la Cordillera Norteamericana, Fiordland en Nueva Zelanda y Antofagasta en la Cordillera Costera
Sudamericana. En la mayoria de los casos la fusion parcial y el magmatismo en dichos ordgenos estan
intimamente ligados entre si en diferentes etapas de su evolucidon termomecanica (Vanderhaeghe,
2009), ya sea durante la fase de engrosamiento cortical con una subsecuente relajacion térmica y/o
durante un periodo de descompresion isotérmica relacionada a transtension regional (Gordon et al.,
2010). El estudio de estas localidades ha sido fundamental para entender la temporalidad y los
mecanismos de interaccion entre el metamorfismo, la deformacion y la fusion parcial en arcos

magmaticos continentales.

2.3 Exhumacion y trayectorias P-T-t de complejos migmatiticos

El ciclo orogénico de los sistemas convergentes se refiere en general a un proceso continuo de
engrosamiento cortical, seguido de una fase de exhumacion que culmina con la disminucion de la
convergencia y el consecuente colapso del ordgeno (Jamieson y Beaumont, 1989; Brown, 2001;
Vanderhaeghe, 2009). El levantamiento de la corteza continental en los margenes convergentes es el
resultado de la interaccion entre los esfuerzos tectonicos, la fuerza gravitacional y la flotabilidad de
rocas con densidad y viscosidad bajas (p.e. migmatitas), pudiendo ocurrir a través de la combinacion
de cuatro mecanismos principales: 1) fallamiento normal, 2) erosion, 3) adelgazamiento cortical
ductil y 4) plegamiento litosférico (buckling) (Ring et al., 1999; Whitney et al., 2004).

Tipicamente, los complejos migmatiticos son exhumados de forma progresiva a lo largo de
las zonas axiales de cinturones orogénicos relativamente angostos y generalmente se juxtaponen a

unidades corticales superiores a lo largo de zonas de cizalla de bajo angulo generadas durante la
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exhumacion (Schulmann et al. 2008; Gapais et al., 2009; Vanderhaeghe, 2009). Los principales
mecanismos de colapso orogénico y su relacion con la exhumacion de complejos gnéisicos y
migmatiticos han sido revisados recientemente por Whitney et al. (2004), Schulmann et al. (2008) y
Vanderhaeghe (2009). Estos complejos se caracterizan cominmente por registrar trayectorias de
descompresion cuasi isotérmicas de alta temperatura (posterior al pico termico) y por exhibir
evidencias de fusion parcial progresiva (Brown, 2002; Whitney et al., 2004). Este tipo de trayectoria
presion-temperatura-teimpo (P-T-t), conocida también como “trayectoria horaria” (clockwise path), es
tipica de una amplia variedad de terrenos metamorficos originados por subduccion, incluidos los
terrenos con asociaciones metamorficas de tipo barroviano (Stuwe y Sandiford, 1994; Brown, 2001) e
implica tasas de deformacion y exhumacion altas a lo largo de zonas de cizalla a gran escala (Gapais
et al., 2009).

La evolucion migmatitica durante la exhumacion, estd influenciada por diversos factores
como son: a) la trayectoria P-T-t en relacion a la topologia de los campos de equilibrio en el sistema
(p-e. pendientes de reacciones univariantes), b) la tasa de enfriamiento y c) la disponibilidad de fases
volatiles para las reacciones retrogradas. En trayectorias P-T-t aproximadamente isobaricas las
reacciones de deshidratacion-fusion que ocurren durante la historia progresiva pueden revertirse
durante la exhumacion (retrogresion) (Kriegsman, 2001; Brown, 2002; trayectoria 1 2-b). Sin
embargo, el proceso retrogrado no puede ser completamente reversible debido a la baja probabilidad
de que la trayectoria cruce el mismo punto de la curva de reaccion tanto en la progresion como en la
retrogresion (Kriegsman, 2001). De hecho, en la evolucion retrograda de trayectorias P-T horarias las
reacciones metamorficas son distintas a las ocurridas durante la historia progresiva, atn si se cruza la
misma linea univariante (Brown, 2002; trayectoria 2 Figura 2-b).

Las transformaciones metamorficas durante la exhumacion y sucesiva retrogresion de las
rocas anatécticas estan ampliamente controladas por la interaccion entre los fundidos anatécticos y las
porciones residuales de los neosomas (Kriegsman, 2001). La escala en la cual la segregacion de
fundido ocurre, en relacion a una cierta escala de difusion, es fundamental durante la evolucion
retrograda de las migmatitas (White y Powell, 2010). La mineralogia, la quimica mineral y las
relaciones texturales dependen en gran medida de dichas interacciones (Kriegsman, 2001; White y
Powell, 2010), que a su vez tienen implicaciones significativas en la cuantificacion de las condiciones
fisicas del proceso migmatitico (Kriegsman y Hensen, 1998; Kriegsman, 2001).

El entendimiento actual del proceso fusion parcial de la corteza, conseguido esencialmente
con base en el estudio del comportamiento reoldgico (Brown, 2001; Vanderhaeghe, 2009; Jamieson y
Beaumont, 2011) y petrologico de los sistemas anatécticos (p.e. White, 2007; Johnson et al., 2008;

Sawyer, 2008; White, 2008) ha permitido la revaloracién de sus implicaciones geodinamicas en los

21



ambientes orogénicos. Ademas, los avances en la precision de los geotermobarémetros (p.e.
Holdaway, 200, 2001; Dale et al., 2000; Pattison et al., 2003; Kaneko y Miyano, 2004; Wu y Cheng,
2006 ) y el uso de bases de datos internamente consistentes (Powell y Holland, 1988; Holland y
Powell, 1990; Berman y Aranovich, 1996) han permitido mejorar considerablemente la
cuantificacion de las condiciones fisicas del metamorfismo granulitico y del proceso de fusion parcial
(Harley, 1998; Brown, 2007; Powell y Holland, 2008). La determinacion de las condiciones P-T y de
la evolucion P-T-t de rocas granuliticas y migmatiticas se ha vuelto fundamental para evaluar (o en
ciertos casos reevaluar) los modelos tectonotérmicos aplicados a basamentos metamorficos de alto
grado (Harley, 1998 y referencias citadas). Discernir su historia de enterramiento, residencia a
profundidad y exhumacion, es ademas esencial para plantear nuevos modelos de orogénesis y

entender la diferenciacion de la corteza continental (Brown, 2002).
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3. Marco geoldgico regional

3.1 Contexto tectonoestratigrafico del Complejo Xolapa

La porcion centro-oriental de la provincia fisiografica de la Sierra Madre del Sur (SMS) esta
constituida por un mosaico de unidades tectonoestratigraficas definidas en base a contrastes
petrologicos, estratigraficos y estructurales (Campa y Coney, 1983; Sedlock et al., 1993). Las
diferencias en edad y evolucion metamorfica-tectonica de los basamentos de estas unidades, han
permitido definirlos como bloques corticales distintos (Campa y Coney, 1983) y se considera que han
sido amalgamados a lo largo de la margen continental norteamericana durante el Paleozoico y el
Mesozoico.

En afios recientes, el creciente aumento de trabajos geologicos y en particular
geocronologicos ha permitido replantear la definicion de algunas unidades tectonoestratigraficas y ha
abierto un intenso debate acerca de los limites de los terrenos meridionales y de su relativa
connotacién aloctona (p.e. Keppie, 2004, Centeno-Garcia et al., 2008).

Para fines puramente descriptivos y con la finalidad de contextualizar geologicamente al
Complejo Xolapa, se seguira la subdivision clasica propuesta por Campa y Coney (1983). De acuerdo
con esta propuesta, los conjuntos litolégicos comprendidos entre la falla de Oaxaca y el borde
pacifico mexicano se agrupan en los terrenos Oaxaca, Mixteco y Guerrero, los cuales estan
delimitados por fallas regionales y se yuxtaponen al borde norte del terreno Xolapa (Figura 5). A
continuacion se presenta una sintesis de las caracteristicas principales de las rocas de basamento de

dichos terrenos.

3.1.1 Terreno Oaxaca

El terreno Oaxaca se ubica en la porcion oriental de la SMS (Figura 5), su limite oriental lo
representa la falla de Oaxaca, mientras que al occidente esta limitado por la falla de Caltepec. El
basamento del terreno Oaxaca esta constituido por el Complejo Oaxaqueiio (Ortega-Gutiérrez, 1981),
que representa una porcion de corteza continental media-inferior y constituye la exposicion de rocas
precambricas mas grande de México.

De acuerdo con una correlacion regional, basada en afloramientos dispersos de rocas
similares (p.e. gneis Novillo, gneis Huiznopala y Complejo Guichicovi) y en xenolitos de distintas

localidades, Ortega-Gutiérrez et al. (1995) proponen una extension continental del Complejo
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Oaxaqueio denominada Oaxaquia, la cual podria representar una elemento cratdénico en México a
partir del Tridsico Tardio (Ortega-Gutiérrez et al., 1995; Dickinson y Lawton, 2001).

El Complejo Oaxaquefio esta formado por paragneises, ortogneises, anortositas y gabros con
metamorfismo en facies de granulita (Ortega-Gutierrez, 1981; Keppie et al., 2003; Solari et al.,
2003), las condiciones minimas del pico metamorfico han sido calculadas en 73545 °C 'y 7.7+0.1 kbar
(Solari et al., 2004). Las edades de los protolitos del complejo oscilan entre 1150 y 1012 Ma (Keppie
et al., 2003) lo que, junto con sus caracteristicas petroldgicas, le confiere una clara afinidad
grenvilliana. Mientras tanto, la edad de metamorfismo ha sido definida entre 979-998 Ma (Keppie et
al., 2003; Solari et al., 2004) y se ha documentado un evento tectonotérmico anterior alrededor de 110
Ma (Solari et al., 2003). Los estudios estructurales preliminares desarrollados en dicho complejo
sugieren que ha sido afectado unicamente por una fase de deformacion (Kesler y Heath, 1970) y su
estructura se ha mantenido aparentemente simple. Sin embargo Solari et al. (2003) sugiere una
historia de deformacién mas compleja relacionada a los dos eventos tectonotérmicos mayores.

El limite occidental del complejo (falla de Caltepec) se caracteriza por presentar un contacto
tectonico con el terreno Mixteco, en el cual el basamento grenvilliano oaxaquefio se sobrepuso por
encima del Complejo Acatlan a partir de un sistema de cizalla dextral durante la conformacion de la
Pangea en el Pérmico temprano (Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002; Elias-Herrera et al., 2005).

Las rocas del Complejo Oaxaqueiio estan cubiertas en forma discordante por rocas volcanicas
y sedimentarias con edades que van del Cambrico al Cenozoico (Pantoja-Alor, 1970; Carrillo-

Martinez y Martinez, 1983; Lopez-Ticha, 1985; Martiny et al., 2000).

3.1.2 Terreno Mixteca

El terreno Mixteca se ubica en la porcion central del la SMS (Figura 5) y esta limitado por la
falla de Caltepec al oriente y por la falla de Papalutla al occidente (Ortega-Gutiérrez et al., 1981;
Campa y Coney, 1983). Su basamento esta constituido por el Complejo Acatlan de edad paleozoica,
caracterizado por una secuencia de rocas metamorficas polideformadas que incluye esquistos
peliticos, esquistos verdes, meta-granitoides, migmatitas y porciones ofioliticas eclogitizadas
(Ortega-Gutiérrez, 1978; Ortega-Gutiérrez et al., 1999; Talavera et al., 2005).

El Complejo Acatlan fue originalmente dividido en dos unidades tectonoestratigraficas
principales, separadas por una cabalgadura con vergencia al oeste: a) el grupo Petlalcingo, de origen
esencialmente sedimentario, con caracter autoctono y con bajo grado metamorfico (Formaciones
Magdalena, Cosoltepec y Chazumba); y b) el grupo Piaxtla, de caracter aloctono y con el registro de
un evento metamorfico de alta presion (Formaciones Xayacatlan y Esperanza, Ortega-Gutiérrez,

1978, 1999).
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Estudios estructurales, estratigraficos y geocronologicos recientes (p.e. Talavera et al., 2005;
Barley, 2006; Nance et al., 2006, Keppie et al., 2008) han permitido reconstruir con mayor detalle y
reinterpretar la evolucion tectonica de dicho complejo, la cual puede ser sintetizada de la siguiente
forma: 1) depdsito de rocas clasticas en un margen pasivo y actividad magmatica bimodal de tipo rift
durante el Ordovicico, 2) metamorfismo y deformacion de alta presion relacionada a la subduccion
del grupo Piaxtla ~345 Ma, 3) exhumacion del grupo Piaxtla y emplazamiento sobre la Formacion
Cosoltepec en condiciones metamorficas de esquisto verde, 4) deposito y deformacion de la
formacion Tecomate (290-275 Ma) durante un evento transpresivo, 5) intrusiones plutonicas durante
el Pérmico temprano, 6) deposito de las unidades siliciclasticas Chazumba y Magdalena, 7)
deformacion regional permo-tridsica que sobrepone la Formacion Cosoltepe sobre las formaciones
Chazumba y Magdalena (Barley, 2006; Nance et al., 2006; Keppie et al., 2008).

Segun Nance et al. (2006), los eventos orogénicos mayores registrados en el Complejo
Acatlan estan relacionados a una interaccion compleja entre Laurencia y Gondwana antes y durante la
conformacion de la Pangea. La deformacion de la falla de Caltepec, representa aparentemente la zona
de sutura a lo largo del margen del Complejo Oaxaquefio y pudo haberse desarrollado a partir del
Pérmico temprano (Elias-Herrera y Ortega-Gutiérrez, 2002). A la exhumacion del grupo Piaxtla y a la
subsecuente deformacion del Complejo Acatlan bajo condiciones metamorficas de esquistos verdes,

prosiguid una fase de deformacion relacionada a la convergencia sobre la margen paleo-Pacifica de

Pangea (Barley, 2006; Nance ef al., 2006).
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Figura 5. Mapa simplificado del sur de México que muestra el contexto tectonoestratigrafico del Complejo Xolapa. Se
observan la distribucién de las rocas de basamento y las estructuras regionales que delimitan a los distintos terrenos
(modificado de Campa y Coney, 1983 y Tolson, 2005).
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3.1.3 Terreno Guerrero

Las secuencias volcano-sedimentarias mesozoicas expuestas a lo largo del sur-occidente de
Meéxico (Figura 5) han sido tradicionalmente agrupadas bajo el nombre de terreno Guerrero (Campa y
Coney, 1983; Talavera-Mendoza y Guerrero-Suastegui, 2000; Dickinson y Lawton, 2001; Centeno-
Garcia et al., 2003, Martini, 2008), el cual se compone esencialmente de sucesiones sedimentarias,
volcanicas submarinas y localmente subaéreas, cuya edad va desde el Jurasico (Titoniano) hasta el
Cretacico Tardio (Cenomaniano) (Centeno-Garcia et al., 2008).

La compleja estratigrafia del terreno ha llevado a considerarlo un terreno compuesto, formado
por al menos cinco sub-terrenos denominados: Zihuatanejo, Arcelia, Teloloapan, Tahue y Guanajuato
(Centeno-Garcia et al., 2008 y referencias citadas). Sin embargo, los subterrenos que se encuentran
espacialmente relacionados al terreno Xolapa son los tres primeros, mismos que han sido
considerados como las unidades principales del terreno por algunos autores (p.e. Martini, 2008 y

referencias citadas).

El subterreno Zihuatanejo esta formado por ensambles asociados a secuencias de piso oceanico
del Triasico Tardio-Cretacico medio (Centeno-Garcia et al., 2008 y referencias citadas) que
aparentemente fueron acrecionados durante el Jurdsico Temprano y constituirian complejos de
subduccion de acuerdo a Centeno-Garcia et al., 2008. Estas rocas se encuentran cubiertas por una
serie de secuencias volcanico-sedimentarias marinas del Jurasico Superior-Cretacico Superior con
tipica afinidad de arco subaéreo. El subterreno Arcelia se caracteriza por presentar rocas volcanicas
con afinidad de arco asociadas con rocas basalticas con firmas geoquimicas de basaltos MORB, OIB
y IAB. El subterreno Teloloapan estd constituido por flujos de lava submarina de composicion
andesitica-basaltica relacionados a un arco de islas de edad Cretacico Temprano, e intercalados con
calizas y rocas volcanoclasticas marinas superficiales (Centeno-Garcia et al., 2008 y referencias
citadas).

Los afloramientos de rocas mas antiguas dentro del terreno Guerrero son escasos, la presencia
o ausencia y el posible origen de un basamento cristalino antiguo estan atn en discusion. Las rocas
consideradas como basamento se encuentran expuestas de forma intermitente entre la region de
Tumbiscatio, Zihuatanejo y el subterreno Teloloapan y se reconocen como: Complejo Arteaga,
Complejo Las Ollas, secuencia metamorfica de Tzitzio, Formacion Rio Placeres y esquisto Tejupilco
(Martini, 2008).

Centeno-Garcia et al. (2008) proponen que las rocas de los complejos Arteaga, las Ollas y las
secuencias de Tzitzio y Rio Placeres representan el registro sedimentario de un mismo abanico
turbiditico depositado durante el Tridsico a lo largo de la margen continental occidental de Oaxaquia.

El metamorfismo y la deformacion de dichas secuencias ocurrié durante el Jurasico Temprano a
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través de la acrecion de un arco insular intraoceanico (Martini, 2008 y referencias citadas).

El terreno Guerrero registra una serie de procesos complejos a gran escala, relacionados a una
subduccion que ha sido influenciada por desplazamientos de translacion y por la apertura de cuencas
o rifting, los cuales en conjunto podrian implicar una serie de acreciones al continente (Centeno-
Garcia et al., 2008). Sin embargo, la paleogeografia y evolucion geodinamica de este terreno ha sido

materia de debate durante las ultimas tres décadas (Martini, 2010 y referencias citadas).

3.1.4 Terreno Xolapa

Uno de los elementos mas sobresalientes de la geologia del sur de México es la presencia de
una extensa franja de rocas cristalinas a lo largo de la costa meridional del Pacifico, entre los estados
de Guerrero y Oaxaca (Figura 5; Ortega-Gutiérrez, 1981), definida como terreno Xolapa por Campa y
Coney (1983; Terreno Chatino en Sedlock et al., 1993). El terreno esta constituido por un cinturén
pluténico-metamorfico que define una franja de ~600 km de largo desde Zihuatanejo hasta Huatulco
(Campa y Coney, 1983). Se encuentra limitado al norte por los terrenos Oaxaca, Mixteca y Guerrero,
mientras que al sur se extiende hasta la trinchera del Pacifico (Figura 5). Las relaciones de contacto
con dichos terrenos han sido consideradas de tipo tectonico, las cuales se caracterizan por la presencia
recurrente de zonas extensas de cizalla y de batolitos granodioriticos (p.e. Sabanero, 1990; Riller et
al., 1992; Tolson et al., 1993), cuya cronologia sugiere una deformacion progresiva en el tiempo,
desde el noroeste hacia el sureste (Tolson, 2005).

El terreno Xolapa ha sido objeto de numerosos estudios geologicos desde los afios sesentas,
motivados principalmente por las caracteristicas de su posicion tectonica, tratandose de definir su
significado geodinamico en el contexto de la evolucion de las placas Norteamericana y del Caribe.
Distintos autores (p.e. Moran-Zenteno, 1992; Herrmannn ef al., 1994; Corona-Chavez, 1997) han
resaltado una posicion estructural yuxtapuesta respecto a los terrenos que lo delimitan. Esta geometria
y el estilo estructural similar al patrén tectonico del sistema Polochic-Motagua, asi como sus
contrastes petrologicos-cronoldgicos con los terrenos septentrionales revelan un origen incierto en
relacion con Centroamérica y la placa del Caribe (Karig et al., 1978; Moran-Zenteno, 1992; Schaaf et
al., 1995). Asi mismo, sobresale su relativo caracter truncado al sur, donde una serie de plutones
eocénicos se encuentran a ~50 km de la trinchera pacifica (Moran-Zenteno et al., 2005).

Desde el punto de vista estratigrafico, el terreno Xolapa aparentemente carece de una
cobertura sedimentaria o volcanica, con excepcion de depoésitos sedimentarios miocénicos en la
region submarina de Acapulco-Punta Maldonado (Bellon et al., 1982) y/o de depositos continentales

o terrazas marinas mal consolidados de edad reciente (Figura 6). El terreno Xolapa puede ser
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dividido, basicamente, en dos unidades litotectonicas fundamentales: a) una unidad plutonica-
metamorfica de basamento, constituida por el Complejo Xolapa (De Cserna, 1965; Ortega-Gutiérrez,
1981; Alaniz, 1988), que representa la unidad mas antigua del terreno y se compone de una secuencia
meta-sedimentaria y meta-ignea intensamente deformada, que ha registrado en forma diversa un
evento metamoérfico de mediano a alto grado y fusion parcial heterogénea; b) una unidad plutdnica,
ampliamente distribuida, de granitoides cenozoicos escasamente deformados y no metamorfizados

(Guerrero-Garcia et al., 1978; Moran-Zenteno, 1992).
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Figura 6. Esquema cronoestratigrafico que muestra los principales eventos tectonotérmicos del terreno Xolapa. Explicacion
en el texto.
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La unidad pluténica cenozoica representa un arco magmatico continental desarrollado durante
el Eoceno-Mioceno (Figura 6) y ha sido emplazado en profundidades relativamente someras en el
basamento metamoérfico (Moran-Zenteno et al., 1996), por lo cual, ambos constituyen unidades
genéticamente independientes. Sin embargo, parece haber consenso en que el magmatismo de tipo
arco del terreno Xolapa estuvo activo desde el Jurasico y ha tenido multiples episodios durante el
Cretacico y hasta el Oligoceno (p.e. Moran-Zenteno, 1992; Herrmann et al., 1994; Ducea et al, 2004;
Solari et al., 2007; Pérez-Gutiérrez et al., 2009; Valencia et al., 2009; Figura 6).

Por otro lado, aunque la mayoria de los autores coincide en la existencia de un tinico evento de
fusion parcial generalizada, el cual es responsable en gran parte de la estructura metamorfico-
migmatititica del Complejo Xolapa, bajo forma de un basamento relativo dentro del terreno, la edad
del pico metamorfico en relacion con una serie de eventos de deformacion anteriores y
contemporaneos al evento principal de metamorfismo y migmatizacion continua todavia en discusion
(Figura 6; Moran-Zenteno, 1992; Herrmann et al., 1994; Corona-Chavez et al., 2006; Solari et al.,
2007; Pérez-Gutiérrez et al., 2009).

3.2 Complejo Xolapa

El Complejo Xolapa representa la unidad plutonico-metamorfica con mayor area de
exposicion en México (Figura 5; Ortega-Gutiérrez, 1981; Campa y Coney, 1983). Constituye un
basamento cristalino de corteza media-inferior y representa un arco magmatico continental del
Jurasico-Cretacico (Ortega, 1981; Moran-Zenteno, 1992; Herrmannn, 1994; Corona-Chavez et al.,
2006). El Complejo Xolapa se caracteriza por la presencia de una amplia variedad de litologias
metamorficas de mediano y alto grado, con asociaciones minerales tipicas de la facies de anfibolita
(St+Ky+Ms+Grt') y granulita de moderada presion (Grt+Sil+Kfs) a baja presion (Crd+Spl+Sil+Cn),
asi como por el desarrollo de una gran diversidad de estructuras migmatiticas relacionadas con un
proceso heterogéneo de generacion de neosoma y de sucesiva segregacion anatéctica sin-tectonica

(p.e. Corona-Chavez et al., 2006).

3.2.1 Trabajos previos
La secuencia metamorfica del terreno Xolapa fue descrita por primera vez por De Cserna
(1965) en el transecto entre Tierra Colorada y Acapulco como una secuencia esencialmente meta-

sedimentaria, intrusionada por cuerpos deformados de distintas composiciones y la denomina

! Abreviatura de minerales basada en Kretz, 1983.
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Complejo Xolapa. Afos después, Sanchez-Rubio (1972) y Ortega-Gutiérrez (1981) describen
secuencias similares, en las regiones de Puerto Escondido y Pinotepa Nacional respectivamente,
resaltando su cardcter migmatitico. Esto permite a Ortega-Gutiérrez (1981) proponer una correlacion
regional a gran escala que amplia considerablemente los limites del complejo. A partir de entonces el
Complejo Xolapa es interpretado como la porcidn meso-cortical de un arco magmatico.

Algunos otros estudios detallados sobre las caracteristicas litologicas del complejo
metamorfico se llevaron a cabo en los afios ochenta en la Barranca de Xolapa y sobre el rio La
Sabana, por Alaniz-Alvarez (1988) y Victoria-Morales et al., (1988) respectivamente. Alaniz-Alvarez
y Ortega-Gutiérrez (1993) describen las caracteristicas petrologicas de la secuencia meta-
sedimentaria de la Barranca de Xolapa, asi como sus relaciones estructurales intrusivas post-
metamorficas. Estos autores distinguen dos fases de deformacion ductil, una de caracter sin-
metamorfico en facies de anfibolita y una de plegamiento post-metamorfico. Sin embargo, los
primeros estudios estructurales del terreno Xolapa fueron llevados a cabo por Sabanero-Sosa (1990) y
Robinson et al. (1989, 1990). La relevancia de estos trabajos radica en que aportaron elementos para
una primera discusion estructural en el contexto de la evolucion tectonica de la margen
norteamericana y de la zona del Caribe. Posteriormente, otras contribuciones importantes se refieren a
los estudios estructurales-tectonicos realizados en los limites con los terrenos Mixteca y Oaxaca, en
las zonas miloniticas de Tierra Colorada y Huatulco (Riller et al., 1992 y Tolson et al., 1993). En
estos trabajos se discutieron aspectos relacionados al posicionamiento tectonico y exhumacion del
terreno en el contexto de un proceso orogénico complejo y vinculado a la evolucion tectonica del

Pacifico.

En la misma época, Moran-Zenteno (1992) investigd los aspectos isotopicos y la
geocronologia de las rocas metamorficas y plutonicas del terreno Xolapa en las regiones de Tierra
Colorada, Acapulco y Cruz Grande. Por medio de una cartografia regional, el autor detectdo un
episodio magmatico de edad Jurasico Tardio-Cretacico Temprano (~130 Ma), representado por los
ortogneises y/o “granitoides deformados” del Complejo Xolapa, asi como por medio de los analisis
isotopicos de Rb/Sr y Sm/Nd identifico que las rocas del Complejo Xolapa presentaban una
componente cortical de edad proterozoica y paleozoica. Con este criterio cartografico elemental
documentd una fase de plutonismo post-metamorfica de edad Eoceno-Oligoceno, separando por

primera vez estos cuerpos plutonicos del complejo metamorfico de Xolapa (Figura 7-¢).

Herrmann et al. (1994) presentaron una contribucion con nuevos datos geocronoldgicos e
isotopicos de U/Pb en concentrados de zircones. Estos autores verificaron la presencia de una

componente continental proterozoica en zircones heredados de las rocas de basamento y sugirieron un
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origen relacionado a los complejos Acatlan y Oaxaquefio. Por lo tanto, se proponia una posicion

tectonica y evolucion relativamente autoctona para el terreno Xolapa.

Posteriormente, los estudios realizados en el terreno Xolapa se concentraron en sintetizar e
interpretar los datos geocronoldgicos y geoquimicos de las secuencias plutdnicas del Eoceno-
Mioceno (Schaaf et al., 1995). Estos estudios revelaron un relativo diacronismo de NO a SE en las
edades de enfriamiento de los plutones, desde Puerto Vallarta hasta Chiapas. Asi mismo, dentro de la
linea de costa del terreno Xolapa se verifico la misma tendencia con una variacion de 35 a 25-18 Ma
entre Zihuatanejo y Huatulco, en donde la profundidad de emplazamiento de los plutones varia de 13
a 20 km de profundidad (Moran-Zenteno et al., 1996; Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno 1996). Las
pequenas diferencias detectadas entre las edades obtenidas, su profundidad de emplazamiento y la
posicion de la cobertura volcanica ubicada a >70 km de distancia de la linea de costa, sugieren que
esta franja magmatica registr6 una tasa de enfriamiento relativamente rapida, asi como un proceso de
levantamiento y exhumacion acelerados durante el Mioceno Tardio. Estos autores consideran que
estas relaciones tectonomagmaticas estuvieron relacionadas a una importante componente de erosion
basal o erosion por subduccion (Moran-Zenteno ef al., 1996; Tolson, 1998; 2005).

Corona-Chavez (1997) llevé a cabo un trabajo de cartografia petrologica-estructural y los
primeros calculos termobarométricos del Complejo Xolapa en la region de Puerto Escondido-Puerto
Angel. Por primera vez se discutid la relacion entre el proceso metamorfico y la deformacion,
revisandose con especial interés el rol del evento anatéctico durante la evolucion del complejo. El
autor define las condiciones del proceso metamorfico-migmatitico, determinando un pico térmico con
temperaturas entre 830 °C y 900 °C y presiones de 6-9 kbar, y argumenta un proceso continuo de
fusion parcial a través de reacciones de deshidratacion-fusion. Asi mismo, propone una trayectoria P-
T-d con un loop clasico orogénico. Posteriormente Corona-Chavez et al. (2006), basandose en los
mismos datos, discuten la evolucion tectonotérmica del Complejo Xolapa en su porcion oriental y sus
implicaciones en la evolucion del margen Pacifico del sur de México. Los autores sefialan que las
relaciones de metamorfismo y cronologia de deformacion en la region de Puerto Escondido-Puerto
Angel (Figura 7) sugieren que el Complejo Xolapa evoluciondé como un orégeno acrecional a partir
de un proceso metamorfico-migmatitico sin-cinematico de alto grado. Su evolucion daria origen en
forma progresiva a la generacion de la amplia diversidad de estructuras migmatiticas que lo
caracterizan, mismas que serian deformadas en forma progresiva al acrecionarse durante un evento de
plegamiento y cabalgaduras desarrollados en un régimen transpresional dictil-fragil.

La documentacion de la trayectoria P-T de tipo acrecional relacionada a un proceso de
anatexis sin-tectonica propuesta por Corona-Chavez op. cit., excluiria en principio algunas

especulaciones e interpretaciones de un metamorfismo relacionado a una extension continental
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(Robinson et al., 1989). Por otro lado, su caracter orogénico semejante a otras secuencias de arco

magmatico continentales de afinidad cordillerana (Whitney et al., 2003), abriria de nuevo Ia

posibilidad de una hipotesis de relativa aloctonia y/o relacion incierta para el basamento del Complejo

Xolapa.
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Las zonas milioniticas de Chacalapa y La Venta han sido estudiadas por Tolson (2005) y Torres de Ledon (2005)

respectivamente.
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En forma casi contemporanea, Ducea y colaboradores (2004) llevaron a cabo un estudio
geocronologico empleando el novedoso método de U-Pb en zircones individuales, reportando edades
cenozoicas y mesozoicas en rocas graniticas y gnéisicas, a lo largo de tres transectos norte-sur del
terreno (Figura 6 y Figura 7-a). A pesar de presentar solo datos aislados, estos autores reportan una
seriec de gneisess de edad pérmica (272 £10 Ma) y confirmarian la presencia de dos secuencias
magmaticas de arco, una del Jurasico Inferior (~160 Ma) (Guerrero-Garcia, 1979) y otra del Cretacico
Inferior (~130 Ma) (Moran-Zenteno, 1992; Herrmann et al., 1994). Asi mismo, confirmarian las
edades del Grenvilliano (~1.1 Ga) relacionadas a zircones heredados en ambas secuencias

magmaticas.

Recientemente y con base en estudios estructurales y geocronoldgicos, Torres De Ledn
(2004) y Solari et al., (2007), discuten las implicaciones tectonicas de la evolucion magmatica y
estructural de la region de Tierra Colorada. Estos trabajos documentan cuatro eventos de
deformacion, en particular una fase de acortamiento con vergencia hacia el norte durante el Cretacico
Tardio al Paleoceno, asi como la presencia de varios episodios de magmatismo de arco desde el
Mesozoico. Solari et al., (2007) documentaron el granito El Pozuelo de 129 Ma, en la region de
Tierra Colorada, el cual carece de evidencias de deformacion anterior a ~45 Ma, asi como de indicios
de fusion parcial, argumentando de esta forma una edad de >129 Ma para el evento de
migmatizacion.

Sucesivamente, Pérez-Gutiérrez (2005) y Pérez-Gutiérrez et al. (2009) llevaron a cabo un
estudio estructural, geoquimico y geocronologico para el Complejo Xolapa en la region de Tierra
Colorada-Acapulco (Figura 7). Estos autores reconocen tres fases de deformacion ductil relacionadas
al proceso metamorfico-migmatitico y reportan una edad de ~133 Ma para el mismo, coherente con la
cronologia sugerida por Solari et al. (2007). Asi mismo, documentan una edad de cristalizacion de
~178 Ma para un ortogneises migmatitico. Concluyen que la migmatizacion del Complejo Xolapa,
podria entonces representar la colision entre dicho complejo y la margen norte del bloque Chortis
durante el Neocomiano y que estaria asociada con el metamorfismo de alta presion del melange de
Motagua.

Valencia y colaboradores (2009) llevaron a cabo un estudio geocronologico en la porcion
occidental de terreno Xolapa en el limite entre los terrenos Xolapa y Guerrero. El analisis de nucleos
heredados en zircones indica que el magmatismo del Complejo Xolapa estuvo activo desde el
Jurasico, como lo sugieren Solari et al. (2007), y tuvo multiples episodios durante el Cretacico

(Figura 6).
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Finalmente, mediante la construccion de un modelo analdgico y con base en la compilacion
de la informacidon geologica disponible, Cerca er al. (2009) sugieren que una fase transpresiva
cenozoica dio lugar a un proceso orogénico y probablemente a la exhumacion temprana del complejo
Xolapa. La mayor parte de la exhumacion, sostienen los autores, estuvo relacionada al

desacoplamiento mecanico lateral durante y después de los picos magmaticos del Eoceno-Oligoceno.

En suma, el registro de los estudios realizados en el Complejo Xolapa nos muestra que después
de su primera descripcion en los afios sesentas y de esporadicos trabajos posteriores, se requirieron
mas de veinte afios (fines de los ochentas) para que despertara de nuevo el interés por su estudio. El
avance mas importante en su conocimiento, concepcion y significado geoldgico se llevd a cabo
durante la década de los noventas. A fines de la ultima década del presente siglo se han llevado a cabo

algunos avances, en particular con nuevos muestreos y obtencion de datos geocronoldgicos.

Con base en los trabajos realizados en el Complejo Xolapa se considera que existen teorias
antagonicasy se mantienen aun diversas discusiones relacionadas con: 1) La edad y naturaleza del
basamento pre-anatéctico; 2) las relaciones espacio-temporales de las secuencias de arco magmatico
mesozoicas; 3) La edad o posible variacion de las edades del pico térmico del metamorfismo y su
relacion con la deformacion y el procesos de anatexis; 4) La naturaleza e implicaciones tectonicas del
magmatismo del Paleoceno (~55 Ma) y su relacion con la amalgamacion del Complejo Xolapa; y 5)
la interpretacion geodindmica de su emplazamiento, orogénesis y el sucesivo proceso de exhumacion

asociado a erosion por subduccion.
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4. Problematica, zona de estudio y objetivos

La premisa del presente trabajo consiste en aseverar que las diversas problematicas y
discusiones relacionadas con el origen y evolucion del Complejo Xolapa se deben en gran parte a la
escasa cartografia existente y a la falta de aplicacion de criterios de petrologia metamorfica durante su
estudio. Esta carencia revela un desconocimiento considerable de sus unidades litologicas, de sus
interrelaciones, de su distribucion y de sus variaciones estructurales, es decir de un contexto
geoldgico-metamorfico regional.

En principio, considerando unicamente las dimensiones del complejo (~600 km de extension
discontinua) es pertinente hacer un primer cuestionamiento elemental: ;todo el fragmento cortical
considerado como Complejo Xolapa evolucioné a partir de una trayectoria metamorfica comun? En la
mayoria de los casos, la determinacién de una trayectoria P-T es aplicable a un volumen limitado de
la corteza (Passchier et al., 1990) y es riesgoso extrapolar los calculos P-T locales a todo el complejo.

Por otra parte, la complejidad petroldgica, estructural y sobre todo la presencia de un proceso
anatéctico regional conducen a otro cuestionamiento: ;es posible reconstruir una trayectoria P-T-t-d
representativa en el Complejo Xolapa? En principio, se ha documentado que la relajacion térmica del
complejo Xolapa ocurrid a temperaturas cercanas a los 800°C (Corona-Chavez et al., 2006;
Sarmiento, 2009). En dichas condiciones de temperatura, los coeficientes de difusion en la mayoria de
las fases de interés petrologico son lo suficientemente elevados para permitir una homogenizacion
completa de las fases. Por tal motivo, es probable que las evidencias petrologicas anteriores al pico
térmico de Xolapa pudieran ser parcial o totalmente destruidas y en consecuencia su evolucion
progresiva no pueda definirse a detalle. Ademas ;Qué efecto tuvieron los procesos retrégrados sobre
la preservacion de las asociaciones de pico térmico? y ;qué influencia tienen en la “tradicional”
seleccion de los pares metamorficos durante la estimacion termobarométrica?

Por otro lado, las altas temperaturas documentadas previamente, implican que el complejo
alcanzo las condiciones Optimas para los procesos de deshidratacion-fusion, pero las secuencias
metamorficas del Complejo Xolapa se caracterizan por tener un caracter multi-litoldgico, lo que
sumado a su caracter estructural sugiere, en principio, un proceso de fusion heterogéneo ;Como
procedid dicho proceso en relacion a los contrastes litologicos del Complejo Xolapa?;Qué influencia
ejercio la fusidon parcial heterogénea en la migracion y emplazamiento local de fundido y en la
generacion progresiva de morfologias migmatiticas? ;Qué litotipos son los principales contribuyentes

de fundido anatéctico y cuanto se genero? ;Es posible distinguir las condiciones P-T en las cuales
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cada litotipo experiment6d fusion parcial y reconstruir la secuencia de reacciones de fusion en el
complejo en orden relativo? ;Cuanto tiempo durd el proceso migmatitico y cual es su relacion con la
exhumacion del Complejo Xolapa? Muchas de estas interrogantes, sin embargo, deberan responderse
de manera paulatina conforme la problematica cartografica y petroldgica basica se resuelva.

En suma, uno de los principales retos en la investigacion del Complejo Xolapa consiste en
definir la trayectoria P-T-t-d en diferentes porciones a lo largo de su estructura E-O. Ademads, su
relacion espacio-temporal con los distintos episodios de magmatismo representa una contribucion
fundamental para entender la evolucion tectonica del margen sur de México.

La region de Cacahuatepec-Amuzgos seleccionada para este estudio se localiza en el sector
centro-oriental de la provincia fisiografica de la Sierra Madre del Sur. Ocupa parte del area limitrofe
de los estados de Guerrero y Oaxaca, en un area comprendida entre los municipios de Ometepec, San
Juan Cacahuatepec y San Pedro Amuzgos, al norte de la ciudad de Pinotepa Nacional (Figura 8).
Cubre un 4rea rectangular de 18 x 23 km y queda comprendida dentro de la carta topografica
1:50,000 E14B63 del INEGI. El principal acceso es a través de la carretera costera que conecta las
ciudades de Acapulco y Pinotepa Nacional, tomando el entronque que comunica al norte con la
poblacion de Putla.

Los trabajos geoldgicos en esta porcion son escasos y principalmente son de caracter regional
o bien estan relacionados al magmatismo cenozoico. La informacion disponible para dicha zona se
refiere basicamente a la cartografia geoldgica-minera a escala 1:250,000 del Servicio Geolodgico
Mexicano (carta Acapulco E14-11, Cruz-Lopez et al., 2000) y a los trabajos de Martiny et al. (1998) y
Martiny (2008) al noreste de esta region, los cuales presentan informacion geocronoldgica y
geoquimica para las rocas plutonicas cenozoicas. Mientras tanto, hacia el suroeste, entre San Pedro
Amuzgos, Ometepec y Pinotepa Nacional se han reportado edades para rocas gnéisicas (Herrmann et
al., 1994) e informacion geoquimica, geocronoldgica y termobarométrica para rocas plutonicas
(Herrmann et al., 1994; Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno, 1996). Recientemente, el area
comprendida entre las ciudades de Marquelia y Cuajinicuilapa, ha sido adoptada para el desarrollo de
una serie de tesis de licenciatura, cuya aportacion principal es en materia cartografica y estructural
(p.e. Cardoso-Vazquez, 2000; De Nova, 2001; Gomez-Rivera, 2010; Garcia-Hernandez, 2010).

En suma, la region de Cacahuatepec-Amuzgos es una region geologicamente desconocida,
puesto que no existe hasta ahora ninguna cartografia geologica local y, naturalmente, no cuenta con

estudios de petrologia metamorfica.
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Figura 8. Mapa de ubicacion y principales vias de acceso de la zona de estudio. En el mapa regional de la parte superior se
observa también la ubicacion (rectangulos) de las principales zonas estudiadas del terreno Xolapa.

El objetivo de esta tesis consiste basicamente en definir las condiciones fisicas del proceso
metamorfico-migmatitico de la region de Cacahuatepec-Amuzgos. Se pretende cumplir este objetivo
con base en una cartografia detallada, un analisis estructural preliminar y una base metodoldgica de
descripcion detallada a escala de afloramiento. Asimismo, se busca responder algunas de las
interrogantes antes planteadas para el basamento metamorfico expuesto en dicha region.

Las metas especificas principales del trabajo son:
A Generar una cartografia geologica 1:75,000 de la region de Cacahuatepec-Amuzgos.

A Describir las caracteristicas petrograficas de las unidades metamorficas y definir las
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relaciones de fase de los litotipos caracteristicos.

Definir las principales reacciones metamorficas y de fusion parcial de la region de
Cacahuatepec-Amuzgos.

Establecer de modo general las caracteristicas del proceso de fusion parcial y su relacion con
el desarrollo de morfologias metatexiticas y diatexiticas.

Determinar las condiciones P-T metamorficas-migmatiticas (pico térmico) de unidades
representativas de la region de Cacahauatepec-Amuzgos.

Determinar las condiciones P-T del proceso metamorfico retrogrado en unidades litologicas
clave.

Estimar una trayectoria P-T para la region y sus relaciones cronoldgica y de deformacion
relativas.

Comparar las caracteristicas petrologicas y las condiciones del proceso metamorfico de la

zona de estudio con otras regiones dentro del Complejo Xolapa.
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5. Metodologia

El método de investigacion seguido en esta tesis consiste en dos partes fundamentales: una
metodologia de trabajo geoldgico de campo y una metodologia petrologica analitica (Figura 9). El
trabajo de campo constituye la base del estudio y tuvo como finalidad generar una cartografia
geologica a escala 1:75,000, en la cual se definio la distribucion de las unidades litologicas,
llevandose a cabo levantamientos estructurales y andlisis mesoscopicos de afloramiento, para
establecer un esquema regional de eventos, siguiendo la metodologia propuesta por Passchier et al.
(1990). La metodologia analitica se fundamenta en las observaciones mesoscopicas y microscopicas
(microscopia Optica y microscopia electrénica) de las distintas unidades litologicas. Durante dicha
etapa fue esencial la aplicacion de un método sistematico de descripcion petrografica y de analisis
textural detallado, de los cuales se desprenden algunas de las principales consideraciones e hipotesis

de la investigacion.
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Figura 9. Sintesis del método aplicado en el estudio petrologico de la region de Cacahuatepec-Amuzgos.
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En el transcurso del trabajo cartografico, se compilé informacion geografica-geologica,
incluyendo: bases topograficas a escala 1:250,000 y 1:50,000, fotografias aéreas a escala 1:37,500 y
1:70,000, mapas geoldgicos y de atributos geofisicos regionales, modelos digitales de elevacion y
una serie de imagenes digitales que fueron integradas en un sistema de informacion geografica para
construir un cuerpo cartografico de base. Esta informacion fue utilizada para planear jornadas de
reconocimiento geoldgico de la porcion central del Complejo Xolapa (region de Marquelia-Pinotepa
Nacional, Figura 10), durante las cuales se realizaron secciones geoldgicas regionales a través de las
principales vias de acceso, con la finalidad de establecer un area especifica a cartografiar de acuerdo a
los objetivos del trabajo. Una vez definida el area, durante las campafias subsecuentes, se realizo una
serie de secciones geologicas y de recorridos diversos a lo largo y ancho de la zona establecida. Se
tuvo especial atencion en las zonas de afloramiento de secuencias litologicas estratégicas, de las
cuales se realizaron analisis de afloramiento a detalle para determinar las relaciones litologico-
estructurales y definir los esquemas locales de eventos.

Durante el trabajo de campo se establecieron 50 estaciones de muestreo en afloramientos
representativos. Se obtuvieron 69 muestras para sus analisis petrografico y micro-andlisis quimico
posteriores. El analisis petrografico se realizé mediante microscopia Optica de luz transmitida y sirvio
para definir las microestructuras y las paragénesis metamorficas de los distintos litotipos. De acuedo a
las caracteristicas texturales y mineraldgicas observadas, se selecciond un grupo de muestras
representativas de la diversidad composicional y textural de la zona estudiada para llevar a cabo un
analisis textural detallado. Esto permitio definir de forma preliminar las relaciones de fase, asumiendo
equilibrios minerales hipotéticos.

Con base en la sintesis petrografica, se eligido un grupo de diez muestras que, posteriormente,
se prepar6 para ser analizado por microscopia electronica. Los micro-analisis se realizaron en el
Laboratorio de Petrologia Experimental de la Universidad de Milan, usando una microsonda
electronica JEOL JXA-8200 Superprobe (V=15 kV; I=12uA, Figura 10) y en el Laboratorio
Universitario de Petrologia de la UNAM, usando una microsonda JEOL JXA-8900R (V=20 kV; [=50
nA). La informacion obtenida consisti6 en imagenes de electrones retrodispersados
(composicionales), mediciones quimicas puntuales por energia y longitud de onda dispersivas (EDS y
WDS) y mapeo quimico por elementos. Se obtuvieron alrededor de 600 andlisis cuantitativos que
fueron procesados y normalizados para calcular las formulas estructurales de las fases minerales de
interés y establecer las principales variaciones quimicas, con base en una reevaluacion textural.

Una vez conocidas las asociaciones minerales y las variaciones quimicas de las fases, se
elaboraron proyecciones quemograficas y otros diagramas quimicos. Se utilizd una metodologia

algebraica para analizar los equilibrios asumidos en sistemas quimicos modelo (p.e. KFMASH) y, con
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base en la estrategia de reduccion de componentes quimicos (Spear et al.,1982; Thompson,1982), se
proyectaron las fase minerales en diagramas ternarios y tetragonales utilizando el software C-space
(Torres-Roldan et al., 2000, Figura 10). Posteriormente se analizaron las relaciones topologicas de los
equilibrios en cada litotipo y se establecid la secuencia hipotética de reacciones metamorficas y de
fusion parcial.

En la ultima etapa de la investigacion, se calculararon las condiciones P-T metamorficas en
muestras de distintas litologias a partir de los conceptos de la termodinamica del equilibrio. De
acuerdo a criterios texturales y de reparto quimico en equilibrios minerales ampliamente utilizados en
la literatura, se eligieron las calibraciones experimentales mas adecuadas para el sistema litologico en
estudio (termobarometria convencional). Para el calculo de la temperatura se utilizaron termémetros

de intercambio FeMg ;, mientras que la presion se calculd a partir de barémetros de transferencia neta.

Trabajo analitico

ol Calculo P-T
B

Fressuie (bar)

Tempesature (C]
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Figura 10. Etapas de trabajo durante el desarrollo de la tesis, explicacion en el texto.

En forma complementaria, para las asociaciones minerales que mostraron mayor consistencia
por medio de los métodos convencionales, se llevaron a cabo calculos termobarométricos basados en

la técnica del multiequilibrio. Para ello se utilizo el programa TWQ (termobarometria con estimacion
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del estado de equilibrio, Figura 10) de Robert G. Berman (1991). Este programa lleva a cabo los
calculos utilizando las bases de datos termodinamicos internamente consistentes para componentes
ideales y modelos de solucion. El método consiste en graficar todos los posibles equilibrios para una
determinada asociacion mineral (curvas, funciones de P-T). La convergencia de todos los equilibrios
en una sola region P-T, relacionada a consideraciones texturales y quimicas es un indicador del grado

de equilibrio del sistema.
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6. Unidades litologicas

Una de las caracteristicas petrologicas principales del Complejo Xolapa en la region de
Cacahuatepec-Amuzgos es la presencia de una columna litologica heterogénea con evidencia de
fusion parcial ampliamente desarrollada y distribucion desigual de neosoma. La variabilidad en el
grado de fusion parcial y la diversidad de litotipos presentes dio como resultado la formacion de
migmatitas con estructuras y caracter petroldgico complejos. Dicha variabilidad ha permitido que en
las zonas donde la fusion parcial fue incipiente o nula sea posible distinguir unidades o elementos
metamorficos pre-migmatiticos, asi como observar una secuencia migmatitica sobrepuesta con una
amplia diversidad de morfologias metatexiticas y diatexiticas. Este basamento metamorfico-
migmatitico ha sido afectado en forma heterogénea por otros eventos de deformacion, asi como por la
intrusion intermitente de un conjunto de cuerpos plutonicos cenozoicos de gran dimension.

De acuerdo a lo anterior se proponen criterios cartograficos y de agrupacion litologica
respecto al evento migmatitico, distinguiendo unidades litologicas sin- y post-migmatiticas
denominadas Complejo metamorfico-migmatitico (CMM) y Conjunto de unidades post-migmatiticas

(CPM).
6.1 Complejo metamorfico-migmatitico (CMM)

Las zonas de menor grado de fusion del CMM conservan elementos petrologicos pre-
migmatiticos y es aun posible reconocer las variaciones de composicion y la estructura interna
primarias, asi como las asociaciones paragenéticas precedentes de las distintas secuencias. Estas
porciones ocurren comunmente como remanentes en forma de bloques relictos de distintas
dimensiones (paleosoma). En contraste, las zonas de mayor grado de fusion poseen caracteristicas
petrologicas y estructurales modificadas casi en su totalidad (neosoma), las cuales manifiestan un
proceso dinamico de generacion y transporte diferencial de liquido anatéctico, dando lugar a una
amplia diversidad de estructuras migmatiticas.

Las unidades del CMM han sido definidas de acuerdo a dos criterios principales. El primero
se basa en la naturaleza y composicion del protolito metamoérfico (orto-genético y para-genético). El
segundo se basa en la fraccion o porcentaje de fundido anatéctico presente y por ende en la
morfologia migmatitica (metatexita o diatexita) propia de cada tipo litologico, de acuerdo a la
terminologia propuesta por Sawyer (2008). La combinacion de ambos criterios da como resultado la

nomenclatura que se muestra en la siguiente figura:
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Metatexita para-derivada
Meta-sedimentario ' estromatica, de dilatacion, efc.
meta-psamitas
meta-pelitas
meta-grauvacas, etc. . Diatexita para-derivada
schollen, schlieren, etc.

Complejo
metamorfico-migmatitico

> Metatexita orto-derivada
Meta-igneo estromatica, en parches, etc.

anfibolitas
gneises qlz-fs, efc.

> Diatexita orto-derivada
schollen, schlieren, etc.

Figura 11. Esquema de clasificacion litologica utilizado en este trabajo (a partir de Corona-Chavez et al., 2006 y Sawyer,
2008)

6.1.1 CMM meta-sedimentario

Se define como CMM meta-sedimentario a una secuencia de para-derivados de espesor no
determinado caracterizada por una gran variabilidad estructural-morfoldgica y composicional. Es una
de las unidades mas extensas de la region, representa un 40% aproximadamente de las unidades
aflorantes y se encuentra distribuido principalmente en la porcion oriental de la zona de estudio,
formando una franja regional de orientacion NO-SE. Se pueden observar afloramientos intermitentes
a través de la carretera Pinotepa-Putla desde la poblacion de Ixcapa hasta Llano de Amuzgos. Una
seccion representativa puede ser observada y medida sobre el rio El Camaron al suroeste de la

poblacion de Santa Maria Ipalapa.

Protolitos meta-sedimentarios

Considerando que el CMM meta-sedimentario presenta una estructura migmatitica
dominante, los protolitos se refieren esencialmente a bloques relictos paleosomicos a diferentes
escalas, los cuales representaron niveles refractarios durante el evento de fusion parcial. Es oportuno
precisar que aunque en el sentido estricto no constituyen protolitos in situ de los derivados
migmatiticos, para fines descriptivos si podrian representar las variaciones litologicas primarias del
complejo.

Meta-sedimentos simples: Se denominan meta-sedimentos simples a una sub-unidad
caracterizada por constituir una secuencia composicionalmente heterogénea de paragneises cuarzo-
feldespaticos intercalados con mica esquistos de granate y/o sillimanita, meta-grauvacas de biotita,
granate y anfibol accesorio, cuarcitas de grafito, capas delgadas de calci-silicatos y lentes aislados de
marmol.

Meta-sedimentos mixtos: Se denomina meta-sedimentos mixtos a una sub-unidad que posee

un registro claramente volcano-sedimentario, caracterizada por la presencia de capas con espesores
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variables de meta-grauvacas de biotita, granate y anfibol en cantidades variables, intercaladas con
capas meta-peliticas de biotita y sillimanita y bloques o bandas de anfibolita de plagioclasa, anfibol y
clinopiroxeno. En la mayoria de los casos la presencia recurrente de niveles anfiboliticos intercalados
en los meta-sedimentos se usdé como criterio para separar la unidad. Sin embargo, no se descarta una

presencia esporadica de estos mismos niveles en el area definida como meta-sedimentos simples.

Metatexitas para-derivadas

Se denomina metatexitas para-derivadas a una secuencia de migmatitas de protolito meta-
sedimentario, heterogéneas a escala de afloramiento, en cuyo paleosoma se han preservado en buena
medida las estructuras pre-migmatiticas del complejo. El neosoma se presenta segregado en
leucosoma y melanosoma en distintos grados, dependiendo del protolito y de la morfologia presente
en la migmatita.

Las metatexitas en el complejo meta-sedimentario se encuentran comunmente asociadas a
neosomas semi-concordantes con el paleosoma. La morfologia estromatica es la mas ampliamente
distribuida y consiste en dominios paralelos de leucosoma, melanosoma y paleosoma que alternan
formando bandas mas o menos continuas de dimensiones centimétricas (Figura 12-a). Sin embargo,
aunque son minoritarios, los neosomas discordantes se encuentran ampliamente distribuidos y en
ocasiones se sobreponen a la morfologia estromatica. Asi, es comun observar leucosomas localizados
en sitios de baja presion como son micro-fallas de alta temperatura, espacios inter-boudin y sombras
de presion (dilation-structured migmatites) (Figura 12-b). En algunos casos el leucosoma ocurre
formando un patrén de malla incipiente (net-structured migmatites) producido por la interseccion de
posibles bandas de cizalla con espaciamientos variables, de dimensiones centimétricas (<50 cm).
Estas estructuras logran ser identificadas a escala de afloramiento gracias a que se relacionan con
curvaturas de la foliacion, debido a que son ocasionadas por el flujo de fundido anatéctico a través de
conductos milimétricos (porous flow) (Figura 12-b-c). Otras morfologias estan relacionadas a la
deformacion sin-anatéctica inducida por el aumento en el contenido de fundido. Por ejemplo,
estructuras asociadas a plegamiento asimétrico e isoclinal sin-anatéctico de las bandas estromaticas o
gnéisicas, en las cuales es comun observar en las regiones internas de los flancos de pliegue un
enriquecimiento de neosoma (Figura 12-d). En zonas de extension local, el adelgazamiento de bandas
leucocraticas da lugar a estructuras tipo pinch and swell, sin embargo estas estructuras son escasas.

En algunos casos se observan filones de leucosoma que forman aplitas-pegmatitas dicordantes,
estos cuerpos representan fundidos movilizados a razon de metros y estan relacionados directamente a

flujo interfolial de fundido en niveles estructurales inferiores (Figura 19-b).
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Figura 12. Metatexitas para-derivadas. a) La fotografia muestra una metatexita estromatica con bandas paralelas mas o
menos continuas de leucosoma y paleosoma (P). El melanosoma (M) es escaso y esta representado Uinicamente por bandas
delgadas poco evidentes. b) Se observa el detalle de un neosoma que posee una porcion estromatica definida por bandas
finas de leucosoma (derecha) y una porcion formada por la acumulaciéon de un leucosoma de grano grueso (izquierda).
Notese el contacto difuso entre ambos dominios, caracterizado por una transicion textural gradual desde las bandas de
leucosoma, curvadas por el efecto de flujo de poro (flecha), hacia la zona de acumulacion. Esta imagen muestra un ejemplo
tipico de migmatitas con estructuras de dilatacion. c) Se observa un paleosoma para-gneisico mesocratico que contiene dos
series de leucosoma. Una de las series esta localizada en un sitio de dilatacion (vertical) y la otra, menos obvia por su escala,
se encuentra paralela a la foliacion gnéisica. La continuidad textural entre ambos conjuntos es una caracteristica tipica de las
metatexitas que forman patrones en malla. d) La fotografia muestra una metatexita que exhibe plegamiento asimétrico sin-
anatéctico definido por la acumulacion del neosoma en la zona interior a los flancos (flecha). El neosoma estromatico que
limita el pliegue carece de flexion y manifiesta un contraste en la competencia de los distintos niveles de esta migmatita en
el momento de la fusion. e) Ejemplo tipico de morfologia transicional entre metatexita y diatexita. Se observa un neosoma
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mesocratico estromatico dominante, intercalado con un paleosoma de tonalidad gris. Ambos, neosoma y paleosoma se
encuentran plegados, el cambio reolégico producido por la presencia de una alta fraccion de fundido ha provocado el
desprendimiento sin-anatéctico de bloques de paleosoma (flecha) generando una morfologia schéllen incipiente. f) Detalle
del leucosoma en una metatexita estromatica formado por plagioclasa+cuarzo+feldespato potasico+granate. La presencia de
granate en el leucosoma sugiere que su formacion esta relacionada a la generacion del fundido anatéctico.

Las metatexitas cuyo protolito generalmente se refiere a los meta-sedimentos mixtos exhiben
tipicamente lentes de paleosoma anfibolitico o de meta-grauvaca a modo de bloques relictos. Estos se
encuentran inmersos en neosomas estromaticos con bandas continuas y de espesor constante (2-5 cm)
de leucosoma y mesosoma intercalados (Figura 15-a-b). El leucosoma es tipicamente granitico-
granodioritico y puede presentar biotita, anfibol o granate asociados. Los melanosomas sensu estricto
son escasos y de pequeias dimensiones constituidos por acumulaciones de anfibol y/o mica; los
niveles melanocraticos-mesocraticos son mas frecuentemente mesosomas o paleosomas de muy
variable composicion. Afloramientos tipicos de esta unidad se observan sobre la carretera Pinotepa-
Cacahuatepec a escasos metros de entrar a esta Ultima poblacion.

En las metatexitas para-derivadas simples las capas refractarias suelen ser cuarcitas o meta-
psamitas ricas en cuarzo y generalmente conforman bloques relictos de mayor dimension que los
anfiboliticos. En algunas zonas (p.e. norte de San Pedro Amuzgos) es posible encontrar niveles
extensos de mica-esquistos de granate y silimanita que permanecen como aparentes remanentes
migmatiticos (Figura 14). Esta sub-unidad se caracteriza por presentar neosomas mayormente
segregados y es posible encontrar melanosomas sensu stricto ricos en mica. Los leucosomas son de
composicion granitica-granodioritica con granate cominmente asociado y mas raramente mica.
Afloramientos tipicos de metatexitas meta-sedimentarias simples pueden ser observados al sur de San
Pedro Amuzgos por la vereda que conduce a Santa Maria Ipalapa y en las cercanias de la poblacion
de Pie de la cuesta. Una seccion caracteristica puede observarse sobre la vereda que va de San Pedro

Amuzgos a la comunidad de La Guadalupe (Figura 14).

Diatexitas para-derivadas

Se define como diatexitas para-derivadas a las migmatitas meta-sedimentarias que exhiben un
neosoma dominante, con leucosoma ampliamente distribuido y en las cuales las estructuras pre-
migmatiticas del protolito se encuentran ausentes o son escasas. El complejo meta-sedimentario posee
la mayor diversidad de morfologias diatexiticas, las cuales suelen estar relacionadas con filones
apliticos/pegmatiticos y cuerpos graniticos anatécticos.

Esta unidad se caracteriza por poseer neosomas de apariencia variable de acuerdo a la
fraccion de fundido presente. El paleosoma ocurre cominmente como bloques de litologias

refractarias pero en algunos casos puede no estar presente. La gran mayoria de estas migmatitas posee
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morfologias cadticas muy diversas y es comun observar neosomas graniticos leucocraticos de textura
isotropica (Figura 13-¢). Sin embrago en algunos casos las estructuras migmatiticas tempranas
(metatexiticas) fueron reemplazadas por estructuras de flujo sin-anatéctico formando diatexitas
schéllen o schlieren.

Las diatexitas tipo schollen (schdllen migmatites) presentan bloques de paleosoma orientados
a manera de lentes o bloques sin orientacion aparente a modo de brecha. Estos bloques consisten
comunmente en porciones relictas de meta-grauvaca de granate-anfibol o de anfibolita (Figura 13-a).
Asimismo, bloques de residuos melanocraticos ricos en biotita y en menor cantidad granate,
neosomas mesocraticos y ocasionalmente fragmentos de metatexita estromatica (Figura 13-b). Los
fragmentos “flotan” en una matriz de neosoma leucocratico que posee, en distintos grados de
desarrollo, una foliacion definida por la orientacion de feldespatos y mica. Las diatexitas schlieren
(schlieric migmatites) presentan comunmente estructuras de flujo bien desarrolladas definidas por
acumulaciones alargadas de mica y eventualmente granate, asi como dominios de feldespatos
orientados en direccion del flujo. Estas estrcuturas pueden encontrarse asociadas a las morfologias
schollen u observarse una transicion entre ambas (Figura 13-d). Otras morfologias comunmente
observadas son aquellas relacionadas a plegamiento asimétrico sin-anatéctico, en las cuales llegan a
observarse contrastes en el estilo de plegamiento a razén de metros. Como en el caso de las estructras
metatexiticas, el emplazamiento de leucosoma ocurre a través de los flancos de plegamiento hacia los
sitios de baja presion, siendo las zonas de charnela el sitio preferencial de acumulacion de los
neosomas.

La distribucion de esta unidad se encuentra estrechamente asociada con la foliacion de las
secuencias metatexiticas a diferentes escalas dentro del complejo meta-sedimentario. Sin embargo,
puede presentarse como un cambio morfoldgico lateral contrastante debido a variaciones en su
composicion y/o a controles estructurales locales sin-migmatiticos o post-migmatiticos (Figura 14).
En ciertas zonas es posible observar intrusiones parautoctonas de diatexias y granitoides anatécticos
en encajonantes metatexiticos, que manifiestan un proceso de intrusion-erosion a escala de metros. En
otros casos el contacto estd definido por estructuras de plegamiento y desprendimiento de bloques
correspondientes a una etapa de deformacion posterior. Una localidad tipica de diatexitas para-
derivadas se encuentra a s6lo unos metros al oeste de Tulixtlahuaca, sobre la carretera que comunica a
esta poblacion con Tepetlapa. Una seccion representativa, donde se observan transiciones entre
metatexitas y diatexitas, puede ser observada sobre el Rio el Camarén, al suroeste de Santa Maria

Ipalapa.
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Figura 13. Diatexitas meta-sedimeantarias. a) Ejemplo de morfologia schéllen, los bloques irregulares de paleosoma
consisten en relictos de meta-grauvaca y se encuentran inmersos en una masa de neosoma predominantemente leucocratico.
b) Variante de morfologia schollen, pueden observarse dos bloques prominentes de metatexita estromatica (la flecha sefiala
una banda de leucosoma) inmersos en un neosoma mesocratico ligeramente foliado pero en general de aspecto nebulitico. c)
Ejemplo de diatexita sensu stricto, la roca esta constituida casi en su totalidad por neosoma y las estructuras pre-anatécticas
se encuentran ausentes. Se observa un dominio de neosoma mesocratico foliado y plegado cuyo nucleo estda dominado por
un leucosoma isotropico que posee en sus bordes acumulaciones melanocraticas tipo schlieren (flecha). d) La fotografia
muestra una diatexita schlieren. Se observa un neosoma notoriamente segregado en leucosoma y melanosoma. Las
estructuras schliere (flecha) consisten en acumulaciones de biotita que rodean y envuelven parcialmente cuerpos ovoides de
leucogranito de dimensiones métricas.

SW NE
240°,60° 264°,54°
550 m =y San Pedro Amuzgos

260°,42° La Guadalupe
. N 270°, 30°
\\"‘ %
AL
1.6
. _
&\ Metatexita estromatica (neosoma) Metatexita-diatexita (neosoma)

Mica esquistos de Grt-Sil (paleosoma) —>  Foliacién migmatitica

Figura 14. Seccién esquematica representativa del CMM meta-sedimentario. Se observan algunas de las relaciones
estructurales mas comunes entre sus unidades asi como algunas variaciones litologicas no expresadas en el mapa geologico,
noétese la escala (ver texto).
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Figura 15. Ejemplos de paleosomas del CMM. Se observan bloques resistentes conservados como paleosomas. A pesar de
no constituir estrictamente los protolitos, fueron utilizados como referencia para definir las variaciones litologicas dentro del
complejo. a) Relicto anfibolitico (base de la fotografia) intercalado en meta-grauvacas metatexiticas. b) Relicto de meta-
grauvaca (base de la fotografia) intercalado en meta-psammitas y meta-pelitas metatexiticas. ¢) Paleosoma ortognéisico de
composcicion intermedia. En la mitad inferior de la fotografia se observan acumulaciones de leucosoma concordantes con el
bandeamiento gneisico, pueden reconocerse por su tonalidad mas clara y su textura de grano grueso. d) Metatexita basica, se
observa un paleosoma anfibolitico dominante caracterizado por una textura granoblastica de grano grueso, las bandas
leucocraticas (leucosoma) definen una foliacion sobrepuesta a la textura del paleosoma.

6.1.2 CMM meta-igneo

Se denomina CMM meta-igeno a una serie de cuerpos orto-genéticos que generalmente se
encuentran intercalados en el complejo meta-sedimentario y con una aparente relacion discordante
pre-metamorfica con dicho complejo. Se distingue por contener en su estructura interna una fraccion
variable de neosoma y un estilo de deformacion sin-anatéctica que le confiere un caracter migmatitico
exclusivo. A lo largo de la zona de estudio, esta secuencia posee una extension superficial minoritaria
respecto al CMM meta-sedimentario. Los afloramientos mas extensos se encuentran distribuidos en la
porcidn centro-occidental, al norte de Cacahuatepec, constituyendo una franja estructural regional de
orientacion NE-SO, inclinada moderadamente al noroeste. Por otro lado y de manera conspicua e
irregular, es posible observar porciones del CMM meta-igneo de menor dimension que afloran a

razoén de centenas de metros (sur de Cacahuatepec y sur de Ixcapa). Estos cuerpos poseen una
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relacion de interferencia estructural compleja con las rocas circundantes, debido a contrastes de

competencia durante la deformacion, lo cual dificulta significativamente su cartografia.

Protolitos meta-igneos

El conjunto meta-igneo esta constituido por tres principales litotipos con caracteristicas
tipicas de alto grado metamorfico: 1) gneises cuarzofeldespaticos, 2) anfibolitas y 3) meta-tonalitas
(Figura 15). En la mayoria de los casos estas unidades se caracterizan por un marcado bandeamiento
composicional, por estructuras masivas con foliacion y por una relacion de alternancia entre si. Es
posible reconocer rasgos micro-estructurales relictos de un evento de alta temperatura pre-
migmatitico.

Los ortogneises cuarzofeldespaticos son el litotipo mas voluminoso, poseen una composicion
granodioritica a tonalitica y se caracterizan por la asociacion plagioclasa+cuarzo+feldespato
potasicotbiotitatanfibol, con bandas maficas ricas en anfibol y plagioclasa de dimensiones inferiores
a 30cm. La estructura gnéisica se encuentra comunmente afectada por un plegamiento isoclinal de
alta temperatura que engrosa las bandas composicionales o se encuentra aboudinada debido al
desprendimiento de capas maficas competentes de escala centimétrica.

Las anfibolitas son menos extensas, de dimensiones métricas no cartografiables, pero estan
ampliamente distribuidas en toda el area y cominmente se presentan inmersas en los ortogneises
cuarzofeldespaticos como niveles maficos de dimensiones métricas. La paragénesis mineral
observada consiste en anfibol+ plagioclasatclinopiroxenottitanita ensamblados en un mosaico
predominantemente granoblastico y ocasionalmente foliado.

Las meta-tonalitas son cuerpos también de dimensiones métricas y con formas conspicuas y
alargadas dentro del conjunto meta-sedimentario. Suelen presentarse encajonados en dicha secuencia
en relacion de concordancia estructural metamorfica, estan formados por una asociacion de
plagioclasa+anfibol+biotitatcuarzo de textura nematoblastica y/o lepidoblastica con dominios

granoblasticos interfoliales.

Metatexitas orto-derivadas

El paleosoma en las metatexitas orto-derivadas es por antonomasia la porciéon dominante y en
numerosos casos han sido denominados gneises migmatiticos por otros autores (p.e. Herrmann, 1994;
Pérez-Gutiérrez et al., 2009). Las metatexitas orto-derivadas se caracterizan por poseer neosomas in
situ o poco movilizados. La mayor parte posee una estructura estromatica de bandas centimétricas

continuas. En este tipo de morfologia el neosoma no excede el 20% y suele ser

51



Figura 16. Metatexitas orto-derivadas. a) Metatexita basica constituida por un paleosoma anfibolitico dominante y un
neosoma leucocratico incipiente rico en plagioclasa localizado en sitios dispersos. b) Metatexita que posee dos series de
leucosomas, uno estromatico (bandas finas continuas) y discordante acumulado en un sitio de dilatacion, generado durante
un boudinage sin-anatéctico, ambas series exhiben continuidad textural y generan un arreglo de malla a escala de
afloramiento. c¢) Bolsa de leucosoma acumulada en un sitio de dilatacion, las bandas incipientes de leucosoma (sub-
horizontales) presentan una transicion textural y mineralogica gradual hacia dicha estructura (flecha). d) Paleosoma
ortognéisico dominante en la porcion superior. La mitad inferior consiste casi en su totalidad en una bolsa de neosoma
heterogéneo confinada por bandas estromaticas (flecha) la cual tiene asociadas acumulaciones irregulares de clinopiroxeno y
anfibol. e) Se observa un nivel refractario anfibolitico dispuesto entre un neosoma estromatico. Su estructura isotropica y su
contraste en competencia han dado lugar a un arreglo de leucosoma distinto al de los niveles que lo limitan. Posee al menos
tres series de leucosoma que se intersecan y le confieren un aspecto brechado, esta morfologia se encuentra en una transicion
metexita-diatexita. f) Detalle del leucosoma en una metatexita intermedia-basica compuesto por plagioclasatanfibol+
cuarzo+clinopiroxeno. La presencia de anfibol no poiquilitico en el leucosoma sugiere la cristalizaciéon de este mineral
durante la generacion del fundido anatéctico.
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concordante con la estructura gnéisica o foliada del paleosoma (Figura 16-d). En las rocas isotropicas
y refractarias, es posible observar neosomas bajo forma de lentes leucocraticos de 2-3 centimetros.
Estas estructuras se localizan en sitios dispersos y solo en algunos casos exhiben melanosomas sensu
stricto (Figura 16-a).

Los ortogeisses cuarzofeldespaticos contienen neosomas faneriticos de gran medio a grueso
caracterizados por una asociacion de plagioclasa+cuarzo+anfibol+clinopiroxeno+ feldespato potasico
+biotita. Los leucosomas son ricos en plagioclasa y se encuentran asociados a cristales milimétricos
de anfibol y a cristales de clinopiroxeno de hasta 30 cm (carretera Huajintepec-Buenavista, Figura 16-
d detalle). Sin embargo, generalmente estan caracterizados por una asociacion equigranular gruesa de
plagioclasa+clinopiroxeno+anfibol+cuarzotbiotita =~y de  composiciones  granodioriticas-
trondhjemiticas.

Al contacto entre leucosoma y paleosoma es comun observar acumulaciones melanocraticas
ricas en anfibol, biotita y ocasionalmente clinopiroxeno, que constituyen bordes finos de escasos
milimetros y pudieran representar melansomas o bordes maficos (se/vedges).

Las metatexitas que poseen la mayor fraccion de fundido (>20%) se encuentran cominmente
vinculadas a estructuras de deformacion ductil de escala variable. Esto pone de manifiesto la estrecha
relacion entre la evolucion de las estructuras migmatiticas con un evento de deformacion ductil. Las
mas evidentes son aquellas estructuras de plegamiento asimétrico de alta temperatura con leucosoma
asociado a las zonas de baja deformacion. En estos casos se observan morfologias que representan
una transicion hacia morfologias diatexiticas.

Es comun observar la unidad de metatexitas orto-derivadas intercalada con la unidad de
metatexitas para-derivadas y con volumenes significativos de anfibolitas refractarias, asi mismo se le
observa en cirertos casos como una transicion gradual a diatexitas orto-derivadas (Figura 18). Una
seccion representativa de metatexitas orto-derivadas puede ser observada sobre la carretera
Cacahuatepec-Huajintepec donde la unidad aflora de manera alternada con cuerpos intrusivos
graniticos post-migmatiticos. Afloramientos tipicos pueden ser vistos sobre la carretera a escasos 2

km de la poblacion de Huajintepec.

Diatexitas orto-derivadas

La mayor parte de las diatexitas orto-derivadas poseen morfologias heterogéneas a nivel de
afloramiento que estan asociadas a leucosomas movilizados localmente, asi como a razoén de metros
(secondary diatexites). Comiunmente hospedan cuerpos graniticos parautoctonos de dimensiones
métricas y estan relacionadas tipicamente con filones pegmatiticos-apliticos tardo-migmatiticos de

espesores variables, cuyos contactos con el cuerpo encajonante suelen ser graduales.
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Figura 17. Diatexitas orto-derivadas. a) Migmatita diatexitica derivada de una anfibolita. Se observan bloques
melanocraticos de paleosoma anfibolitico foliado envueltos en un neosoma mesocratico foliado y plegado rico en
plagioclasa, con biotita y anfibol como componentes maficos. Este notable ejemplo de morfologia tipo schollen permite
observar las variaciones espaciales a escala de afloramiento en la unidad diatexitica. Mientras que la porcion izquierda de la
fotografia se caracteriza por bloques relictos de dimensiones métricas, el borde derecho del afloramiento contiene bloques
de dimension significativamente inferior. b) Se observan dos bloques anfiboliticos refractarios en una migmatita schéllen, la
foliacion del paleosoma y del neosoma coincide. El bloque redondeado de menor dimension presenta una porcion de borde
dentada y se encuentra parcialmente absorbido, el borde melanocratico (flecha) manifiesta dicha reaccion y constituye un
selvedge mafico. El neosoma es mesocratico y estd enriquecido en mica y anfibol orientados. ¢) Diatexita compuesta
predominantemente por un neosoma heterogéneo de composicion granodioritica que exhibe estructuras schlieren (flecha). d)
Detalle de diatexita derivada de un gneis de composicion intermedia, se observa un melanosoma rico en biotita y anfibol
(flecha) y un leucosoma rico en plagioclasa que contiene agregados irregulares de clinopiroxeno.

NW =A San Antonio Ocotlan SE
226°,40° A Cacahuatepec ==lp-
220° 54°

700 m

&‘i Metatexita estromatica Qz-Fs Diatexita schollen —>  Foliacion migmatitica

t;g;;} Paleosoma-metatexita anfibolitica Granito

Figura 18. Seccion esquemética representativa del CMM meta-igneo. Se observan algunas de las relaciones estructurales
intrinsecas entre sus unidades asi como algunas de sus variaciones litoldgicas internas, notese la escala.
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La morfologia mas comun es la tipo schéllen con bloques redondeados o angulosos de
relictos maficos o de metatexita estromatica con dimensiones variables entre 5 cm y 2 m (Figura 17-
a-b). Sin embargo, esta morflogia es sumamente variable dependiendo de la evolucion local de la
estructura. En ciertos afloramientos se le observa como una transicion a partir de metatexitas
estromaticas y diktioniticas (en el sentido de Mehnert, 1968) mientras que en otros, donde la fraccion
de fundido es mayor, se les ve asociadas a neosomas foliados y a estructuras tipo schlieren. Las
estructuras schlieren (schlieric migmatites) sensu stricto son escasas, estan formadas por listones
melanocraticos de biotita y raramente anfibol inmersos en una matriz de neosoma leucocratico
(Figura 17-c).

Una caracteristica tipica de esta unidad es el desarrollo de neosomas mesocraticos de textura
faneritica de grano medio que da a la roca un aspecto isotropico igneo. Sin embargo los neosomas
foliados compuestos de plagioclasa, biotita y anfibol orientados son frecuentes y poseen estructuras
que en conjunto manifiestan flujo sin-anantéctico y transporte local tanto de bloques relictos como de
fundido anatéctico. Anfibol, clinopiroxeno y biotita se encuentran asociados comunmente a los
neosomas de manera analoga a las metatexitas, tanto inmersos en los leucosomas como en los
melanosomas o incluso constituyendo bordes maficos.

Los afloramientos de estas diatexitas son escasos y cominmente ocurren como variaciones
morfologicas dentro de las metatexitas. Sin embargo, zonas mas extensas se distribuyen en la porcion
centro-norte de la zona de estudio y parecen mantener una relacion tanto de contacto estructural como
de transicion gradual con las demas unidades (Figura 18). Afloramientos representativos pueden
observarse en las cercanias de San Pedro Amuzgos, sobre el arroyo El Mapache y al norte de la

carretera Cacahuatepec-San Pedro Amuzgos sobre el arroyo La Pastora.

6.1.3 Meta-granitoides

Los meta-granitoides consisten en una serie de cuerpos foliados y masivos de dimension
variable, caracterizados por presentar una notable homogeneidad textural y composicional a escala de
afloramiento. Asimismo por conservar en algunas zonas rasgos texturales y mineralogicos primarios y
por exhibir escasas manifestaciones de migmatizacion. Su caracter homogéneo, no obstante el
incipiente desarrollo de estructuras migmatiticas impide incluir a estas rocas dentro de la unidad de
metatexitas meta-igneas. Estas rocas son similares a los “granitoides deformados” descritos
recientemente en la zona de Tierra Colorada por Solari et al. (2007) y a los reportados por Corona—
Chavez et al. (2006) en la region de Puerto Escondido.

De manera general, esta unidad posee una composicion dioritica-tonalitica y presenta una

asociacion mineraldgica constituida por plagioclasatcuarzo+biotitatanfibol. A nivel de afloramiento

55



se observa una textura foliada de grano medio a grueso definida por la orientacion de biotita y
anfibol. Ademas, es posible observar rasgos micro-estructurales de deformacion de alta temperatura
como son recristalizacion de plagioclasa y cuarzo a través de los planos de foliacion. Una
caracteristica importante y distintiva de esta unidad es la escasa presencia de estructuras anatécticas
bien desarrolladas, estas se reducen a acumulaciones centimétricas de neosoma leucocratico
sumamente localizado. Sin embargo, debe destacarse que la tendencia general de su foliacion
coincide con la foliacién metatexitica de las rocas que la circundan (carretera El Limon- Tepetlapa),
lo que sugiere una relacion posiblemente discordante pre-deformacional y pre anatéctica.

En cuanto a distribucion y volumen los meta-intrusivos no son abundantes en esta zona y se
encuentran subordinados al resto de las unidades del CMM. Sus afloramientos mas importantes se
encuentran en el sur-este de la zona de estudio y se les puede observar sobre la carretera a
Tulixtlahuaca a unos 1.5 km de Tepetlapa. Debido a su naturaleza y la dificultad de definir su
distribucion en campo, es probable que parte del area cartografiada como tal corresponda a cuerpos

plutonicos cenozoicos o incluso a metatexitas meta-igneas.

6.1.4 Granitoides anatécticos y filones graniticos

Esta unidad esta estrechamente relacionada de manera espacial y genética con las unidades
diatexiticas y consiste en una serie de cuerpos graniticos-granodioriticos de dimensiones y formas
variables. Los granitoides anatécticos son cuerpos comuinmente lecocraticos que llegan a medir
algunos metros y excepcionalmente decenas de metros. Se les observa relacionados localmente con
secuencias residuales melanocraticas fuertemente deformadas. Estan constituidos por
cuarzotplagioclasat+feldespato  potasicotgranatetbiotita o plagioclasat+cuarzo+tbiotitatanfibol
+feldespato potasico (Figura 13-d). Los filones graniticos son cuerpos tabulares apliticos y
pegmatiticos constituido por cuarzo+feldespato potasico+plagioclasa y excepcionalmente biotita,
granate o anfibol. Generalmente presentan espesores menores a 30 cm y pueden ser discordantes, sub-
concordantes o sub-paralelos con las estructuras migmatiticas antes descritas. La mayor parte de estos
cuerpos carece de bordes de enfriamiento, y en cambio muestran una variacion textural gradual con
el cuerpo de roca que las encajona generando contactos suavizados (Figura 19-a). Con frecuencia
presentan microestructuras analogas a las diatexitas, lo que implica que se encuentran relacionadas a
la fase final de la migmatizacion y representan material tardo-migmatitico movilizado y diferenciado
de manera local. A escala de afloramiento llega a observarse claramente que su formacion estd
relacionada a un proceso de flujo interfolial acompafiado de acumulacion local e inyeccion de

leucosoma (Figura 19-c).
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Figura 19. Filones graniticos sin-migmatiticos y post-migmatiticos. a) Filon sin-migmatitico orto-derivado discordante
respecto a la foliacion metatexitica, notense sus bordes difusos, su continuidad textural con el cuerpo encajonante (flecha)y
su foliacién interna. b) Zona de filones pegmatiticos discordantes a la estructura estromatica de una metatexita meta-
sedimentaria, los bordes de enfriamiento de dichos cuerpos indica un temporalidad post-migmatitica. ¢) Metatexita para-
derivada que muestra en la parte inferior una acumulaciéon de leucosoma en un sitio de dilatacion. Dicha estructura es
alimentada por flujo interfolial de leucosoma y exhibe bordes difusos. En la parte superior se observa su transicion gradual
hacia un filon granitico de bordes bien definidos y completamente discordante a la foliacion metatexitica (flecha). d) Filones
apliticos leucocraticos post-migmatiticos, sus contacto con la migmatita encajonante son netos y el estilo con que cortan las
bandas estromaticas revela un empalzamiento en temperatura relativamente baja (flecha).

De manera adicional, una serie de cuerpos apliticos—pegmatiticos se sobrepone con
frecuencia a todas las unidades anteriormente descritas y representa una generacion aparentemente
distinta de filones. Estos cuerpos son morfolégicamente similares a los filones tardo-migmatiticos
pero su relacion con la roca encajonante es sustancialmente distinta. Se caracterizan por exhibir
bordes de enfriamiento bien desarrollados y carecen de evidencia alguna que sugiera un aporte de

material por parte de las migmatitas (Figura 19-b y 8-d), por lo que podrian formar parte de las
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unidades post-migmatiticas.

6.2 Conjunto de unidades post-migmatiticas (CPM)

El CPM representa aproximadamente el 50% del area superficial de la zona estudiada. Esta
representada preponderantemente por una unidad de granitoides cenozoicos y una serie de depdsitos
continentales recientes no diferenciados. Estas unidades en su conjunto no representan el objeto
principal de este estudio, sin embargo, en el caso de los granitoides, ya sea por su abundancia como

por las relaciones de campo y de emplazamiento con el CMM se presenta una breve descripcion.

6.2.1 Granitoides oligocénicos

Esta unidad consiste en un conjunto de cuerpos plutéonicos masivos de composicion granitica
a granodioritica, cuyos componentes maficos principales son la biotita y/o el anfibol en proporciones
variables. Estos cuerpos poseen una gran extension y afloran principalmente en la porcion occidental
del area de estudio. Entre la poblacion de Ixcapa y el area al norte Ocotlan esta unidad aflora de
manera continua y unicamente se le observa interrumpida por la existencia, en su interior, de
numerosos bloques del CMM a modo de roof pendants. La dimension de estos lentes es muy variable
desde decenas de metros hasta algunos kilometros y carecen de evidencia que sugiera un
metamorfismo por contacto. Una seccion caracteristica donde se observan estas relaciones puede
realizarse sobre la carretera San Antonio Ocotlan-Cachuatepec. De manera similar, al noreste de San
Pedro Amuzgos la exposicion de la unidad es continua y se extiende varios kilometros fuera del area
de estudio. En contraste, los afloramientos presentes al sur de las poblaciones de Sayultepec y San
Pedro Amuzgos son discontinuos y llegan a encontrarse completamente rodeados por el CCM.

Las zonas de contacto con el CMM suelen ser abruptas, caracterizadas por la presencia de
zonas de alteracion de dimensiones métricas y comunmente oscurecidas por el deposito de
sedimentos recientes, lo que hace sumamente dificil observar las relaciones estructurales del
emplazamiento. Una caracteristica facilmente distinguible a nivel de afloramiento en las zonas
marginales de esta unidad y que marca el contacto con el CMM, es la presencia y abundancia
progresiva de numerosos enclaves sub-esféricos verdes o pardos de dimensiones centimétricas (0.5-2
cm). Estas inclusiones exhiben una textura faneritica de grano medio y son ricas en plagioclasa. A
pesar de que su naturaleza metamorfica no es clara es probable que representen fracciones del CMM
asimiladas y retrabajadas durante el emplazamiento de dichos plutones. Por otro lado, la composicion
mineralogica de la zona de borde de los plutones con el CMM difiere con las porciones internas del

plutdn y esta marcada por la aparicion y el aparente aumento gradual de muscovita hacia el contacto.
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En otros casos el contacto estd definido por zonas de cizalla estrechas y/o fallas normales de
extension kilométrica, como puede observarse en el tramo Cacahuatepe-Ixcapa de la carretera que
conduce a Pinotepa Nacional, donde la unidad adquiere un caracter cataclastico-milonitico evidente a
escala de afloramiento.

La informacién geoquimica, isotopica y geocronologica de algunos cuerpos intrusivos
pertenecientes a esta unidad (Herrmann et al., 1994; Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno, 1996 y
Martiny, 2008) indica que son de tipo calco-alcalino y poseen una edad del Oligoceno (28-30 Ma). Al
noreste de la zona de estudio, en las cercanias de Llano de Amuzgos se observa el contacto del
denominado Batolito la Muralla (Martiny, 2008), que se extiende hasta el limite del terreno y en cuyo
interior Herrmann et al. (1994) reportan una edad de 30 Ma. El resto de los cuerpos pluténicos del la
zona de estudio pueden correlacionarse temporalmente con el batolito de la region de Pinotepa
Nacional que posee edades de entre 23 y 30 Ma (Herrmann et al, 1994, Hernandez-Bernal y Moran-
Zenteno, 1996 y Martiny, 2008) y una profundidad de emplazamiento calculada en ~20 Km
(Hernandez-Bernal y Moran-Zenteno, 1996).
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Mapa geolégico de la region de Cacahuatepec-Amuzgos, Oaxaca

Fuente: Carta topografica E14B63 INEGI. Fotografias aéreas escalas 1:70,000 y 1:40,000 INEGI
Proyeccion: UTM 14N, WGS 84. Elaboré: Roberto Maldonado Villanueva
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7. Analisis estructural

La naturaleza petrologica de la region de Cacahuatepec-Amuzgos, relacionada a un proceso
cortical de alta temperatura, implica que su evolucion se desarrolld en condiciones
predominantemente ductiles y con segregacion simultanea de fundido anatéctico. De ahi que un
analisis estructural exhaustivo debe contemplar la interaccion entre volimenes o niveles corticales
con comportamientos reoldgicos significativamente distintos y heterogéneos. En principio, la
evolucion estructural pre-migmatitica debid desarrollarse en condiciones sub-solidas y progresar a
condiciones suprasolidas conforme la migmatizacion ocurria, hasta nuevamente entrar al campo
subsélido durante la cristalizacion de los neosomas y durante la historia post-migmatitica del
complejo. Adicionalmente, cada fase de deformacion debid transcurrir en niveles corticales distintos y
en consecuencia en condiciones dindmicas de presion, temperatura, actividad de volatiles, etc. durante
la evolucion metamorfica del complejo.

A pesar de que el objetivo de este trabajo no es propiamente un estudio estructural
exhaustivo, este analisis contempla las consideraciones mencionadas y plantea una vision estructural
general de la region de estudio. Inicialmente se hace una descripcion de los rasgos estructurales
regionales de la porcion central del Complejo Xolapa entre las ciudades de Ometepec y Pinotepa
Nacional. Posteriormente se explica la diversidad estructural observada durante el trabajo de campo, a
partir de la definicion de distintos dominios estructurales. Finalmente se describen las distintas fases

de deformacion observadas y su cronologia relativa al evento de fusion parcial.
7.1 Estructura regional de la zona de estudio

La estructura regional de la porcion central de terreno Xolapa, en cuyo interior se encuentra la
zona de estudio, se caracteriza por al menos tres series de lincamientos tectonicos mas o menos
regulares que se extienden mas alla de dichos limites (Figura 21). Con base en el andlisis de imagenes
digitales, fotografias aéreas y en el reconocimiento de campo de dicha porcion se verifico que dichas
megaestructuras constituyen uno o mas sistemas de fallas ductil-fragiles, los cuales coinciden con los
sistemas documentados en la porcion oriental del terreno (p.e. Tolson, 1993, 2005; Corona-Chavez,
1997).

Un lineamiento NE~50°SO sobresale en la Figura 21 por su posicion perpendicular a la linea
de costa y a la trinchera del pacifico, los sistemas de drenaje principales de la Sierra Madre del Sur

hacia el océano estan relacionados a esta megaestructura.
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Otro prominente lineamiento ONO-ESE cruza toda la region y coincide con la orientacion y
cinematica del sistema Chacalapa. Este trunca parcialmente al sistema NE~50°SO y en conjunto
constituyen probablemente un mismo sistema normal-sinestral como se ha reconocido en la zona de
Puerto Escondido-Puerto Angel (Tolson, 1993, 2005; Corona-Chavez, 1997).

En la porcion superior derecha de la Figura 21 se observa el limite propuesto (Campa y
Coney, 1983) entre los terrenos Xolapa y Mixteca. En una posicion lateral adyacente a dicho limite y
de forma oblicua a los sistemas antes mencionados, se observan una serie de lineamientos de
orientacion NO~20°SE que se disipa al interior del terreno Xolapa. Esta megaestructura se observa
aparentemente truncada en la porcion sureste de la figura por el sistema ONO-ESE, mientras que su

parte norte parece extenderse mas alla del limite del terreno Xolapa.

COMPLEJO XOLAPA

LGGN9L

LOZN9L

98°W40" 97°W40°

Figura 21. Estructura regional de la zona de estudio. La imagen digital muestra las principales megaestructuras presentes
alrededor de la zona de estudio (rectangulo) entre las ciudades de Ometepec y Pinotepa Nacional. Notense tres principales
sistemas de lineamientos tectonicos (linea discontinua). Fuente:GeoMapApp 2.8.2.

7.2 Estructura del area de Cacahuatepec-Amuzgos

La estructura regional en la zona de estudio (recuadro en la Figura 21) consiste en una
morfoestructura analoga a escala, caracterizada por la presencia de bloques corticales de extension

superficial kilométrica. El truncamiento producido por la interseccion de los sistemas estructurales
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antes mencionados es responsable de las alternancias litologicas abruptas en el CMM y de gran parte
de los contactos entre el CMM y el CPM. Ademas, la sobreposicion de las estructuras de deformacion
ductil-fragil observadas en la zona de estudio disloca parcialmente la estructura interna tanto del
CMM como del CPM. El efecto mas evidente a escala regional es la interrupcion y contraste de las
tendencias de foliacion y plegamiento de bloques corticales adyacentes del CMM producto de la
rotacion de los mismos. A escala de afloramiento la estructura metamorfica-migmatitica se encuentra
deformada debido a la presencia de zonas miloniticas asociadas a las megaestructuras. No obstante,
en la mayoria de los casos es posible reconocer las estructuras que preceden dicha deformacion y
establecer de manera general su relacion con el evento metamorfico-migmatitico.

Para efecto de la descripcion estructural espacial de la zona de estudio, se distinguen tres
dominios estructurales de acuerdo a las caracteristicas de las estructuras de deformacion presentes y a
la distribucion de las unidades litologicas en relacion con dichas estructuras. Cada dominio, mas que
poseer una evolucion estructural propia, se distingue por el predominio de un determinado estilo
estructural, lo cual deriva en variaciones en sus alternancias litologicas y en la presencia de

morfoestructuras caracteristicas en cada caso.

7.2.1 Dominio estructural del CMM

El primer dominio se localiza en la porcion nororiental de la zona de estudio cuya referencia
es la poblacion de San Pedro Amuzgos (Figura 22). Este dominio se distingue por la presencia de una
megaestructura antiforme asimétrica cuyo plano axial posee un rumbo de ~N-S y el eje de
plegamiento se encuentra inclinado 30°-40° al norte. Una serie de antiformes y sinformes de segundo
orden con ejes de plegamiento buzantes al NO-NE y se relaciona con un sistema anticlinorio (San
Martin). Esta megaestructura de plegamiento expone en superficie la alternancia aproximadamente
paralela de la mayor parte de las unidades litologicas del CMM. Esta continuidad solo se ve
interrumpida en la zona al norte de la poblacion de Pie de la Cuesta donde una serie de estructuras
ductil-fragiles ENE-OSO contraponen a las unidades meta-ignea y meta-sedimentaria.

Otro aspecto relevante de este sector es la presencia de una zona de retrocabalgamiento con
vergencia al SO, caracterizada por una serie de rampas de orientacion mas o menos paralela a la
estructura del CMM en el antiforme (ver secciones estructurales A-A” y C-C’, Figura 20). La traza de
cabalgadura mas evidente se observa a lo largo del transecto entre San Martin e Ipalapa, a lo largo de
esta estructura se observan un sistema asociado de pliegues asimétricos volcados con vergencia SO
(suroeste de Ipalapa) y aspciado a zonas miloniticas estrechas y discontinuas (norte de San Pedro
Amuzgos). Las lineaciones de estiramiento (stretching lineation) y demas indicadores cinematicos

presentes en dicha estructura ponen en evidencia una cinemadtica de transpresion sinestral con
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vergencia al NE.

La parte sur de este dominio estd marcada por la presencia de estructuras ductil-fragiles de
orientacion O-E, esta porcion marginal exhibe un predominio de la unidad meta-sedimentaria
metatexitica y se caracteriza por el contraste en orientacion y estilo de deformacion el resto del
dominio. Se observa una tendencia general de pliegues asimétricos volcados con vergencia al este que

presentan una continuidad con el dominio estructural meridional (Rio el Camaron).
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Figura 22. Mapa estructural de la region de Cacahuatepec-Amuzgos. Se observan las principales estructura de deformacion
de la zona y los tres dominios estructurales principales (delimitados por lineas gruesas punteadas). En el mapa geologico se

pueden observar los datos de foliacion con mayor detalle y también su respectiva simbologia. Explicacion en el texto.

7.2.2 Dominio estructural de sobreposicion CMM-CPM

El segundo dominio se localiza en la porcion suroriental de la zona de estudio en un area que
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comprende las poblaciones de Sayultepec y Tulixtlahuaca (Figura 22). Este sector se caracteriza por
la presencia de las estructuras ductil-fragiles O-E mas sobresalientes y por la dislocacion del sistema
NE~50°SO, que da lugar a una sobreposicion litologica distintiva entre el CMM y la unidad de
granitoides oligocénicos.

La estructura de la porcion occidental de esta area esta definida por un sistema de fallas
normales NE~50°SO con echados de 40°-50° al SE que acomoda la extension del sistema lateral O-E
(Sayultepec). Estos sistemas de estructuras discontinuas de caracter fragil y en menor proporcion
ductil-fragil son los responsables de la mayor parte de los contactos litologicos en toda la zona de
estudio. Aunque las presencia de fallas y fracturas es comun, estan constituidas principalmente por
zonas de cizalla estrechas con longitudes de algunos cientos de metros (ver seccion estructural C-C’,
Figura 20). En las proximidades de Camotinchan las relaciones de contacto entre el CMM vy los
plutones graniticos son por ambos dislocacion lateral y contacto primario intrusivo. Sin embargo, la
mayor parte de estas relaciones no se encuentran expuestas en superficie ya que han sido cubiertas
por depositos continentales recientes. En la mayoria de los casos fueron deducidas a partir del analisis
de fotografias aéreas e imagenes digitales.

En la porcion oriental de este dominio, donde las unidades del CMM predominan, se observa
una tendencia estructural de plegamiento, congruente en estilo y vergencia a pesar de la rotacion de
bloques cizallados. Consiste en un sistema de pliegues asimétricos volcados (echado de plano axial:

20°-70°) y en ocasiones isoclinales con vergencia al este (Rio Lagartero, Arroyo Yutatita).

7.2.3 Dominio estructural del CPM

El tercer dominio se encuentra presente en la porcion occidental de la zona de estudio (Figura
22) y basicamente representa el dominio litologico y estructural de la unidad plutonica oligocénica.
Se caracteriza por la predominancia y exposiciéon continua de una masa plutonica granitica no
metamorfoseada (ver mapa geologico) de gran dimension que se extiende hacia el noroeste, mas alla
de los limites de la presente cartografia. La continuidad litologica de dicho dominio se ve
interrumpida Unicamente por la presencia en su interior de fragmentos del CMM a modo de roof
pendants (Transecto Ccahuatepec-El Naranjo, Alto de las Mesas). El limite norte de esta area esta
definido por el contacto intrusivo entre la unidad pluténica y el CMM (seccion estructural B-B’,
Figura 20).

Tanto el sistema normal NE~50°SO como el sistema lateral O-E se encuentran presentes en
este sector. Sin embargo, el truncamiento y sobreposicion discontinua de las unidades litologicas es
menos evidente, aunque es posible observarlos en la zona de estructuras sintéticas y antitéticas del

sistema O-E (EI Naranjo, Chicapilla).
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7.3 Fases de deformacion

Durante el trabajo de campo y el analisis microestructural fue posible reconocer al menos
cinco fases de deformacion que afectan de manera diferenciada a las distintas unidades litologicas de
la zona de estudio: una fase de deformacidén precedente al evento migmatitico, dos fases de
deformacion intimamente relacionadas entre si y contemporaneas al evento migmatitico y al menos

dos mas posteriores a la migmatizacion una de las cuales afecta a todas las unidades reconocidas.

7.3.1 Deformacion pre-migmatitica (D1)

La deformacion pre-migmatitica estd definida por todos aquellos elementos estructurales,
texturales y mineralogicos que fueron conservadas en los remanentes litologicos paleosomaticos y
cuyos atributos suguieren una naturaleza metamorfica precedente al evento migmatitico (Figura 23).
La textura y estructura de la fase D1 poseen caracteristicas que manifiestan un proceso de
deformacion ductil contemporaneo a un evento metamoérfico de mediano a alto grado desarrollado en
condiciones de subsolidus.

Esta fase de deformacion esta representada por una foliacion gnéisica (S1) y una lineacion
mineralogica (L1) asociadas a estructuras de bandeamiento metamoérfico composicional, formado en
condiciones de facies de anfibolita de alta temperatura-granulita. Estas estructuras pueden ser
reconocidas en niveles litoldgicos refractarios comunes en las secuencias metatexiticas o en bloques
relictos paleosomaticos relacionados a las diatexitas. En conjunto representan la estructura discernible
mas antigua de la zona de estudio y constituyen la estructura metamorfica principal del Complejo
Xolapa.

Los niveles de paleosoma ortognéisico de la unidad metatexitica meta-ignea son los que
preservan de mejor manera estos atributos (Huajintepec; Buenavista) y en los cuales es posible
observar la relacion que existe entre dichas estructuras y la deformacion sin-migmatitica que le
procede (Figura 24). En contraste, los bloques relictos paleosomaticos (cominmente rotados)
conservados en las diatexitas, preservan ain dichas estructuras, pero en ningun caso permiten deducir

una relacion entre D1 y las fases D1+n posteriores (Figura 24).

7.3.2 Deformacion sin-migmatitica (D2-D3)
La deformacion sin-migmatitica esta definida por aquellos rasgos estructurales, texturales y
mineralogicos desarrollados durante el proceso migmatitico, es decir, desde las fase de generacion de

los primeros fundidos anatécticos hasta la etapa de consolidacion del CMM.
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Figura 23. Diagramas estereograficos de las distintas fase de deformacién D1-DS5 asi como de la los filones graniticos post-
migmatiticos. La proyeccion se realizo en el hemisferio inferior del estereodiagrama de igual area Schmidt. S1, S2, S3 etc.
se refiere a atributos planares de las distintas fases de deformacion y estan expresados en densidad de polos, mientras que
L2, L3 y L4 son los correspondientes atributos lineales. Ver explicacion en el texto.
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Figura 24. Deformacion pre-migmatitica. a) La fotografia muestra un detalle de afloramiento de una metatexita meta-ignea.
La porcion mostrada en la figura corresponde casi por completo a un ortogneis con bandas composicionales relictas que
definen una foliacion S1. b) Se observa una foliacion S1 moderadamente desarrollada en un bloque relicto de meta-grauvaca
que coincide con la orientacion de manchas leucosomaticas incipientes (S2). ¢) Se observa una diatexita schollen con
bloques de anfibolita relicta que exhibe una foliacion S1 contrastante con la foliaciéon S2 del neosoma leucocratico. d)
Foliacion relicata S1 en niveles refractarios de cuarcita dentro de una metatexita para-derivada.

A escala de afloramiento resulta evidente que la diversidad de las estructuras sin-migmatiticas
esta directamente relacionada con las estructuras desarrolladas durante el evento D1 y con la fraccion
de fundido anatéctico presente en la roca. De ahi que la deformacion contemporanea a la
migmatizacion claramente evolucioné de manera continua conforme la fusion parcial procedio, desde
una fase temprana de fusion, pasando una etapa de segregacion-acumulacion, hasta la cristalizacion
de los fundidos generados. Las condiciones reologicas fueron controladas por la fusion misma
(fusion-cristalizacion) y determinaron en gran medida la distribucion y el estilo de las estructuras
desarrolladas.

Con base en las caracteristicas de las estructuras de deformacion y su relacion con las
morfologias de los neosomas es posible definir dos fases de deformacion (D2 y D3), que se
encuentran genéticamente relacionadas entre si y constituyen etapas progresivas del mismo proceso

de deformacion y del mismo evento metamorfico-migmatitico (Figura 23). La fase temprana de
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migmatizacion estd caracterizada por una fraccion de fundido inferior al 15% y se relaciona con la
formacion de un conjunto de planos y lineas generados durante la deformacion y diferenciacion
metatexiticas D2. Estas estructuras se observan estrechamente ligadas a las estructuras D1, siendo
concordantes en numerosos casos sobre todo en la unidad meta-ignea (Huajintepec; Arroyo el
Mapache). Las relaciones estructurales mesoscopicas indican claramente que el evento migmatitico
representa la progresion metamorfica-anatéctica del evento de alto grado contemporaneo a D1, por lo
que la fase D2 se desarroll6 en condiciones transicionales de subsolidus a suprasolidus.

Las estructuras S2 consisten en bandas estromaticas paralelas o ligeramente discordantes a
S1, asimismo planos de segregacion de liquido oblicuos a S1 (Figura 25-a) relacionados a bandas de
cizalla extensional incipientes (camino a la Guadalupe; carretera al NE de Pie de la cuesta), a
foliaciones curvadas por flujo interfolial y a rotacién incipiente de megacristales o bloques
refractarios (Figura 25-a). L2 consiste basicamente en una lineacion mineraldgica principalmente de
las fases maficas, la cual estd mejor desarrollada en las porciones migmatiticas residuales (p.e.
melanosomas) y en los mesosomas. La orientacion de la foliacion S2 posee una tendencia dominante
ESE-ONO con echados de 40°-50° inclinados al N (Figura 23), sin embargo esta estructura se
encuentra comtnmente plegada y modificada por los eventos sucesivos y es probable que algunas de
las estructuras observadas como tal correspondan a una megaestructura D3.

La fase de deformacion D3 se caracteriza por el desarrollo de estructuras de deformacion que
manifiestan un marcado contraste de competencia entre niveles de roca adyacentes. A nivel de
afloramiento es claro que el aumento en la fraccion de leucosoma (>20%), que caracteriza las zonas
diatexiticas, marca un cambio radical en el régimen de la deformacion y en el estilo de las estructuras,
favoreciendo el desarrollo de una deformacién sumamente heterogénea (NE de Cacahuatepec;
Tulixtlahuaca; San Pedro Amuzgos). Las principales caracteristica de esta fase consisten en: 1) la
deformacion de la estructuras metamorfica (D1) y metatexitica (D2) ocasionada por un proceso de
migracion de leucosoma a escala métrica, plegamiento y acumulaciéon local en zonas de baja
deformacion. El desarrollo de un conjunto de planos S3 y lineas L3 esta relacionado principalmente a
la formacion de un plegamiento asimétrico e isoclinal de las estructuras D1-D2. Finalmente, 2) el
desarrollo de una estructura anisotropica ligada a la segregacion migmatitica (Figura 26).

Los planos S3 consisten principalmente en una foliacion de plano axial de pliegues alargados
(Twiss, 1988) aproximadamente simétricos y a menudo similares (Ramsay, 1967; Buenavista; Figura
25-c) y a la crenulacion de pliegues asimétricos disarmonicos comunmente volcados (Arroyo Yutatita;
Sur de San Pedro Amuzgos; Figura 25-d). Los planos S3 pueden también asociarse a una foliacion
diatexitica relacionada a estructuras schoéllen-schlieren (San Pedro Amuzgos; Tulixtlahuaca; Arroyo la

Pastora, Figura 25-¢).
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Figura 25. Deformacion sin-migmatitica D2-D3. a) Megacristal de clinopiroxeno rotado inmerso en el leucosoma (L) de una
metatexita orto-derivada, una incipiente foliacion S2 se sobrepone a la foliacion gnéisica, sin embargo en la parte inferior
derecha de la fotografia se observa una horizontalidad entre el neosoma y la estructura relicta que da lugar a una foliacion
compuesta S1-S2. b) Se observa una banda plegada y un bloque rotado de paleosoma anfibolitico (S2). En los bordes de ese
dominio se observa una foliacion sub-horizontal (S3) desarrollada durante una fase compresional no coaxial que pliega de
forma asimétrica la foliacion S2. ¢) Plegamiento isoclinal de la estructura S1-S2 acompaiiado de segregacion de leucosoma
en las zonas de charnela. Se observa una foliacion de plano axial S3. d) Plegamiento isoclinal de la estructura S2 en una
diatexita orto-derivada. La estructura estromatica (S2) se encuentra destruida por el emplazamiento de un leucosoma que
exhibe una textura fluidal S3 paralela a las superficie axial del plegamiento. e) Metatexita-diatexita para-derivada con un
neosoma leucocratico estromatico plegado de forma asimétrica. Los lentes de paleosoma P (meta-grauvaca) se desprenden a
partir de estructuras ductil-fragiles para formar una estrcutura schéllen. Ambas, superficie de corrimiento y foliacion de
plano axial coinciden y constituyen estructuras S3. f) Plegamiento asimétrico-isoclinal de bandas estromaticas, se observa
migracion de leucosoma asociado a la superficie axial del pliegue, asimismo acumulacion de leucosoma en la zona de
charnela.
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Otras estructuras caracteristicas de la fase D3 consisten en planos de corrimiento ductil-fragil
de alta temperatura de bloques competentes de paleosoma o mesosoma (Figura 25-f), asi como
foliaciones oblicuas respecto a S1-S2 debido a la rotacion de bloques relictos de paleosoma o de
metatexita estromatica (Arroyo la Mariscala, Figura 25-b). Las linecas L3 estan representadas por
microestructuras de crenulacion del plegamiento progresivo, asi como por la orientacion preferencial
de minerales relacionados a las reacciones de fusion y a un proceso de flujo diatexitico, el cual ha
tenido un mejor desarrollo en las unidades meta-sedimentarias.

La orientacion de las estructuras D3 es bastante variable e incluso contrastante. Las
estructuras disarmoénicas estan relacionadas a las zonas donde prevalecen los niveles litologicos
fértiles y donde abundan las estructuras diatexiticas. En el resto del area de estudio el plegamiento
desarrollado durante D3 es madas constante, aunque tipicamente las estructuras se observan
transpuestas debido a la sobreposicion de la deformacion subsecuente. No obstante un niimero
bastante modesto de mediciones, asi como la aleatoriedad de las estructuras y la modificacion
producida por los eventos posteriores (D4-D5), se observa una ligera tendencia con echados de 30°-

50° al SO y de 30°-60° al NO (Figura 23).

- grarijtoide” |
. andtéctico

-

Figura 26. Transicion estructural D2-D3. La figura esquematica ilustra la transicion de la estructura predominantemente
estromatica S2 hacia una estrcutura diatexitica S3. La bandas estromaticas S2 se encuentran plegadas de forma asimétrica y
se desarrollan zonas de desprendimiento S3 (a). Conforme la deformacion evoluciona se desarrolla un plegamiento isoclinal
de S2 formandose una foliacion de plano axial S3 que coincide con la orientacion de las estructuras schéllen y schlieren
durante el flujo diatexitico (b).

7.3.3 Deformacion post-migmatitica (D4-D5)

La deformacion post-migmatitica esta representada por todos aquellos elementos texturales y
estructurales que se sobreponen a la estructura primaria de los neosomas y claramente son posteriores
al evento metamorfico-migmatitico. Las estructuras D4+n en general se desarrollaron en condiciones

de bajo grado metamorfico y en un régimen de deformacion ductil-fragil. El estilo de las distintas
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estructuras, asi como el predominio y distribucion de ciertos tipos, permite distinguir al menos dos
fases distintas denominadas D4 y D5.

La fase D4 consiste en una deformacion ductil-fragil de bajo grado durante la cual se
desarrolld un plegamiento asimétrico-isoclinal a escala variable, caracterizado por un arreglo
comunmente disarmonico y en ocasiones de tipo similar (Ramsay, 1967) producido por la variacion
litologica intrinseca de la secuencia migmatitica (S1-S2; Figura 27). A escala de afloramiento las
estructuras D4 se reconocen por la presencia de planos de cizalla subhorizontales S4 relacionados a
estructuras S-C a escala variable (Figura 27-e-f), asimismo por la presencia de flancos de plegamiento
con echados de entre 10°-50° al O-NO (Figura 27-b) o excepcionalmente sub-verticales y una
foliacion de plano axial (S4) que indican una vergencia al E-SE (Ipalapa; Rio Lagartero; Arroyo el
Achote, Figura 23). Las lineas L4 consisten en ejes de plegamiento y crenulacion sub-horizontales
(0°-15°) y lineaciones miloniticas de bajo angulo orientadas al N-NE (San Pedro Apostol) (Figura 27-
d).

Otra caracteristica mesoscOpica claramente reconocible a nivel de afloramiento es la
presencia de zonas miloniticas que transforman notablemente la microestructura metamorfica-
migmatitica y de las cuales resulta complicado conocer y cartografiar su extension. Sin embargo, es
posible que se encuentren relacionadas a los niveles de corrimiento de las estructuras de plegamiento
asimétrico y excepcionalmente a estructuras de retro-cabalgamiento como se observa en las cercanias
de San Pedro Amuzgos (Figura 22). Estas zonas se encuentran cortadas por filones graniticos
pegmatiticos-apliticos asociados a las intrusiones oligocénicas (Figura 27-c), los cuales muestran
evidencia de haberse emplazado en un encajonante relativamente frio, esta relacion suguiere una
cronologia anterior a ~30 Ma para la fase D4.

El estilo de las distintas estructuras desarrolladas durante D4, la clara sobreposicion a las
estructuras migmatiticas y la relacion de corte de los cuerpos oligocénicos manifiestan una fase de
metamorfismo de bajo grado en condiciones de esquistos verdes asociada a un evento de deformacion
transpresiva ocurrido después del pico térmico hasta el emplazamiento relativamente superficial del
arco magmatico oligocénico.

La fase D5 consiste en una defromacion ductil-fragil de bajo grado representada por una serie
de zonas de cizalla sub-verticales de magnitud kilométrica y orientacion E-O (Alto de las mesas; El
Tecolote; Pie de la Cuesta, Figura 23) que afecta tanto a las unidades del CMM como a la unidad
pluténica del CMM, por lo que posee una edad oligocénica tardia o post-oligocénica ([028 Ma). Estas
zonas se caracterizan por presentar una foliacion milonitica (S5), en ocasiones con variacion a una
textura cataclastica y por la presencia de una gama de indicadores cinematicos bien desarrollados

asociados a un proceso moderado de recristalizacion dinamica que indican una deformacion de
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mediana a baja temperatura (<300°C). La cinematica de estas megaestructuras es sinestral y
tipicamente presentan un sistema de fallas normales asociado de orientacion NE-SW (Sayultepec;

Chicapilla) y un sistema antitético de cinematica dextral (El Naranjo; Sur de Buenavista).

Figura 27. Deformacion post-migmatitica D4. a) Plegamiento asimétrico-isoclinal de la estrcutura migmatitica, la estructura
no presenta evidencias de deformacion en presencia de fundido anatéctico. Notese el plano axial sub-horizontal S4. b)
Plegamiento asimétrico-cerrado de una secuencia metatexitica para-derivada. Notese la disarmonia del plegamiento en los
distintos niveles litoldégicos. Se observa una foliacion por crenulacion S4 y un eje de plegamiento sub-horizontal. c)
Microestructura milonitica-ultramilonitica con indicadores cinematicos bien desarrollados que posee una foliacion
espaceada S4 con recristalizaciéon dinamica de cuarzo moderada. Un filon granitico corta netamente la estructura, nétense
los bordes de enfriamiento de dicho cuerpo. ¢) Lineacion milonitica L4. e) y f) Estructuras S-C en neosomas para-derivados.
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8. Analisis petrografico

Las unidades litologicas de la region de Cacahuatepec-Amuzgos son secuencias
morfologicamente y composicionalmente heterogéneas tanto a nivel mesoscopico como a nivel
microscopico. Una caracteristica bastante frecuente en estas rocas es la presencia de estructuras de
deformacion que modifican parcial o totalmente la estructura y la textura migmatiticas. Reconocer los
distintos procesos ocurridos durante la evolucion del CMM de la zona de estudio implica
primeramente identificar las distintos distintos dominios litologicos que conforman la migmatita a
nivel de afloramiento y eventualmente distinguir los elementos que modifican las relaciones
originales de cada una de estas porciones.

En esta seccidn se describen y analizan las caracteristicas microestructurales y paragenéticas
de las unidades metamorfico-migmatiticas de 50 estaciones de muestreo, en muchas de las cuales se
analizaron distintas porciones del afloramiento con el objetivo de caracterizar individualmente y en
conjunto los distintos dominios petrograficos de las unidades metatexiticas y diatexiticas (ver seccion
de unidades litologicas).

La secuencia en que se presenta la descripcion petrografica sigue la logica planteada hasta
ahora en la tesis. Primeramente se describen las caracteristicas microscopicas pre-migmatiticas de los
litotipos metamorficos considerados como protolitos. En segundo lugar se presenta la descripcion
petrografica de los orto y para-derivados del proceso migmatitico. Y finalmente se describen las
caracteristicas mineralogicas y microestructurales de las asociaciones que se sobreponen a la
estructura migmatitica y representan la evolucion migmatitica tardia y post-migmatitica de la zona de

estudio.
8.1 Microestructuras y paragénesis pre-migmatiticas (protolitos metamorficos)

Los paleosomas ocurren principalmente como niveles refractarios y poseen caracteristicas
petrologicas desarrolladas en condiciones de mediano a alto grado metamorfico. En consecuencia, la
estructura y textura de estas rocas pueden incluir algunos elementos relictos relacionados a las

condiciones previas al proceso de fusion parcial.

8.1.1 Paragneises y meta-grauvacas

La paragénesis principal observada en los paragneises consiste en: cuarzotplagioclasa
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+biotitatfeldespato-K+titanitat+apatitotzircontgranatetrutilotgrafitotcalcita. Este litotipo exhibe
normalmente un textura foliada lepidoblastica que da lugar a una tipica esquistosidad continua, a
groso modo equigranular (Figura 28-¢). El tamafio de grano varia de fino a medio, entre las distintas
muestras. Son caracteristicos sus arreglos poligonales, tipicos de agregados de cuarzo-mica, con
angulos diedrales de ~180°. En algunos niveles o de un afloramiento a otro la textura puede variar a
una foliacion de esquistosidad espaciada, sub-equigranular de grano fino a grueso con microlitones
mono- o poliminerales ricos en cuarzo y feldespato ensamblados en mosaicos poligonales de angulos
diedrales cerrados.

La biotita es el mineral mafico dominante asociado con la foliacion. Ocurre también de
manera intersticial entre cuarzo y plagioclasa, en cuyo caso llega a ser significativamente oblicua
(10°-60°) a su orientacion principal. Grafito, rutilo, calcita y zircon llegan a observarse asociados a la
biotita, presentandose orientados de manera paralela. La plagioclasa varia de anedral a subedral y esta
asociada a cuarzo y feldespato-K intersticiales. En algunos casos presenta tamafios relativamente
mayores al resto de las fases, constituyendo texturas porfidoblasticas incipientes. Llega a presentar
tanto maclas primarias como maclas de deformacion, asi como una extinciéon ondulante y en algunos
casos inclusiones redondeadas de cuarzo. El cuarzo es comunmente anedral con bordes lobulados
entre el feldespato-K y la plagioclasa. Llega a presentar evidencias de deformacion a manera de
ribbons y subgranos, pero no es posible determinar si dicha deformacion corresponde a D1 o si es
producto de las fases D2-D4. Los minerales accesorios principlaes son apatito, zircén y titanita, los
cuales se presentan como inclusiones euedrales y subedrales.

La paragénesis principal observada en las meta-grauvacas consiste en: cuarzo+plagioclasa+
biotitatsillimanita+granate+zircontapatito+oxidos de Fe. Estos litotipos presentan una textura
tipicamente porfidoblastica con fenoblastos de granate o sillimanita en una matriz foliada
lepidoblatica que produce una esquistosidad continua e inequigranular caracteristica (Figura 28-h). El
tamafio de grano de este litotipo es variable de fino a grueso y se observan agregados minerales
poligonales o inter-lobulados con morfologias muy variadas.

El granate se presenta generalmente como poiquiloblasto de dimensiones menores a 1 cm,
presenta inclusiones redondeadas e irregulares de tamafios variables que en ocasiones forman
patrones de foliacion relictos (Figura 28-h). La biotita es texturalmente variable, con tamafios que
varian de fino a grueso y formas subedrales o anedrales. En la matriz su orientacion es paralela a la
foliacion y esté asociada a la sillimanita, ambas pueden encontrarse crenuladas. Relacionada al cuarzo
y a la plagioclasa forma mosaicos poligonales de angulo diedral abierto. Asimismo, puede presentarse
como inclusion sub-redondeada en el granate o rellenar sus fracturas. Cuarzo y feldespatos

constituyen agregados poligonales e interlobulados y cominmente exhiben deformacion
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intracristalina. El cuarzo presenta subgranos y extincion ondulante, es comin observarlo formando
ribbons discretos que en algunos casos producen un foliacion discontinua moderadamente

desarrollada (Figura 28-h).

8.1.2 Paragneises anfiboliticos

La paragénesis tipica de esta litologia estd formada por: plagioclasatbiotita+anfibol+
granate+cuarzo+ilmenita+zircon+apatitotortopiroxeno. Su  microestructura es principalmente
granoblastica a moderadamente foliada inequigranular y tipicamente se presenta como un ensamble
porfidoblastico con fenoblastos de granate e incluso plagioclasa o anfibol en una matriz poligonal rica
en plagioclasa y biotita con angulos diedrales abiertos (150°-180°). El tamafio de grano varia de fino
a grueso entre los distintos afloramientos pero esencialmente conserva su caracter porfidoblastico
(Figura 28-g).

La plagioclasa es el principal constituyente de la matriz, posee formas anedrales a subedrales
y un maclado primario polisintético. Se le observa reemplazada en sus bordes por cuarzo anedral y se
encuentra limitada a través de contactos rectos por biotita y anfibol (Figura 28-g). Excepcionalmente
llega a formar fenoblastos poiquiliticos con inclusiones redondeadas de cuarzo y plagioclasa. Biotita
y anfibol son los componentes maficos principales. Se encuentran formando agregados interlobulados
producidos por la migracién mutua de sus bordes y su orientacion preferencial es la responsable de la
foliacion moderada de este litotipo. La biotita llega a presentarse también como inclusiones
redondeadas de color ocre dentro del granate. El granate se presenta como poiquiloblasto de
dimensiones variables (2mm-5cm). Presenta inclusiones redondeadas de cuarzo, plagioclasa, biotita,
ilmenita y apatito que forman patrones de foliacién relictos. Comlinmente presenta texturas
coroniticas de plagioclasa y sus fracturas llegan a presentarse rellenas de mica o clorita. El cuarzo
posee una abundancia moderada (<15%) y es texturalmente muy variable. Generalmente exhibe
extincion ondulante y es tipicamente anedral en bordes de intercrecimiento, pudiendo ocupar los
sitios intersticiales entre plagioclasa, biotita y anfibol. El ortopiroxeno es escaso y su ocurrencia esta

restringida a las zonas de contacto de granate-anfibol-biotita.

Figura 28. Protolitos metamorficos. a) Metatonalita de plagioclasa+cuarzotbiotitatanfibol (Norte de Pie de la Cuesta). b)
Dominio poligonal de plagioclasa+anfibol en anfibolita (Sur de Ixcapa). c¢) Anfibolita de clinopiroxeno con textura poligonal
(San Pedro Amuzgos). d) Cristal de anfibol con inclusion de relicto poligonal anfibolitico (Cacahuatepec) e) Paragneis meta-
psamitico de plagioclasa+cuarzo+biotita+granate que permanece como nivel refractario en la secuencia metatexitica (Rio el
Camar6n). f) Detalle de la asociacion plagioclasa+biotitatrutilotcuarzo en paragneises meta-psamiticos (Arroyo el
Mapache). g) Paragneis anfibolitico con fenoblastos sin-cinematicos de granate y matriz foliada de mica y anfibol (Rio el
Camaro6n). h) Esquisto metapelitico con fenoblastos poiquiliticos de granate en matriz foliada rica en biotita y sillimanita
(Vereda San pedro Amuzgos- La Guadalupe).

79



=0




8.1.3 Ortogneises cuarzo-feldespaticos

De manera general, su paragénesis puede ser expresada de la siguiente forma:
plagioclasa+cuarzotbiotita+anfibol+apatito+zircon -titanitat+feldespato-K=+granate. Estos litotipos se
caracterizan por mostrar de forma clara las estructuras de deformacion desarrolladas
durante la fase D1 tanto a meso-escala como a micro-escala (Arroyo el Mapache; E de Costatitlan;
Carretera Buenavista-Cacahuatepec).

La textura de este litotipo es variable y depende en gran medida de la proporcion de minerales
maficos y de la presencia o ausencia de anfibol (Figura 28-a). Los litotipos cuyo principal
constituyente mafico es la biotita poseen una textura predominantemente granoblastica equigranular,
pudiendo presentar una foliacion espaciada incipiente con dominios interfoliales xenoblasticos ricos
en plagioclasa y cuarzo. Solo en algunos casos la textura puede ser porfidoblastica con fenoblastos
euedrales-subedrales de plagioclasa y matriz foliada lepidobléstica. El tamafio de grano varia de
medio a grueso y los agregados minerales poseen morfologias poligonales de angulos diedrales semi-
abiertos.

La plagioclasa cominmente se encuentra deformada y presenta recristalizacion hacia sus
bordes, generando estructuras de manto y ntcleo. Al contacto entre el feldespato-K y el cuarzo es
comun la presencia de texturas de exolucion. El cuarzo es predominantemente anedral y a menudo se
encuentra rellenando intersticios entre plagioclasa o migrando a través de sus bordes. Presenta
evidencias de recristalizacion dinamica como son extincion ondulante, dominios de subgranos y
estructuras ribbon poco desarrolladas. La biotita presenta formas euedrales a subedrales y ocupa
generalmente sitios intersticiales; sin embargo, presenta grados distintos de recristalizacion que puede
generar contactos netos con el resto de los minerales y asi controlar las caracteristicas de la foliacion.
Los minerales accesorios mas comunes son el apatito y el zircon, que presentan formas tipicas
redondeadas y bordes de recristalizacion.

Los niveles litolégicos que presentan tanto biotita como anfibol presentan texturas
granoblasticas poligonales mas desarrolladas con angulos diedrales de ~120° y con frecuencia se
observan inclusiones redondeadas de plagioclasa y cuarzo. Ademas, se caracterizan por presentar una
foliacion continua producida por la formacion de agregados maficos de biotita-anfibol visible en
muestra de mano o a nivel de afloramiento (Figura 28-a). El anfibol y la biotita presentan contactos
lobulados producidos por la migracion de borde entre ambas fases. Asimismo, la plagioclasa y el
cuarzo comunmente sustituyen en sus bordes al anfibol en estructuras de angulo diedral cerrado

(~60°).
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8.1.4 Anfibolitas

La paragénesis general de este litotipo puede ser expresada de la siguiente manera:
plagioclasa+anfibol+ilmenitat zircontclinopiroxeno+cuarzotbiotitattitanita. De acuerdo a su
composicion mineraldgica (pre-migmatitica) se distinguen las anfibolitas cuyos constituyentes
maficos son clinopiroxeno y anfibol, de las que Unicamente contienen anfibol. Esta diferencia
mineralogica y algunas otras, como la presencia de biotita y cuarzo, se atribuye a la diversidad en
composicion de roca total de los distintos niveles anfiboliticos, mas que a variaciones en las
condiciones metamorficas del complejo.

La textura de esta unidad es tipicamente granoblastica a nematobléstica equigranular (Figura
28-b-c). En algunos casos, se observan bandas milimétricas de plagioclasa recristalizada, anfibol o
clinopiroxeno que definen una foliacion con distintos grados de desarrollo. El tamaiio de grano entre
las distintas muestras estudiadas varia de fino a grueso y los agregados minerales definen ensambles
poligonales caracteristicos muy bien definidos (Figura 28-b). Las micro-estructuras de deformacion
principales estan relacionadas a un micro-plegamiento cerrado e isoclinal asociado a la deformacion
D1-D2 y a una recristalizacion sin-cinematica de anfibol y plagioclasa.

El clinopiroxeno se presenta en cristales euedrales a subedrales incoloros o verdes débilmente
pleocroicos Figura 28-c). Solo en casos excepcionales se observa una relacion textural que ponga en
evidencia su formacion a partir del anfibol (p.e. bordes corroidos, pseudomorfos, etc). Mas bien, los
mosaicos poligonales de clinopiroxeno, anfibol y plagioclasa, con bordes rectos muy bien definidos
sugiere que la roca experiment6 una etapa suficientemente prolongada para equilibrarse texturalmente
y lograr arreglos de baja energia en condiciones proximas a la facies granulitica (Cacahuatepec;
carretera Cacahuatepec-Ocotlan; intercalaciones en San Pedro Amuzgos; Sur de Ixcapa). El anfibol
presenta formas euedrales y anedrales. Con frecuencia se observan morfologias lobuladas y angulos
diedrales reducidos al contacto con plagioclasa que migra a través de sus bordes. En algunos casos
exhibe un caracter poiquiloblastico con inclusiones irregulares de plagioclasa e ilmenita (Figura 28-
d). La plagioclasa posee formas subedrales y su recristalizacion determina el desarrollo de una
foliacion espaciada incipiente. Comtinmente exhibe una interposicion de su maclado primario por un
maclado de deformacion en forma de cufias, asimismo presenta con frecuencia extincion ondulante y
en casos aislados desarrolla subgranos. La ilmenita representa un mineral accesorio importante, su
abundancia modal llega a ser hasta del 10% en algunos niveles de concentracion (S de Ixcapa). En
general se encuentra distribuida de manera homogénea ocupando los sitios intersticiales del mosaico
poligonal. También ocurre como inclusion en anfibol o plagioclasa en cuyo caso puede presentar

bordes de alteracion concéntricos de titanita (Cacahuatepec; S de Ixcapa).
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8.2 Microestructuras y paragénesis migmatiticas (neosomas)

8.2.1 CMM meta-sedimentario

Los melanosomas y los mesosomas para-derivados se caracterizan por mostrar un alto
contenido de biotita asociada comiinmente a otras fases minerales ferro-magnesianas. Las paragénesis
principales de estos dominios consisten en: plagioclasatbiotita+sillimanita+cuarzo+feldespato-
K+granate+ilmenita+zircon (meta-grauvacas y meta-pelitas) y plagioclasa+biotitat cuarzo+
feldespato-K-+ilmenita+zircon+apatito+ granatetmonazitat+grafito (meta-psammitas). Los leucosomas
a menudo poseen asociaciones minerales mas simples y se caracterizan por la predominancia de
feldespatos y cuarzo: plagioclasa+cuarzo+feldespato-K+biotitatgranate.

Las fracciones melanocraticas poseen texturas foliadas inequigranulares con tamafio de grano
variable de fino a grueso y constituyen dominios a modo de bandas discontinuas milimétricas o de
escasos centimetros, con terminaciones cominmente aboudinadas. Estas microestructuras presentan a
menudo formas curvadas o incluso onduladas que envuelven dominios lenticulares de leucosoma
(Figura 29-a). Estas estructuras en su conjunto, sugieren un proceso de deformacion sin-anatéctica
(D2-D3) que produce un reacomodo de material residual durante el flujo y acumulacion del
leucosoma. Los melanosomas estan formados principalmente por acumulaciones de biotita
hipidiomorfica residual cominmente imbricada, con su lado largo orientado conforme a la foliacién
(Figura 29-b-c) y ocasionalmente se presenta crenulada (D3-D4; Figura 32-g) o cizallada (zonas
miloniticas; Figura 32-e). Sin embargo en algunos casos, en el contacto entre melanosoma y
leucosoma, la biotita ocupa los sitios intersticiales entre el cuarzo y los feldespatos con una
orientacion oblicua e incluso perpendicular a la foliacion. Estas texturas sugieren que la biotita de
estos dominios es en parte un producto residual de fusion parcial y en parte un producto cristalizado a
partir del fundido anatéctico o recristalizado a partir de cristales de biotita residual. En las migmatitas
derivadas de meta-grauvacas y meta-pelitas la sillimanita suele estar asociada a la biotita y es un
importante mineral formador de melanosomas (Figura 29-a-c; Arroyo Yutatita, El Naranjo; Norte de
Ixcapa). Ocurre como cristales de habitos prismaticos caracteristicos y su tamafio es bastante variable.
En numerosos casos se le encuentra formando acumulaciones de dimensiones milimétricas o
centimétricas en forma de lentes, orientadas segin la foliacion o simplemente se encuentra
intercrecida con la biotita (Figura 29-c-d). El granate es un mineral bastante comun pero no siempre
presente en los melanosomas. Se muestra como cristales idioblasticos o hipidioblasticos de
dimensiones inferiores a 0.5 cm (Figura 29-f), en ocasiones exhibe un caracter poiquilitico con
inclusiones prismaticas e irregulares de zircon, apatito, 6xidos de Fe-Ti, cuarzo y excepcionalmente

de agregados cuarzo-feldespaticos de composicion y textura similar al leucosoma (Arroyo Yutatita).
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Figura 29. Neosomas para-derivados. a) Microestructura estromatica en metatexita meta-pelitica, la foliacion espaciada y los
dominios lenticulares de leucosoma (L) y melanosoma (M) se deben probablemente a un proceso de deformacion sin-
migmatitica (D2-D3) (Sur de la Guadalupe). b) Contacto entre melanosoma y leucosoma en una meta-grauvaca metatexitica.
El leucosoma presenta un enriquecimiento de palgioclasa maclada justo al contacto con el melanosoma, el resto es rico en
feldespato-K (Cercanias de Chicapilla). ¢) Melanosoma rico en biotita y sillimanita en nivele residual diatexitico (NE del
Cerro la Caja). d) Lente de sillimanita con inclusiones relictas de biotita en diatexita meta-pelitca (Vereda San Pedro
Amuzgos-Ipalapa) e) Leucosoma con feldespato-K intersticial y cuarzo deformado (Cercanias de Chicapilla) f) Leucosoma
con porfidoblasto de granate y biotita hipidiomorfica (Rio el Camaron).

Los leucosomas son agregados policristalinos de grano mediano a grueso con texturas

tipicamente magmaticas (Figura 29-b-e). Ocurren principalmente como dominios interfoliales de
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dimension milimétrica o centimétrica y en algunos casos como manchas cuarzo-feldespaticas
relacionadas a cristales corroidos de biotita. Una caracteristica comin de estos dominios es la
ocurrencia de cristales idiomorfos o hipidiomorfos de plagioclasa o feldespato-K en contacto mutuo,
formando agregados cristalinos (Figura 29-b) cuyos intersticios estan ocupados por cuarzo y/o biotita.

La plagioclasa es el mineral mas abundante en los leucosomas y su morfologia pueden variar
significativamente de una muestra a otra. En general exhibe bordes rectos en contacto con cuarzo y
feldespato-K, aunque son comunes los bordes engolfados y los intercrecimientos mirmequiticos. El
feldespato-K posee cominmente un caracter pertitico y en su mayoria carece de maclado. En ciertos
casos sus relaciones texturales sugieren una cristalizacion simultanea con la plagioclasa pero es
comun observarlo ocupando los sitios intersticiales de ensambles de plagioclasa o cuarzo (Figura 29-
e). En zonas adyacentes al melanosoma algunos cristales de feldespato-K pueden exhibir bordes
dentados al contacto con la biotita, asi como inclusiones irregulares de plagioclasa, biotita y 6xidos de
Fe y Ti. El cuarzo se presenta tipicamente como cristales xenomorfos a menudo interlobulados e
intersticiales, con crecimientos que reemplazan a través de sus bordes al resto de las fases. La
presencia de cuarzo ribbon formando dominios monocristalinos alargados (Figura 32-c), asi como el
desarrollo de subgranos y extincion ondulante (Figura 29-¢) son manifestaciones de deformacion

intracristalina frecuentes en los leucosomas.

8.2.2 CMM meta-igneo

Las asociaciones minerales observadas en los mesosomas y melanosomas orto-derivados
(respectivamente) pueden ser expresadas de modo general de la siguiente forma: plagioclasa+tcuarzo+
oxidos de Fe-Titbiotitatanfiboltclinopiroxeno y anfiboltbiotitatclinopiroxeno+titanita. Los
leucosomas se caracterizan por la predominancia de plagioclasa y por la ocurrencia persistente de
fases maficas como clinopiroxeno y mafico-hidratadas como anfibol y biotita (plagioclasa+cuarzo+
anfibol+clinopiroxenotfeldespato-k+ biotita) (Figura 30-b-d-f).

Los mesosomas poseen texturas granoblasticas-nematoblasticas inequigranulares de grano
medio a grueso (<0.5 cm), conforman mosaicos poligonales de angulos diedrales cerrados (~60°) y
poseen un caracter esencialmente magmatico. Aunque texturalmente son similares, estas porciones
deben distinguirse de aquellos niveles paleosomaticos que contienen fracciones minimas de neosoma
intersticial.

Los melanosomas consisten en agregados monominerales o poliminerales con textura
lepidoblastica-nematoblastica a groso modo equigranular (Figura 30-a-c). Conforman agregados
maficos de formas alargadas y discontinuas con dimensiones centimétricas y espesores reducidos

(<1.0 cm). Tipicamente se presentan en capas finas que rodean a los leucosomas y los separan de las
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porciones mesocraticas, sin embargo pueden presentarse también al interior de los leucosomas como
agregados aboudinados en forma de micro-schlieren. En las migmatitas derivadas de rocas cuarzo-
feldespaticas (p.c. meta-tonalitas) los melanosomas estan constituidos por biotita, anfibol y en menor
proporcion clinopiroxeno; mientras que en los melanosomas derivados de anfibolitas el anfibol es
dominante y el clinopiroxeno puede presentarse en proporciones modales de hasta el 50% y
raramente la biotita puede ser abundante (Huajintepec, muestras A-22 y A-47).

Los leucosomas orto-derivados consisten en agregados policristalinos de grano medio a
grueso (<1.0 cm) que poseen texturas magmaticas isotropicas y foliadas. Conforman arreglos
inequigranulares poligonales, interlobulados e incluso ameboidales (Figura 30-b-d-f). Constituyen
dominios leucocraticos de composicion granodioritica-tonalitica con formas y dimensiones diversas.

La plagioclasa se presenta como cristales idiomorficos a xenomorficos (Figura 30-d), en
ocasiones posee un caracter poiquiloblastico, con inlcusiones redondeadas de cuarzo y apatito. En
algunos casos exhibe texturas de exolucion de tipo antipertita y el maclado polisintético es una
caracteristica frecuente, so6lo ocasionalmente exhibe maclas de deformacion (Figura 32-b). Al
contacto con el feldespato-K presenta bordes comtiinmente rectos, aunque también es posible observar
intercrecimientos simplectiticos (Figura 31-a). El anfibol ocurre como cristales idiomorficos o
xenomorficos con dimensiones y relaciones texturales ampliamente variables. Cominmente presenta
un caracter poiquiloblastico con inclusiones irregulares y redondeadas de cuarzo y plagiocasa (Figura
30-a). En los leucosomas se puede presentar simultaneamente como cristales idiomorficos orientados
de forma paralela a la foliacion, en equilibrio textural con la matriz que lo contiene y como cristales
xenomorficos corroidos que sugieren un proceso de reaccion incompleta. La biotita posee variaciones
texturales igualmente amplias dependiendo de la morfologia migmatitica, del protolito y de la
fraccion migmatitica donde se encuentre. En el melanosoma de algunas metatexitas se le observa
como cristales hipidiomorficos orientados segun la foliacion. En contraste, en los mesosomas y
leucosomas de las migmatitas derivadas de protolitos cuarzo-feldespaticos, se presenta cominmente
sin una orientacion definida, ocupando los sitios intersticiales que define el contacto plagioclasa-
clinopiroxeno. El clinopiroxeno se presenta como cristales idiomorficos o hipidiomorficos y posee un
cardcter tipicamente poiquiloblastico con inclusiones irregulares de anfibol, biotita, cuarzo y
plagioclasa que pueden llegar a definir patrones de foliacion precedente (Figura 30-b-e; Huajintepec).
Este mineral se encuentra ampliamente distribuido tanto en los paleosomas como en los neosomas,
por lo que se considera que existe al menos una generacién pre-migmatitica. Sin embargo, su
presencia en los leucosomas, su aparente equilibrio textural-mineralégico y la naturaleza de sus
inclusiones, que pudieran representar relictos de reaccion, en conjunto sugieren que dicho mineral

podria ser también un producto de la reaccién de fusion parcial. Cuarzo y feldespato-K ocurren
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comunmente como cristales xenomorficos y ocupan los sitios intersticiales. El cuarzo se encuentra
frecuentemente sustituyendo en los bordes al resto de los minerales, generando contactos lobulados
(Figura 30-b-f). Son comunes sus texturas de recristalizacion, el desarrollo de subgranos y la

extincion ondulante en practicamente todas las muestras estudiadas (Figura 32-a-d).

Figura 30. Neosomas orto-derivados. a) Detalle de melanosoma rico en anfibol en metatexita anfibolitica (Cacahuatepec). b)
Leucosoma de plagioclasa+cuarzo+clinopiroxeno, nétense los bordes rectos de la plagioclasa y el cuarzo xenomorfico
lobular (Huajintepec) c) Capa fina de melanosoma de biotita y titanita que separa dominios leucocraticos de plagioclasa y
cuarzo en un ortogneis metatexitico (Huajintepec) d) Plagioclasa idiomorfica y feldespato-K intersticial en el leucosoma de
una metatexita anfibolitica (N de Cacahuatepec). e) Poiquiloblasto de clinopiroxeno con inclusiones de biotita y anfibol
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orientadas preferencialmente (Huajintepec). f) Clinopiroxeno hipidiomérfico con engolfamientos de plagioclasa y cuarzo
dentro del leucosoma de una diatexita mafica (S de Ixcapa).

8.3 Microestructuras y paragénesis tardo- y post-migmatiticas

La microestructura migmatitica se encuentra afectada por el desarrollo de asociaciones
minerales y microestructuras posteriores a la formacion de los neosomas. Es posible definir al menos
dos etapas diferentes en el tipo de textura, asociacion mineral, microestructura de deformacion y por
ende en las condiciones metamorficas en que fueron desarrolladas: a) una fase de alta temperatura
tardo-migmatitica definida por la presencia de una serie de paragénesis y de relaciones texturales que
sugieren un desarrollo en condiciones cercanas al solidus; y b) una fase post-migmatitica claramente
desarrollada en el subsolidus en condiciones de baja a mediana temperatura, que se encuentra
pobremente desarrollada y esta relacionada con las zonas de maxima deformacion post-migmatitica

del complejo.

8.3.1 Microestructuras y pargénesis de alta temperatura

Una caracteristica comin en los paleosomas y en los melanosomas orto-derivados es la
presencia de bordes de anfibolitizacion al contacto con el leucosoma (selvedges maficos ?).
Excepcionalmente, los porfidoblastos de clinopiroxeno llegan a exhibir bordes ricos en anfibol en
forma de anillos de espesor centimétrico (<2.0 cm; Huajintepec). En otros casos, el anfibol llega a
reemplazar parcial o totalmente al clinopiroxeno de los neosomas. Estas relaciones texturales sugieren
un proceso de reaccion tardo-migmatitica entre los fluidos remanentes de la fusién y los neosomas
parcial o totalmente cristalizados. Sin embargo, es probable que representen un proceso retrogrado
con hidratacion en una etapa post-migmatitica.

Las unidades para-derivadas exhiben una amplia variedad de texturas de reemplazamiento de
la microestructura migmatitica, principalmente bordes de reaccion y sustitucion parcial o total de las
fases de los neosomas (Figura 31-a-f). Los litotipos meta-peliticos se caracterizan por una asociacion
frecuente biotita+sillimanita+plagioclasa que ocurren como bordes de reaccion en el granate (Figura
31-c; San Pedro Amuzgos). La biotita se presenta como cristales idiomorficos de pequeiias
dimensiones y comunmente se encuentra rellenando las fracturas del granate u ocupando sitios
intersticiales oblicuos a la foliacion de la matriz.

En algunos niveles metatexiticos y diatexiticos meta-peliticos sobresale la presencia de
cordierita xenomorfica y de intercrecimientos simplectiticos milimétricos de cordierita-cuarzo que

reemplazan a través de sus bordes a la biotita y al granate (Figura 31-b; San Pedro Amuzgos).
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Figura 31. Microestructuras y paragénesis tardo-migmatiticas y post-migmatiticas a) Intercrecimiento mirmequitico al
contacto entre plagioclasa y feldespato-K en metatexita orto-derivada (San Pedro Amuzgos). b) Se observa un pseudomorfo
de biotita (al centro con relictos pardos de biotita) constituido por un intercrecimiento simplectitico de cordierita+cuarzo en
una metatexita para-derivada (San Pedro Amuzgos). ¢) Una asociacion de plagioclasatsillimanitatbiotita se encuentran
reemplazamiento a través de su borde a un fenoblasto de granate en un melanosoma para-derivado (San Pedro Amuzgos). d)
Microestructruras de corona de plagioclasa en fenoblastos de granate de un melanosoma para-derivado. Notese el desarrollo
casi completo de un pseudomorfo de granate (N de Ixcapa). e) Corona de hercinita+plagioclasa reemplazando parcialmente
la periferia de un fenoblasto de granate en un neosoma para-dervado (Arroyo Guacamaya). f) Hercinita+sillimanita
reemplazando a través de su borde a biotita en el melanosoma de una secuencia restitica (Arroyo Guacamaya). g)
Remplazamiento parcial de biotita por clorita en una metatexita orto-derivada (E de Costatitlan). h) Muscovita cristalizada
en en el cuello de un boudin de sillimanita en una diatexita para-derivada. (Rio el Camarén).

Estas observaciones permiten definir una asociacion migmatitica tardia que se encuentra
relacionada claramente a un proceso de alta temperatura y baja presion: plagioclasatbiotita
+cordierita+ sillimanita+cuarzo.

Las migmatitas derivadas de meta-grauvacas exhiben cominmente texturas coroniticas de
plagioclasa en torno al granate, en algunos casos se observan pseudomorfos de granate de
dimensiones <4.0 mm completamente constituidos por mosaicos poligonales de plagioclasa y biotita
(Figura 31-d). Los cristales de biotita precedente se encuentran a menudo reemplazados parcial o
totalmente por hercinita (Figura 31-f). Son también comunes los cristales idioblasticos de hercinita
que forman acumulaciones paralelas a los planos de microplegamiento de la biotita (S3), este mineral
posee a menudo un caracter poiquiloblastico y sus inclusiones exhiben patrones de foliacion idénticos
a los de la matriz, lo que sugiere una naturaleza tardo-cinematica o post-cinematica respecto a D3.
Otro rasgo textural que involucra a la hercinita es la presencia de intercrecimientos simplectiticos de
plagioclasa-hercinita que se sobreponen a dominios ricos en sillimanita y biotita (Figura 31-e;
carretera Alto de Las Mesas-Ixcapa; Arroyo Yutatita).

Algunos melanosomas de este litotipo poseen caracteristicas morfoldgicas-mineraldgicas y
relaciones de campo que sugieren una naturaleza altamente residual y conforman verdaderos niveles
restiticos, empobrecidos notablemente en cuarzo. Estos niveles se caracterizan por su abundancia
relativa de hercinita (~5.0%) y por la presencia de porfidoblastos sin-cinematicos de corindon de
dimensiones inferiores a 2.0 cm (Arroyo Guacamaya). Estas relaciones sugieren una asociacion
mineral de alta temperatura que se considera analoga a aquella presente en los litotipos metapeliticos
y que puede expresarse de la siguiente manera: plagioclasathercinitatbiotitatcorindon=£sillimanita.

En la mayoria de los leucosomas para-derivados es comun la presencia de intercrecimientos
mirmequiticos al contacto entre plagioclasa y feldespato-K (Figura 31-a). Sin embargo, no es posible
definir si su formacion esta relacionada al enfriamiento que provoco la consolidacion de los neosomas

o si se debe a una fase posterior de cambio en las condiciones P-T.
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8.3.2 Microestructuras y pargénesis de mediana a baja temperatura

Las unidades del CMM exhiben en mayor o menor grado una paragénesis sobrepuesta a todas
las microestructuras y asociaciones antes descritas. Esta paragénesis indica un proceso de retrogresion
de baja a moderada temperatura en condiciones de facies de esquisto verde. Una caracteristica
esencial de estas asociaciones es su relacion directa con microestructuras de deformacion dictil-fragil
que constituyen la manifestacion a microescala de las estructuras heterogéneas desarrolladas durante
la fase de deformacion D4 y probablemente la DS5.

Las texturas relacionadas a esta fase metamorfica son tipicamente texturas de
reemplazamiento en forma de bordes de reaccion y coronas, asi como texturas de cristalizacion en
sitios de baja presion y relleno de fracturas e intersticios (Figura 31-g-h). La mineralogia principal de
estas asociaciones consiste en clorita, muscovita, calcita y titanita.

La clorita es el mineral mas ampliamente distribuido y esta presente en la mayoria de las
muestras estudiadas. Se presenta comunmente como pseudomorfos de biotita (Figura 31-g),
reemplazando parcialmente al anfibol o rellenando las fracturas del granate. En rocas con estructura
cataclastico-milonitica la clorita llega presentarse como agregados miloniticos sigmoidales o
excepcionalmente se asocia junto al cuarzo a sombras de presion en porfiroclastos de plagioclasa o
feldespato-K. La titanita es un mineral frecuentemente asociado al reemplazamiento de biotita por
clorita.

La muscovita se presenta como cristales idiomorficos o hipidiomorficos ocupando sitios
intersticiales y a menudo se encuentra presente en los cuellos de microboudines de sillimanita u otros
minerales (Figura 31-h, Figura 32-h). En bandas de cizalla relacionadas a estructuras de tipo S-C, la
muscovita es un mineral frecuente y se asocia a las zonas de baja presion (Arroyo el Camaron).

La calcita es un mineral escaso y frecuentemente secundario, se le observa en rocas
cataclasticas donde constituye la matriz. Esta asociada a estructuras fragiles bastante localizadas y a
minerales hidratados como clorita o muscovita y es probable que su formacion se relacione a la
intrusion de fluidos durante cataclasis en condiciones de baja temperatura (Figura 32-f; Rio

Lagartero).

Figura 32. Microestructuras de deformacion. a) Cuarzao con recristalizacion de alta temperatura. b) Maclas de deformacion
en plagioclasa. Metatexita anfibolitica (S de Ixcapa). c¢) Cuarzo ribbon en metatexita para-derivada milonitizada. d)
Porfidoclasto de palgioclasa en una matriz foliada de cuarzo recristalizado, las dimensiones de la recristalizacion indican
una deformacion ductil-fragil de baja a mediana temperartura. Granitoide milonitico (Rio Lagartero) e) Biotita fish
indicando una cinematica izquierda. Metatexita estromatica para-derivada (N de San Martin). f) Cataclastita con matriz de
calcita (Rio Lagartero). g) Biotita crenulada en un melanosoma para-derivado (N de Tepetlapa). h) Microboudinage de una
banda rica en sillimanita en un neosoma diatexitico para-derivado.
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9. Quimica mineral

Los datos de microanalisis fueron obtenidos de un total de diez muestras seleccionadas (Tabla
2). Los criterios de seleccion se basaron en las relaciones texturales de las asociaciones minerales
descritas en el capitulo de analisis petrografico. El objetivo principal de este capitulo consiste en
ilustrar: a) las caracteristicas quimicas de los principales grupos minerales, de acuerdo a las distintas
clases quimicas; y b) definir la variabilidad quimica de las fases y su relacion con la microestructura y
la paragénesis metamdrfico-migmatitica.

Todos los microanalisis fueron realizados por medio una microsonda JEOL JXA-8900R con
las condiciones de medicion de 20 kV y 50 nA, por medio de analisis WDS como ha sido descrito en
el capitulo de metodologia. En la Tabla 3, al final del capitulo, se presentan los analisis

representativos de cada grupo mineral y las principales variaciones de acuerdo a la clase quimica.

Tabla 2. Estaciones de muestreo de las cuales se obtuvo informacion quimica-mineral

Estacion de muestreo Protolito Tipo de roca analizada

A-24 Meta-sedimentario Metatexita estromatica (meta-pelita)
A-31 Meta-igneo Anfibolita de clinopiroxeno (meta-basita)
A-37 Meta-sedimentario Metatexita estromatica (meta-grauvaca)
A-42 Meta-igneo Orto-gneis migmatitico (meta-tonalita)
A-57 Meta-sedimentario Melanosoma diatexitico (meta-grauvaca)
A-60 Meta-sedimentario Mica-esquisto migmatitico (meta-pelita)
A-61 Meta-sedimentario Para-gneis cuarzo-feldespatico (meta-psamita)
A-63a Meta-sedimentario Metatexita estromatica (meta-psamita)
A-63b Meta-igneo Metatexita anfibolitica (meta-basita)
A-64 Meta-igneo Anfibolita migmatitica (meta-basita)

La ubicacion de las estaciones de muestreo puede ser consultada en el mapa geoldgico y en el apéndice 1-a

9.1 Feldespatos

La composicion quimica de la plagioclasa es variable, dependiendo de las variaciones
texturales y de su posicion. Una sola seccion delgada puede exhibir toda una gama de variacion de la
solucion albita-anortita, o bien, puede presentar dos o mas grupos de plagioclasa con composicion
quimica contrastante. Sin embargo, la mayor parte de los cristales de plagioclasa son quimicamente
homogéneos. Solo en algunos casos, el mapeo elemental reveld zonificacion en las plagioclasas

migmatiticas adyacentes a plagioclasas de reemplazamiento post-migmatitico (Figura 36).
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Figura 33. Diagramas de variacion Na vs. Ca de la plagioclasa de acuerdo a la naturaleza del protlito, a la estructura a meso-
escala y a las relaciones texturales. Diagrama ternario An-Ab-Or de la plagioclasa y el feldespato potasico.

Los paleosomas meta-sedimentarios contienen cristales xenomorfos o ipidiomorfos de
plagioclasa con valores relativamente proximos al componente albitico (Anzg.so, andesita). Por su
parte, los paleosomas meta-igneos presentan valores intermedios en la solucion sélida o con tendencia
al componente anortitico: Ang.s; en los gneises félsicos-intermedios, Anyses para anfibolitas de
granate o Ang para anfibolitas de clinopiroxeno (Figura 33). En los neosomas la plagioclasa exhibe su
mayor diversidad quimica y es comun observar en coexistencia textural plagioclasas migmatiticas
(neoformadas) y relictos pre-migmatiticos (cristales residuales). Los leucosomas para-derivados se
caracterizan por un contenido de plagioclasa idiomorfica-xenomorfica enriquecida en albita. En los
liquidos derivados de meta-grauvacas los valores son de Anj4.i9 y €xcepcionalmente ~Anss, mientras
que en los leucosomas derivados de meta-pelitas y meta-psamitas el contenido es de Any.ps. Los
bordes de plagioclasa ipidiomorfa que ocasionalmente se observan limitando los leucosomas de los
melanosomas en los paraderivados metatexiticos, poseen valores de anortita mayores (5% a 8%) que
las plagioclasas del leucosoma adyacente. Estos dominios son interpretados como una cristalizacion
precoz de plagioclasa (cuasi in situ) durante las etapas tempranas de generacion de liquido. Los

dominios mesocraticos y melanocraticos para-derivados contienen plagioclasas idiomorfas-
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hipidiomorfas relativamente enriquecidas en anortita, con valores de Ans;4; en meta-grauvacas y
meta-pelitas; y An,y,;en meta-psamitas.

Los neosomas orto-derivados contienen plagioclasas texturalmente variables y de
composiciones mas calcicas respecto a los para-derivados, como puede ya reconocerse mediante el
método de Michel-Lévy, a partir de técnicas Opticas. Los litotipos basicos presentan miembros con
valores de Angg.so, los cuales fueron observados en neosomas mesocraticos. Sin embargo es probable
que los leucosomas movilizados puedan contener plagioclasa relativamente rica en Na, con valores
inferiores a Ans;.

Algunos cristales xenomorfos de plagioclasa relacionados a los mesosomas o melanosomas
llegan a presentar contenidos mayores de anortita (Ang,.75) y probablemente representen relictos de la
reaccion de fusion. Las inclusiones de plagioclasa en minerales migmatiticos como granate, anfibol,
clinopiroxeno, etc., poseen valores de An que coinciden generalmente con los valores observados en
los niveles paleosomaticos.

Finalmente, la plagioclasa post-migmatitica es tipicamente xenomorfa y estd relacionada,
predominantemente, a la descomposicion del granate y la biotita en las unidades meta-sedimentarias,
sea como coronas, bordes de reemplazamiento o pseudomorfos. En todos los litotipos esta generacion
de plagioclasa se caracteriza por un aumento significativo en su contenido de anortita (Figura 33). En
las meta-grauvacas metatexiticas presenta contenidos de Ans,.4 y se encuentra asociada con hojuelas
finas idiomorfas de biotita reemplazando parcialmente fenoblastos de granate. Los intercrecimientos
simplectiticos con hercinita contienen valores de Angs.so y estan relacionados a reemplazamiento
parcial o total de biotita de grano grueso. Los niveles restiticos relacionados a mesoescala con
diatexitas exhiben coronas de reaccion y pseudomorfos de granate con plagioclasa idiomorfa rica en
anortita (Anysgo) € intercrecimientos simplectiticos de hercinita+sillimanitatAn;. Por su parte, la
asociacion plagioclasatbiotitatsillimanita reemplazando al granate, tipica de las meta-pelitas,
presenta miembros con valores intermedios o con tendencia al extremo albitico (Anss). El
reemplazamiento de granate por plagioclasa en las meta-basitas (Ans ) €8 menos frecuente y ocurre
principalmente en los niveles de paleosoma, por lo que no es posible definir con certeza su cronologia
relativa respecto al evento migmatitico.

Por el contrario, el feldespato potasico en las unidades meta-igneas es quimicamente
homogéneo y practicamente puro (Org; 99, Figura 33). En las unidades meta-sedimentarias exhibe
ligeras variaciones e incluso llega a presentar una relativa zonificacion en algunos leucosomas (p.e.
estacion de muestreo A-37). Su composicion general puede expresarse como Ang; Ab, s Orgoog
(Figura 33). No se observan variaciones quimicas considerables entre el feldespato-K presente en las

diversas porciones leuco- melano- y mesosomas.
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9.2 Micas

Las micas oscuras son minerales abundantes en las unidades del CMM y se encuentran
ampliamente distribuidas en la zona de estudio. Las micas blancas no fueron caracterizadas
quimicamente, pero a partir de sus asociaciones minerales y sus propiedades opticas se deduce que
pertenecen a la solucion sélida de la muscovita.

Todos los analisis de las micas oscuras se encuentran en el campo de composcion de la biotita
y la mayor parte se ubica en una porcion intermedia de la solucion anita-flogopita, con una ligera
tendencia al extremo de Fe. El caracter quimico de este grupo mineral estd controlado por la
composicion de roca total. Las variaciones composicionales en una misma muestra se relacionan con
cambios en la concentracion de titanio y en la proporcion de Fe y Mg principalmente.

Las biotitas fueron caracterizadas a partir de analisis puntuales WDS en sitios adyacentes al

granate o a la cordierita (biotita en contacto) y en sitios especificos dentro de la matriz. Una
caracteristica esencial de los filosilicatos es su caracter textural multiple, desde fenoblastos hasta
reemplazamientos. El analisis microestructural y las relaciones quimicas observadas revelan un
caracter complejo que debe estar relacionado con su capacidad para reequilibrarse quimica y
texturalmente. En muchos casos, en una misma muestra, cristales de biotita con texturas similares
pueden ser quimicamente diferentes, mientras que en otros texturalmente contrastantes pueden
presentarse composiciones practicamente iguales. No obstante esta observacion, en las muestras
analizadas es posible reconocer con frecuencia hasta dos o tres generaciones de biotita con diferencias
quimicas considerables, que pueden ser relacionadas consistentemente con texturas y/o asociaciones
minerales especificas.
La composicion de la biotita en los paleosomas metasedimetarios coincide con la composicion
observada en algunos cristales xenomorficos de los neosomas. Algunos cristales parcialmente
reemplazados en los melanosomas, cristales anedrales incluidos en leucosomas e inclusiones
redondeadas en los porfidoblastos que poseen esta similitud, han sido interpretados como minerales
residuales del proceso migmatitico (relictos pre-migmatiticos). En general, esta generacion de mica se
caracteriza por poseer los porcentajes mas altos de Ti: 0.14-0.28 apfu (atomos por unidad de formula)
en los meta-sedimentos y 0.14-0.25 apfu en los litotipos meta-igneos. Las meta-pelitas y meta-
psammitas poseen una proporcion de magnesio Xy,=(Mg/Mg+F e’") de 0.39-0.44 y excepcionalmente
contienen biotitas magnesianas con Xpy,=0.63-0.68 (muestra A-61), su contenido de aluminio
octaedral (Al[VI]) varia entre 0.33 y 0.60 apfu. Los litotipos meta-igneos poseen una Xy,= 0.36-0.50
y un contenido de AI[VI]=0.15-0.28 (Figura 34).
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La mayor parte de la biotita en los neosomas ocurre en cristales idiomoérfos-hipidiomérfos de
grano medio a grueso. Es posible encontrarla como cristales xenomorfos parcialmente reemplazados
por cordierita+cuarzo o hercinitatsillimanita+plagioclasa. Esta generacion se caracteriza por poseer
todavia contenidos relativamente altos de titanio y en algunos casos un aumento en el contenido de
magnesio respecto a los paleosomas, pero es probable que se encuentren parcialmente reequilibradas
composicional y texturalmente durante la etapa subsecuente a la migmatizacion (Figura 34). En los
para-derivados se encuentra comtiinmente en equilibrio con plagioclasa (An.), cuarzo y granate,
asimismo asociada comunmente con sillimanita. En las meta-pelitas presentan un contenido de
Ti=0.13-0.18 apfu, una Xy;;=0.42-0.48 y un aumento relativo en su valor de Al[VI] (0.52-0.61 apfu).
Los derivados de meta-psamitas y meta-grauvacas poseen contenidos de Ti variable entre 0.11 y 0.24
apfu, una Xy,=0.33 y 0.40 y un contenido de Al[VI]=0.38-0.73 apfu. En los orto-derivados maficos el
contenido de Ti es de 0.18-0.23 apfu, la Xy, es pacticamente igual que en los paleosomas (0.36-0.37)
y se observa un aumento es su contenido de Al[VI]=0.22-0.24.

La biotita que se sobrepone a la microestructura migmatitica se presenta principalmente como
cristales idiomorfos de pequefias dimensiones y se encuentra asociada comiunmente a la plagioclasa
reemplazando al granate en los para-derivados (Figura 34). Se caracteriza por presentar tipicamente
los porcentajes mas bajos de Ti. En las metapelitas el contenido de Ti es de 0.03-0.05 apfu y se
observa una disminucion en la Xy,=0.48-0.49 y un ligero aumento en el valor de Al[VI]= 0.52-0.64.
Las meta-grauvacas poseen un valor de Ti=0.01-0.11, una Xy,=0.38-0.39 y un contenido de
Al[VI]=0.27-0.33. Las meta-basitas presentan un conjunto de biotita con valores relativamente bajos
de Ti=0.10-0.13, Xu,= 0.35-0.45, y un aumento notorio de AI[VI]=0.27-0.33, pero las relaciones

texturales no son claras y no permiten definir una cronologia relativa respecto al resto de las micas.

9.3 Granate

El granate fue caracterizado quimicamente por medio de mediciones puntuales WDS en sitios
texturales especificos, a través de lineas transversales en porfidoblastos y mediante mapas
cuantitativos por elementos (Fe, Mg, Mn, Ca, Al, Si).

Los granates en los meta-sedimentos ocurren tanto en neosomas como en paleosomas y
poseen una composicion rica en almandino (~75%). Su variacion quimica principal, ocurre dentro del
campo almandino-piropo, puesto que los valores de grosularia (~5%) y espesartina (<18%) se
mantienen mas o menos constantes (Figura 35). Los granates en los litotipos meta-igneos se presentan
principalmente en los paleosomas o en rocas escasamente migmatizadas y poseen, en menor grado,

una composicion rica en almandino (~60%). Sus diferencias quimicas principales incluyen también
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una variacion en el contenido de grosularia (Figura 35), lo que esta ampliamente controlado por la
clase quimica de cada litotipo.

El mapeo por elementos en porfidoblastos de granate, en general, revela cominmente una
ligera zonificacion inversa, con un enriquecimiento de nicleo a borde en su contenido de espesartina
(Xwmn) Y empobrecimiento en piropo (Xy,) , dando patrones tipicos de reequilibrio retrégrado (Figura
36). El granate en las meta-pelitas posee valores de almandino de Xg=0.70-0.80, con
enriquecimiento de dicho componente hacia los bordes, siendo el comportamiento tipico de
reequilibrio quimico en estos litotipos, sobre todo en las asociaciones que incluyen cordierita y
cuarzo. Los valores de piropo y espesartina son Xy, =0.10-0.22 y Xy;,=0.02-0.09 respectivamente y el
contenido en grosularia se mantiene constante en X.,<0.04. En las meta-grauvacas el contenido de
almandino es de Xg.=0.68-0.74 y a diferencia de las meta-pelitas se observa un empobrecimiento en
dicho componente hacia los bordes. Este empobrecimiento debe corresponder al equilibrio con
plagioclasa anortitica, hercinita y sillimanita, especialmente en los porfidoblastos que exhiben
coronas de reemplazamiento, lo que sugiere un proceso de absorcion retrograda (consumo de grt).
Los contenidos de piropo y espesartina son Xy, =0.11-0.20 y Xy,=0.04-0.18 y el contenido de
grosularia se mantiene en <0.05. El notable enriquecimiento en Mn en los bordes de algunos
fenoblastos es una so6lida evidencia del proceso de absorcion quimica del granate durante la evolucion
retrograda (Kohn, 2003). El granate en los orto-gneises cuarzo-feldespaticos presenta contenidos de
almandino de Xg=0.56-0.60 con un minimo enriquecimiento hacia los bordes. El contenido de
piropo (Xye =0.13-0.24) y grosularia (X¢,=0.11-0.19) disminuye en la zona de reequilibrio y el valor
de espesartina aumenta (Xy;,=0.07-0.13).

En las meta-basitas los cristales de granate son quimicamente homogéneos y la variacion
quimica observada debe corresponder a cambios en la composicion de roca total, mas que a procesos
de intercambio catiénico. Su composicion general puede expresarse como Almsg.g00,Pyo.130,GT05.

21%SP3-8%-
9.4 Cordierita

La cordierita fue analizada a partir de mediciones puntuales EDS y WDS asi como con
imagenes composicionales, midiéndose principalmente las zonas en contacto con granate y biotita.
Este mineral ocurre como cristales xenomorfos de composicion practicamente homogénea y sin
aparente zonificacion quimica (Figura 37-a). Poseen un caracter de ferro-cordierita, con un contenido
de Fe*'= 7.8-8.7 apfu y una proporciéon de magnesio de Xmg=0.55-0.60. El contenido de K,O es

practicamente nulo, mientras que el porcentaje de Na,O varia entre 0.09 y 0.18%.
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9.5 Anfibol

El anfibol se caracterizé a partir de mediciones cuantitativas puntuales y transectos de escasos
micrometros. Se midieron principalmente los cristales en contacto con granate, piroxeno y
plagioclasa, asimismo el anfibol contenido en la matriz.

Todos los anfiboles estudiados son de tipo célcico (Figura 37-b). Las principales variaciones
quimicas observadas dependen en parte de la clase quimica del litotipo, pero en muestras individuales
estan ampliamente controladas por intercambios de tipo Tschermak (AI'VA1Y'-Mg,Si.) y edenita
(NaAl"-Si,). De acuerdo a estas relaciones de intercambio y a las caracteristicas texturales
observadas, es posible definir (independientemente de la clase quimica) al menos dos generaciones de
anfibol, que pueden asociarse respectivamente a un proceso metamorfico de alta temperatura-mediana
presion y a uno de mediana temperatura-baja presion.

En los orto-gneises cuarzo-feldespaticos los cristales de anfibol pueden ser ligeramente
zonificados con enriquecimiento en ferro-edenita en los nicleos y enriquecimiento en magnesio-
hornblenda en los bordes, a partir de intercambios inversos Tschermak (Mg y Fe) y edenita. Sin
embargo, la mayor parte de los anfiboles en este litotipo son de tipo edenitico. Los contenidos de
sodio en el sitio A y aluminio octaedral son de 0.39-0.42 y 0.6-0.9 atomos por unidad de férmula
respectivamente, la relacion de magnesio (XMg=Mg/Mg+Fez+) es Xue~0.5.

El anfibol presente en los litotipos maficos es de tipo ferro-pargasita y ocurre como cristales
prismaticos formando mosaicos poligonales en equilibrio con plagioclasa y comunmente
clinopiroxeno. El contenido de sodio en el sitio A varia entre 0.44 y 0.48 atomos por unidad de
formula y el de aluminio octaedral entre 0.53-0.58. La proporcion de magnesio es de X,,,=0.44-0.47.
Las anfibolitas de biotita y sus derivados metatexiticos poseen anfiboles con variaciones quimicas
sustanciales (ocasionalmente zonificados), controladas por intercambios Tschermak y edenita
combinados. Un grupo posee composicion de ferro-hornblenda a ferro-pargasita y ocurre como
cristales idioblasticos-hipidiblasticos en equilibrio con plagioclasa, granate, biotita y
excepcionalmente ortopiroxeno en los paleosomas. Su sitio alcalino contiene 0.40-0.47 atomos por
unidad de formula de sodio, el aluminio octaedral varia entre 0.70 y 0.73 y la proporciéon de magnesio
es de X,;,=0.36. Otro grupo més posee composiciones de actinolita u hornblenda actinolitica y se
presenta como bordes de reequilibrio alrededor de anfiboles pargasiticos o como cristales
xenoblasticos en el contacto de granate y ortopiroxeno. El sodio del sitio alcalino en estos anfiboles es
significativamente inferior (0.09-0.27 apfu), el aluminio octaedral AIVI=0.32-0.48 también disminuye

y la proporcion de magnesio aumenta (Xmg=0.52).
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Figura 37. Diagramas de clasificacion y variacion quimica de la cordierita (Fe** vs. Mg y Na,O vs. XFe), los anfiboles
(Leake et al., 1997), los piroxenos (Lindsey, 1983) y los 6xidos (Al-Fe-Mg y TiO-FeO-Fe,05).

9.6 Piroxeno

Los analisis de piroxeno fueron normalizados con base en 6 oxigenos (Tabla 3) y
corresponden principalmente a muestras del CMM meta-igneo. Los cristales de piroxeno son
quimicamente homogéneos y sus variaciones quimicas en una misma muestra son minimas.

En los paleosomas anfiboliticos es comun la presencia de clinopiroxeno idioblastico en
equilibrio con anfibol y plagioclasa. Su composicion se encuentra en el campo del diopsido y su

composicion general puede expresarse como Ensg.sze, FSao.010, W04s.490, (Figura 37-c). El ortopiroxeno
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es escaso y se presenta ocasionalmente asociado a anfibolitas de granate. Posee una composicion
intermedia de la solucion enstatita-ferrosillita con una ligera tendencia al extremo Fs (Figura 37-c), su

composicion general consiste en Engy_g10,FSs3.560, W03.40 -

9.7 Oxidos de Fe-Ti

Los 6xidos son fases accesorias comunes y llegan a tener relevancia petrogenética en algunos
litotipos y/o asociaciones minerales. En las meta-grauvacas y meta-pelitas, el grupo de la espinela
esta cominmente representado por una solucion rica en hercinita (Figura 37-c). Los analisis de
espinela se normalizaron con base en 4 oxigenos (Tabla 3). El contenido de zinc es bajo (ZnO=0-
2.38%) y el magnesio se mantiene por debajo del 4% en porcentaje de 6xido, su composicion en
términos de los componentes ideales espinela (Spl), Zn-espinela (Zspl) y hercinita (Hc) consiste en
Hc79.889Spliz-159%Zsplo-v-

Los analisis completos de otros 6xidos como la ilmenita, la magnetita y el rutilo pueden
consultarse en la Tabla 3 y un diagrama de composicion se presenta en la Figura 37-c. La ilmenita,
normalizada en base a 6 oxigenos, es homogénea en composicion en las unidades meta-sedimentaria
y meta-igneas. Su composicion es practicamente ideal y puede expresarse como Fe;go.191 Mng 4.
013T1197.1.08 Og. La magnetita se normalizdo con base en 32 oxigenos, posee cantidades de titanio
variables (0.34-1.53 apfu), su composicién general consiste en Fe*'s.10Fe*"1,.1501,. El rutilo es casi

completamente puro (TiO,), posee un contenido de Fe*" en 6xido inferior a 0.4.

9.8 Paragénesis mineral: sintesis y consideraciones preliminares

De acuerdo a los resultados presentados hasta ahora en este trabajo, es conveniente hacer una
sintesis que clarifique las principales consideraciones que soportan el cuerpo de datos que se presenta
en los bloques subsecuentes.

En la Figura 38 se muestra una tabla que ilustra la secuencia paragenética de las diferentes
fases metamorficas del Complejo Metamorfico-Migmatitico de Cacahuatepec-Amuzgos. Esta tabla ha
sido obtenida basandose esencialmente en una primera integracion de los datos de la estructura de
cada litotipo a nivel de afloramiento, y en las relaciones texturales. Este criterio nos ha permitido
correlacionar sucesivamente las caracteristicas quimicas mineraldgicas de cada grupo y relacionarlas
asi a una secuencia de cristalizacion que revela en forma relativa al menos cuatro diferentes etapas de
formacion y en consecuencia una estrecha relacion con los diferentes procesos de reaccion: 1)

progresion; 2) fusion parcial; 3) descompresion y 4) retrogresion.
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Figura 38. Cuadro paragenético que muestra las asociaciones minerales y su relacion con las distintas etapas metamorficas,
deducidas a partir del analisis afloramieto, del analisis petrografico y de las variaciones quimicas-minerales.

Las paragénesis y las estructuras de deformacion pre-anatécticas se encuentran
principalmente en relictos litologicos y mineralogicos de niveles refractarios, por ejemplo la
ocurrencia de granate poiquiloblastico+feldespato-K+sillimanita, anfibol+clinopiroxeno+plagioclasa,
rutilo+feldespato-K en paleosomas anfiboliticos-granuliticos. Estas caracteristicas definen una fase
metamorfica de progresion que representa la etapa de cristalizacion relativamente mas antigua que se

reconoce. De forma sucesiva, la formacion de los neosomas representa una fase de fusion parcial que
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define una nueva etapa metamorfica en condiciones de suprasolidus. Esta etapa se relaciona en su
fase tardia al desarrollo de paragénesis y micro-estructuras de reemplazamiento que revelan una fase
de cristalizacion asociada a una descompresion. Finalmente, la presencia generalizada de paragénesis
minerales y estructuras de deformacion de baja temperatura revelan el desarrollo heterogéneo de una
etapa de retrogresion en condiciones metamorficas de esquistos verdes.

Esta primera consideracion preliminar relacionada a la paragénesis mineral en la zona de
estudio, se presenta aqui no con la finalidad de iniciar una discusion petrogenética, bien si con el
objetivo de indicar, una primera aproximacion a las series de reaccion hipotéticas relacionadas con el
proceso de fusion parcial, asi como la consistencia de los datos previos para la seleccion de los pares
o ternas de minerales que seran utilizados para los calculos y estimaciones termobarométricas del
capitulo sucesivo.

Estimar las condiciones metamorficas de la etapa progresiva representa una tarea sumamente
complicada, debido a que las paragénesis y los equilibrios quimico-minerales de esta fase fueron
alterados durante el evento migmatitico y este a su vez modificado por la sobreposicion del proceso
retrogrado. El granate carece, en general, de inclusiones relictas y no exhibe una zonificacion de
crecimiento tipica de bajo o mediano grado metamorfico. Presumiblemente, una etapa prolongada de
alta temperatura produjo un reequilibrio continuo en el granate a partir del pico térmico, como lo
sugiere su ligera zonificacidon inversa (enfriamiento-retrogresion). Esto explicaria por qué el granate,
a pesar de ser frecuentemente poiquiloblastico solo contiene inclusiones relacionadas probablemente
al pico metamorfico. Las texturas de reemplazamiento parcial en los bordes de granate revelan una
etapa de absorcion e intercambio local FeMg. ;. Los pseudomorfos de granate, las asociaciones de
grano fino asociadas a su alteracion (p.e. pl+sil, pltbt) y las relaciones quimicas observadas en las
paragénesis sostienen esta conclusion. La produccion de biotita en las texturas de reemplazamiento
indica que durante la reabsorcion hubo disponibilidad de H,O y K,0, lo que podria estar relacionado
a la fase de consolidacion de los neosomas (suprasolidus-solidus). La ocurrencia de coronas de
plagioclasa rica en el componente anortitico o excepcionalmente de Fe-cordierita en el granate
suguieren que el proceso retrogrado ocurrid a partir de una rapida descompresion.

Estas observaciones implican que la evolucion progresiva de la zona de estudio podra ser
deducida unicamente de forma cualitativa, con base en la presencia limitada de elementos relictos.
Mientras que es posible definir de forma cuantitativa las condiciones del proceso metamorfico-
migmatitico desde un hipotético pico térmico, pasando por una etapa de descompresion de alta

temperatura, hasta su evolucion retrograda en condiciones de subsolidus.
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Tabla 3. Microanalisis quimicos representativos de los principales grupos minerales

Plagioclasa Feldespato-K Cordierita Hercinita Anfibol Piroxeno
1 2 3 1 2 3 Meta-pelitas Meta-pelitas-grauvacas 1 2 3 1 2
Clave A61-1 A63a-1 A37-7: 64-5 64-6 | A42-1 A31-1| A24-1 A37-3 (A63b-1: A42-1 |Clave A24-8 A24-3 |Clave A37-1 AS57-2 |Clave A31-2: A42-2 | A64-4 A63b-1|Clave A31-1 {A63b-2
SiO2 56.32 63.49 63.23 | 5297 57.50 : 55.53 45.67 | 65.38 65.07 : 64.69 | 65.99 |SiO2 49.09 48.89 |SiO2 0.02 0.02 ]SiO2 40.70 ; 44.52 ; 42.19 50.50 |SiO2 51.23 | 52.58
ARO3 2718 22.18 22.87 | 30.15 25.62 | 29.45 3338 | 18.60 1838 | 19.02 | 18.68 |Tio2 005 000 |TiO2 001 002 |TIO2  1.07 | 1.09 | 1.62 009 |TiO2 023 | 0.08
FeO 0.02 0.02 0.23 0.47 0.08 0.15 0.22 0.14 0.07 0.63 0.04 JAI20O3 34.06 3291 JAI203 5826 59.22 JAI1203 13.05 : 11.56 { 11.92 528 JARO3 2.61 1.37
Ca0O 10.00  4.77 3.26 13.12 931 10.79 18.72 ] 0.01 0.02 0.01 0.00 |FeO 10.13  9.34 |Cr203 0.13 0.00 |FeO 17.43 | 18.26 | 22.02 19.17 |FeO 11.75 | 29.24
Na20 5.65 8.83 9.23 4.05 6.06 5.56 0.95 1.74 0.29 0.18 0.34 |MnO 0.31 0.34 |FeO 37.78 36.41 |[MnO 0.27 0.67 0.31 0.60 JMnO 0.39 1.36
K20 0.20 0.48 0.31 0.05 0.16 0.13 0.04 14.05 15.67 | 16.07 | 15.96 |[MgO 7.02 7.78 |MnO 1.11 0.77 |MgO 8.58 9.98 6.86 10.83 [MgO 11.26 | 12.77
BaO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 JCaO 0.02 0.03 |MgO 2.86 3.06 JCaO 11.78 | 10.57 i 10.78 11.31 |CaO 2291 1.33
Total 99.37  99.77 99.13 {100.81 98.73 :101.61 98.98 | 99.92 99.50 : 100.60 : 101.01 [Na20 0.14 0.13 |CaO 0.01 0.0l INa20 1.61 1.41 1.59 0.44 INa20 0.23 0.13
Si 10.18 11.28 11.26 : 9.54 1044 : 9.86 8.52 12.00 12.04 : 11.90 ; 12.03 |[K20 0.02 0.01 |ZnO 0.00 1.96 K20 1.70 0.60 1.11 0.12 K20 0.02 0.03
Al 579 464 480 @ 640 548 | 616 734 | 402 401 | 412 | 401 |Total 100.84 99.44 |Total 100.18 101.47|H20 197 | 202 | 1.96 2.03 |Total 100.64 98.89
Fe2+ 0.00 0.00 0.03 0.07 0.01 0.02 0.03 0.02 0.01 0.10 0.01 |Si 4.97 5.01 |Si 0.00 0.00 JTotal 100.25 { 100.68 : 100.36 100.44 |Si 1.93 2.05
Ca 1.94 0.91 0.62 2.53 1.81 2.05 3.74 0.00 0.00 0.00 0.00 JAIOV) 1.03 0.99 |Ti 0.00 0.00 |Si 6.19 6.61 6.46 745 JAIIV) 0.07 0.00
Na 1.98 3.04 3.19 1.41 2.13 1.91 0.34 0.62 0.11 0.06 0.12 |Ti 0.00 0.00 JAl 1.96 1.94 ITi 0.12 0.12 0.19 0.0l JAKVD) 0.05 0.11
K 0.05 0.11 0.07 0.01 0.04 0.03 0.01 3.29 3.70 3.77 3.71 JAL(VD) 3.03 298 |Cr 0.00 0.00 JAIQV) 1.81 1.39 1.54 0.55 |Fe3+ 0.04 0.00
Ba 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 JFe3+ 0.00 0.02 [Fe3+ 0.04 0.00 JALVI) 0.53 0.64 0.62 0.37 |Ti 0.01 0.00
Total 1994 1998 1997 { 1997 1991 : 20.03 19.99 | 19.95 19.86 : 19.96 : 19.88 |Fe2+ 0.86 0.78 |Fe2+ 0.86 0.85 |Fe3+ 0.24 0.00 0.00 0.01 |Fe2+ 0.33 0.95
An 48.86 22.37 16.03 : 63.98 4548 i 51.37 9140 ] 0.07 0.12 0.08 0.00 |Mn 0.03 0.03 [Mn 0.03 0.02 |Fe2+ 2.22 2.27 2.82 2.37 |Mn 0.01 0.04
Ab 4995 7493 8215 | 3574 53.57 i 4790 8.36 15.83  2.77 1.68 3.16 Mg 1.06 1.19 Mg 0.12 0.13 |Mn 0.03 0.08 0.04 0.08 Mg 0.63 0.74
Or 1.19 2.70 1.81 0.28 0.94 0.73 0.24 | 84.10 97.11 | 98.25 | 96.84 |Ca 0.00 0.00 |Ca 0.00 0.00 Mg 1.94 2.21 1.57 2.38 |Ca 0.93 0.06
Normalizacién de acuerdo a 32 oxigenos y 20 cationes. L,
! ‘ C g y ! Normalizacion de acuerdo a Na 0.03 0.03 |Zn 0.00 0.04 |Ca 1.92 1.68 1.77 1.79 |Na 0.02 0.01
1. Meta-sedimentos: pelitas, grauvacas y psammitas 1 oxi 20 cafi
2. Anfibolitas de granate oxigenos y 20 cationes. |k 0.00 000 |Total 3.02 298 |Na 047 | 041 | 047 013 |Total 401 | 3.92
3. Meta-igneo: tonalitas y basitas 1. Meta-sedimentos: pelitas y
: gneo: y grauvacas Total 1101 1102 |He 87.57 86.97 |k 033 i 011 | 022 002 |[Wo 4770 | 3.09
2. Anfibolitas de granate XMg 055 060 |spl 1243 13.03 |Total 1580 | 1552 | 1569 15.15 |En 32.62 | 41.40
3. Meta-tonalita —— —
Normalizacion Normalizacion XMg 047 | 049 | 036 0.50 |Fs 19.68 | 55.51
considerando 18 considerando 4 Normalizacion considerando 22 Normalizacion

oxigenos y 11
cationes. XMg=
Mg/Fe+Mg

oxigenos y 3 cationes.

oxigenos y 15-16 cationes.
1. Meta-basitas

2. Meta-tonalitas

3. Anfibolitas de granate
XMg= Mg/Fe+Mg

considerando 6
oxigenos y 4 cationes.
1. Meta-basitas

2. Anfibolitas de
granate
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Tabla 3. (continuacion)

Biotita Granate Ilmenita Magnetita Rutilo

1 2 3 1-a 1-b 1-¢ 2-a 2-b 3-a 3-b 1 2 Meta-basitas Meta-pelitas
Clave  AS54-11 A57-17 A24-7 A63a-1 A37-20 A24-1 A64-3 | Ad2-2 |Clave  AS54-8 | A24-1 A37-20i A24-9 A37-91B63b-1iB63b-2 A42-4 | Ad2-1 |Clave  A57-1 | A64-1| A31-1 A31-2 | A61-1 A61-2
Si02  34.86 3447 3636 3516 3459 3634 | 3627 3636 |Si02 3841 38.16 38.63 | 37.80 38.13 | 38.53 | 38.65 | 38.96 | 38.65 |[Ti02  52.15 | 5090 | 679  1.50 | 99.10 98.41
TiO2 434 325 285 363 197 060 | 357 | 281 |Ti02 000 | 002 0.04 | 0.10 000 i 0.00 | 0.I5 | 0.05 i 0.09 JARO3 0.04 | 006 | 080 037 | 0.06 0.10
ARO3 1883 1979 2029 17.62 21.57 21.04 | 1497 | 16.02 |A1203 21.66 | 21.97 22.17 | 2219 21.76 | 22.02 | 21.92 | 22.51 | 21.98 |FeO  44.66 @ 44.46 | 8623 9349 | 036 039
FeO 2078 2154 1815 23.12 2115 18.84 | 24.11 | 21.09 [FeO  36.47 @ 34.18 34.02 | 3530 3220 i 28.13 | 27.71 | 26.59 | 26.19 [MnO  3.18 | 3.08 | 021 005 | 0.02  0.00
MnO 005 030 011 031 028 014 | 014 | 023 [MnO 108 | 262 240 | 394 685 i 350 @ 3.60 | 3.61 i 591 [MgoO 0.0 : 003 | 004 003 | 001 0.01
MgO 788 693 943 721 729 1012 804 | 1150 [MgO 481 = 466 495 | 254 343 | 330 | 3.15 421 | 326 |CaO  0.02 | 029 | 048 002 | 0.04 0.08
CaO  0.00 001 003 000 0.0 000 : 000 : 008 |CaO 086 : 120 155 : 120 1.08 i 656 : 7.03 | 6.64 i 639 [Si02  0.04 : 009 | 096 006 | 0.00 0.00
Na20 028 022 015 020 027 012 | 0.2 | 0.14 |Total 103.29 :102.81 103.76 | 103.07 103.45} 102.04 | 102.21 | 102.57 ; 102.47 |[Total ~ 100.18 | 98.90 | 95.52 9553 | 99.58  98.98
K20 929 951 954 935 910 917 : 927 i 831 |si 596 i 594 594 i 593 595 599 i 600 : 598 @ 599 |Ti 198 © 197 | 153 034 | 1.00 1.00
H20 370 381 393 381 368 396 | 381 | 395 |Ti 0.00 i 0.00 000 | 0.01 000 | 000 i 002 | 0.01 | 001 |Al 0.00 i 0.00 | 029 0.3 | 0.00 0.00
Total ~ 100.01 99.83 100.84 100.41 100.00 100.33:100.30 : 100.49 JAIIV) 0.04 : 0.06 0.6 : 0.07 005 i 0.01 : 0.00 : 0.02 i 0.0l |Fe 1.89 © 191 | 21.67 2348 | 0.00  0.00
Si 265 272 277 277 262 275 i 286 | 276 [SitioT 600 | 600 600 | 600 600 i 600 @ 600 | 600 | 600 |[Mn 0.14 | 0.13 | 005 001 | 000 0.00
AIIV) 135 128 123 124 138 125 | 114 | 124 JAKVD 392 | 397 396 | 404 396 i 402 @ 400 | 404 | 400 |Mg 0.01 : 0.00 | 002 001 | 000 0.00
Sitio T ~ 4.00 400 400 400 400 400 @ 400 i 400 |Fe3+ 008 | 003 004 i 000 004 @ 000 i 000 i 0.00 i 0.00 |Ca 000 i 002 | 0.16 001 | 0.00 0.00
Al(VI) 033 055 060 040 054 062 i 025 @ 019 |mM1 400 © 400 400 ; 405 400 i 402 | 402 | 405 i 401 |si 0.00 : 0.00 | 029 002 | 0.00 0.00
Ti 025 019 016 021 011 003 | 021 | 0.16 |Fe2+ 466 @ 442 434 | 463 416 | 3.66 @ 3.59 | 341 | 339 [Total  4.02 = 4.03 | 2400 24.00| 1.00  1.00
Fe3+ 000 000 000 000 000 000 ; 000 ; 0.00 |[Mn 014 , 035 031 ; 052 091 ; 046 ; 047 ; 047 , 0.78 [0 Oxigenosy4 32 oxigenos y |2 oxigenos y 1
Fe2+ 132 142 116 152 134 119 @ 159 i 134 |Mg L1108 114 059 080 076 073 | 096 o5 [N 24 cationes. cation.
Mn 0.00 002 001 002 002 001 i 00l | 001 |ca 0.14 | 020 026 | 020 0.8  1.09 | 117 | 1.09 | 1.06
Mg 089 081 107 085 08 114 | 094 | 130 M2 6.06 | 604 604 i 595 605 597 i 596 | 593 | 598
SitoM 279  3.00 300 3.00 283 300 @ 3.00 | 3.00 |Total 16.06 | 16.04 16.04 | 16.00 16.05 | 1599 i 1598 | 15.98 | 15.99
Ca 0.00 000 000 000 001 000 { 000 | 001 |XFe 081 | 080 079 | 0.89 084 083 | 083 | 0.78 | 0.82
Na 004 003 002 003 004 002 002} 002 |Py 18.15 | 17.80 18.67 i 9.98  13.11 | 12.80 i 12.21 | 1623 | 12.59
K 090 096 093 094 088 088 : 093 i 0.80 JAlm 7720 7322 71.98 : 77.83 69.04 i 61.20 : 60.27 : 57.48 i 56.72
SitoA 094 099 095 097 093 090 | 095 i 0.83 |Gro 234 1329 420 0 339 297 1829 | 19.59 | 1839 | 17.73
Total 773 799 795 7.97 1553 790 | 7.95 | 7.83 |Sps 231 | 568 514 | 880 1488 | 771 | 7.93 | 7.90 | 12.96
XFe 0.60 0.64 052 064 062 051 @ 063 @ 051 [Normalizacion de acuerdo a 24 oxigenos y 16 cationes. XFe= Fe/Fe+Mg.

Normalizacion de acuerdo a 11 oxigenos y 7-8 cationes.
1. Meta-sedimentario: pelitas, grauvacas, psammitas
2. Anfibolitas de granate; 3. Meta-tonalitas

1. Meta-sedimentario: a. relicto, b. nicleo, c. borde
2. Anfibolitas de granate: a. nucleo, b. borde
3. Meta-tonalita: a. ntcleo, b. borde
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10. Condiciones fisicas del proceso metamorfico

10.1 Relaciones de fase y serie de reacciones

Uno de los objetivos fundamentales de esta tesis ha sido definir las relaciones de equilibrio
entre las fases minerales, de acuerdo al analisis petrografico y a las caracteristicas quimicas-texturales
de las distintas asociaciones metamorficas, asi como definir las series de reaccidones metamorfico-
migmatiticas ocurridas en la zona de estudio. Después de conocer la diversidad quimica de las fases
minerales en litotipos representativos, en este apartado se definen los espacios de composicion y se
plantea un esquema de equilibrio mineral en el cual se analizara el proceso de fusion parcial y el
proceso retrogrado de la zona de estudio. La proyeccion de los espacios de composicion tipo
triangular y tetragonal se ha realizado matematicamente usando técnicas algebraicas. Para simplificar
el analisis y la visualizacion de las relaciones de fases se redujo la dimension del espacio de
composicion a través de una transformacion de componentes quimicos, siguiendo la metodologia
propuesta por Thompson (1982) y Spear et al. (1982). Para dicho fin y para su representacion grafica
se ha utilizado el software C-space (Torres-Roldan et al., 2000).

Una vez definida la consistencia de los sistemas metamorficos, de acuerdo a su quemografia y
a sus relaciones texturales, a continuacion se proponen una serie de reacciones hipotéticas.
Posteriormente, se presenta el balance de reaccion y el analisis algebraico de éstas reacciones
metamorficas y de fusion parcial, con la finalidad de establecer las relaciones de independencia o
dependencia lineal entre los distintos componentes quimicos, como una base de analisis de las fases

minerales que seran utilizadas para los calculos termobarométricos.

10.1.1 CMM meta-sedimentario

Se ha utilizado el sistema K,0-FeO-MgO-Al,0;-Si0,-H,0 (KFMASH) para analizar el
equilibrio mineral en los litotipos meta-sedimentarios, puesto que es el sistema quimico minimo en el
cual es posible observar las reacciones de fusién parcial en meta-pelitas. Con la finalidad de
representar las relaciones de fase y los cambios de compatibilidad quimico-mineral de las unidades
para-derivadas, las asociaciones caracteristicas en el sistema KFMASH han sido proyectadas desde
cuarzo, feldespato potasico, plagioclasa y KNa_ en el sistema ternario AFM (Thompson, 1957).

Las paragénesis observadas en los paleosomas meta-peliticos y en las meta-grauvacas a
menudo involucran la presencia de feldespato potasico, granate (Alm.gp) y sillimanita. Primeramente,

la ocurrencia de estas fases pre-migmatiticas obliga a definir su nivel de participacion en la reaccion
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de fusion. De acuerdo a las asociaciones cominmente observadas, es posible plantear, en principio, la
produccion de un fundido anatéctico derivado a partir de la reaccion:

pl+qtztbt+grt+kfs+sil=L (D)
donde L representa un fundido anatéctico félsico (liquido).

La participacion de cada fase en el lado izquierdo de reaccion 1 (reactivos), esta claramente
determinada por su abundancia en el sistema, puesto que el contenido modal de las fases es distinto
en cada litotipo.

Sin embargo, las relaciones texturales-morfoldgicas y las asociaciones observadas en los
neosomas para-derivados indican una reaccion de deshidratacion-fusion por medio de la
descomposicion de la biotita, para producir liquido y otras fases ferromagnesianas congruentes e
incongruentes comunmente asociadas (ver analisis petrografico).

En el diagrama de compatibilidad presentado en la Figura 39-a se presenta la proyeccion de la
pargénesis tipica de un paleosoma meta-pelitico representativo. En esta quemografia se observa una
evidente colinearidad entre el vértice A (sillimanitatplagioclasa), la proyeccion de la biotita y la
proyeccion de la composicion del leucosoma asociado (metatexita estromatica incipiente). Esta
relacion topologica y la ocurrencia de granate+feldespato potasico en asociacion con los neosomas
sugiere una reaccion de fusion de la asociacion biotitatplagioclasa de tipo:

bt+pl+sil=grt+kfs+L 2)
donde el granate y el feldespato potasico son productos sélidos de la reaccion de deshidratacion-
fusion y en algunos casos pueden desarrollarse como fases peritécticas.

Las variaciones quimico-minerales observadas en las metapelitas revelan una reaccidon de
fusion divariante (o de mayor varianza) como se aprecia en el diagramas AFM de la Figura 39-a, que
implica una relaciéon mas realista que la reaccion 2:

bt +pli+grt,tsil= bty+ply+grt,tkfs+sil+L 3)
donde las fases con subindice 2 representan el reajuste quimico de las fases a partir de la reaccion.

Los litotipos meta-psamiticos, que constituyen gruesos niveles gneisicos-metatexiticos con
mineralogias relativamente mas simples, exhiben, sin embargo, una de las reacciones de fusion mas
claras de la zona de estudio. Los paleosomas constituidos esencialmente de plagioclasa, cuarzo y
biotita se relacionan con neosomas ricos en feldespato potasico hipidiomorfico y en muchos de los
casos contienen granate. Estas relaciones sugieren una reaccion de deshidratacion-fusion de particular
importancia en la zona de estudio, puesto que estos litotipos son predominantes en el CMM meta-
sedimentario:

bt+pl+qtz=kfs+L 4)
bt+pl+qtz=kfs+grt+L, en neosomas con granate migmatitico (5)
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a) Fusion parcial en metapelitas

+Qtz
+Pl,(An30)
+Kfs

+Qtz
+P1,(An30)
+Kfs

Bt, +Grt, + Sil
Grt, +Sil + L

b) Fusion parcial en metapsamitas

PI,(An30)

+Qtz

/’
Sistema KFMASH

Proyeccién desde
Kfs, Qtz,Ply H,O

Grt+L

A

Kfs
K2

¢) Evolucidn migmatitica tardia en metapelitas (metatexita)

Sil Sil

+Qtz +0tz
¥ Fundido anatéctico +P1, (An30) +P1,(And0)
+Kfs +Kfs

o Composicion de
roca total

e J

Bt+Grt, + Sil,
Grt, +Crd + Sil,

d) Evolucion migmatitica tardia en metagrauvacas (diatexita)

+Qtz +Qtz
+PI,(An30) +P1,(An50)
+Kfs +Kfs

Bt, + Grt, + Sil,
Bt,+ Spl +Sil,

Figura 39. Proyecciones ternarias AFM del sistema KFMASH que muestran las principales relaciones topologicas en los
litotipos para-derivados de la zona de estudio. a) y b) Representan las reacciones de fusion parcial mas comunes en
metapelitas (reaccion 3 en el texto) y meta-psamitas (reaccion 5 en el texto). b) y ¢) Muestran la evoluciéon paragenética
durante la etapa tardia de migmatizacion en metatexitas y diatexitas derivadas de meta-pelitas y meta-grauvacas
respectivamente (reacciones 9 y 10 en el texto).
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En el diagrama AFM de la Figura 39-b, de manera analoga a las metapelitas, se observa una
notable colinearidad entre las proyecciones de la biotita, la plagioclasa y el fundido anatéctico. El
cambio topologico que define el equilibrio divariante granatetbiotita,+ plagioclasa, en dicha figura
indica una reaccion de tipo:

bt,+pli+qtz= grt+ply+bt,+kfs+L (6)

Un caso particular de reaccion de fusion, donde destaca la produccion de ortopiroxeno y
liquido, queda registrado en los niveles de meta-grauvacas de anfibol y granate, que tipicamente
permanecen como remanentes litologicos refractarios (ver descripcion litologica). A pesar de que no
se llevo a cabo una caracterizacion quimica completa de las fases minerales implicadas, es posible
plantear de manera hipotética la siguiente reaccion de deshidratacion-fusion:

bt+anf+pl;+grt= opx+kfs+pl,+L (7)
noétese que la reaccion 7 se desarrolla a partir de la descomposicion de dos fases minerales hidratadas
(biotita y anfibol). La presencia de ortopiroxeno limitada a estos niveles composicionales sugiere que
la quimica de roca total controla ampliamente su aparicion, mas que un aumento en las condiciones
de temperatura o en el grado de anatexis.

La etapa migmatitica tardia se encuentra ampliamente definida en los litotipos metapeliticos y
en las meta-grauvacas a partir de microestructuras y paragénesis analogas (ver descripcion
petrografica). La zonificacion de reequilibrio en el granate y las relaciones de fase en ambos litotipos
esta representada por la conjuncion de las soluciones sélidas del granate y la biotita (Figura 39-c-d).
El enriquecimiento en manganeso hacia los bordes del granate y la correspondencia en la Xy,
suguieren una reaccion continua de transferencia neta (Spear, 1993; Kohn y Spear, 2000; Kohn, 2003)
de tipo:

bt;+pli+grt;= plytbty+grt,+sil ®)
con una expresion textural representada a menudo por remplazamientos parciales de fenoblastos de
granate y coronas de reaccion ricas en plagioclasa calcica (ver descripcion petrografica).

La aparicion de la cordierita en los litotipos metapeliticos implica un cambio topologico y de
compatibilidad como puede observarse en el diagrama AFM de la Figura 39-c. La asociacion
biotita+sillimanita se descompone para producir granate rico en almandino y cordierita a partir de una
reaccion divariante hipotética de tipo:

bt+pl,+grt,+sil;=grt,+crd+kfs+sil,+pl,+qtz 9
la cual es congruente con las texturas de reemplazamiento de cordierita por biotita y granate. Sin
embargo la evolucion de la asociacion grt+crd en condiciones subsolidas sera discutida mas adelante.

En las meta-grauvacas aluminosas la aparicion de espinela se produce por un cambio

topologico distinto (Figura 39-d) y sin embargo procede dentro de un esquema de reaccion similar. El
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equilibrio sillimanita+granate (colineal con la proyeccion de la espinela) se rompe para producir
espinela y biotita a partir de una reaccion hipotética que puede expresarse como:

bt +grt+sil;=bt,+spl+sil,+pl (10)

10.1.2 CMM meta-igneo

Las relaciones de fase de los litotipos meta-igneos se han analizado en el sistema CaO-K,0-
FeO-MgO-Al,0;-Si0,-H,0 (CKFMASH) proyectado en el sistema tetragonal ACFM, desde los
componentes feldespato potasico, cuarzo y fundido anatéctico, donde A= Al,O;, C=CaO, M=MgOy
F=FeO, como se muestra en la Figura 40.

De acuerdo a las relaciones texturales y a las paragénesis observadas en las metatexitas orto-
derivadas maficas es posible plantear tres principales reacciones hipotéticas de fusion:

pli+anf;= pl,+anf,+L, en anfibolitas de hornblenda-pargasita (10)

pli+anf;+cpx,= pla+anfyxtcpx,+L, en anfibolitas de clinopiroxeno (11)

plitanf;+bt,+grt+qtz=pl,+kfs+anf,+opx+L, en anfibolitas de granate  (12)
notar la presencia de L y fases solidas del lado derecho de las reacciones. Una caracteristica esencial
de las reacciones 10 y 11 es que representan reacciones de deshidratacion-fusion por via de la
descomposicion del anfibol, en tanto que la reaccion 12, desarrollada en un litotipo particular pero
ampliamente distribuido en la zona de estudio (ver descripcion litologica), implica la descomposicion
conjunta de dos fases hidratadas durante el proceso anatéctico (biotita y anfibol). La reaccidon 10
constituye la reaccion de fusion mas comun en los litotipos maficos y probablemente en el CMM
meta-igneo. Las anfibolitas de clinopiroxeno, a pesar de ser menos abundantes (ver descripcion
litologica-petrografica) y de permanecer tipicamente como litologias refractarias, poseen un registro
claro de su proceso de fusion. El diagrama ACFM de la Figura 40-a muestra el cambio topologico a
partir de la reaccion 11. Tipicamente, la plagioclasa de los neosomas (pl,) presenta un aumento en su
componente albitico respecto a la plagioclasa reactiva (protolito, pl;). De manera similar, el
componente Tschermak (MgSi-AlIV_AI"}) de los anfiboles aumenta en el anfibol de neoformacion
(anf}); en el clinopiroxeno no se detecté una variacidon quimica sustancial, lo que sumado a sus
relaciones texturales sugiere que permanece como una fase relicta metaestable en los neosomas de
estos sistemas.

Sin embargo, de acuerdo a las observaciones de campo, la reaccion 11 podria también
presentar variaciones sustanciales dependiendo de la composicion de roca total o de la estructura
migmatitica observada. Por ejemplo, algunos niveles refractarios exhiben acumulaciones de neosoma
incipientes, caracterizadas por la asociacion plagioclasatclinopiroxeno, que suguiere una reaccion de

plitanftcpx;= pl,+cpx,+L (11a), mientras que localmente pueden encontrarse metatexitas derivadas
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A a) Meta-anfibolitas de clinopiroxeno A

A b) Meta-anfibolitas de granate A

PL(An,)

30

A ¢) Meta-tonalitas

+Qtz
+Kfs

4 )
Sistema CKFMASH
Proyeccién desde
Qtz y/o Kfs
o as M
o Composicién de
roca total F
. J

Figura 40. Proyecciones tetragonales ACFM del sistema CKFMASH que muestran las relaciones topologicas de las
litologias ortoderivadas de la zona de estudio. a) y b) muestran las reacciones de fusion parcial hipotéticas en anfibolitas de
clinopiroxeno y granate respectivamente (reacciones 11 y 12 en el texto). b) Representacion de la paragénesis migmatitica
en las meta-tonalitas (reaccion 14), el granate y el anfibol se mantienen como fases metaestables en la asociacion.
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de estos litotipos tanto con clinopiroxeno como anfibol neoformados. La reaccion 12 posee una
relevancia especial no solo por implicar una reaccion de doble deshidratacion sino por la produccion
de ortopiroxeno, como se observa en el diagrama ACFM de la Figura 40-b. Este litotipo ocurre
cominmente como niveles maficos intercalados en las gruesas secuencias de metatexitas para-
derivadas (ver descripcion litoldgica), por lo que su relacion de fases es perfectamente comparable
con las reacciones 3 y 5. Las variaciones quimicas en el anfibol y la plagioclasa son similares a las
descritas para la Figura 40-a.

Por su parte, los orto-derivados metatexiticos cuarzo-feldespaticos poseen evidencias

quimico-texturales que suguieren, de manera general, dos principales reacciones de fusion:

plitbt+anf= ply+cpx+L (13-a)
plitbt+anf,= pl+tanf,=kfs+L, orto-gneises intermedios (13-b)
pli+qtztbt;tanftgrt= pl,+kfs+bt,+L, meta-tonalitas (14)

Ambas reacciones implican un proceso de deshidratacion-fusion por medio de la
descomposicion del anfibol y la biotita en conjunto. En la reacciéon 13-a resalta la aparicion de un
clinopiroxeno peritéctico como producto solido de la fusion del anfibol. La ausencia de clinopiroxeno
en los paleosomas de este sistema y la comin ocurrencia de dicha fase en los leucosomas asociados,
son los argumentos principales que sostienen esta hipotesis. La reaccion 13-b es probablemente la
principal generadora de neosomas en estos litotipos, sin embargo la variacion quimica de las fases
minerales implicadas no fue determinada y no es posible definir el modo en que dicha reaccion
procedid. La reaccion 14 se desarrolla de manera bastante local puesto que los litotipos meta-

tonaliticos representan litologias ampliamente refractarias en la zona de estudio Figura 40-c.

10.2 Balance de reacciones

Las relaciones de fase definidas a partir de criterios quimico-texturales asistidas por los
métodos de algebra lineal permiten analizar la consistencia matematica del espacio de composicion de
los principales sistemas litologicos. Para este fin se llevdo a cabo un analisis matricial a partir de
matrices de (n fases x n componentes) con el objetivo de determinar las dependencias lineales de los
equilibrios minerales (Greenwood, 1967) en el sistema CaO-Na,0-K,0-FeO-Mg0O-Al,0;-Si0,-H,0
(CNKFMASH) y de definir las relaciones de masa en las asociaciones minerales caracteristicas. Las
resoluciones algebraicas y el modelado matricial se llevaron a cabo utilizando la herramienta MAW
(matrix analysis wizard) del programa C-Space (Torres-Roldan et al., 2000), que integra la técnica y
los procedimientos de analisis matricial propuestos por Fisher (1989). Por definicion, en el analisis

algebraico la dimension del espacio de composicion representa el nimero de componentes quimicos
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necesarios para describir el sistema petrologico en estudio. Por lo tanto, la eleccién del niimero de
componentes y de fases para el input matricial es el factor principal que controla el analisis
algebraico.

De acuerdo a las relaciones de fase definidas y a la informaciéon quimica mineral, se
consideran los siguientes sistemas litologicos representativos: (a) metapelitas de granate-cordierita,
(b) metapelitas-meta-grauvacas de granate-hercinita, (c) metapsamitas y (d) anfibolitas de granate.
Las anfibolitas tipicas y las anfibolitas de clinopiroxeno se descartaron porque no se cuenta con
informacion suficiente acerca de la composicion quimica de sus fases. Los componentes quimicos
usados para la construccion de las matrices estan expresados en porcentaje de 6xidos (wt%): CaO,
Na,0, K,0, FeO, Mg0, AL,0Os, SiO,y H,0. El TiO, se omiti6 debido a que la biotita es la nica fase
mineral que lo contiene en cantidades significativas y puede ser facilmente balanceado considerando
a la ilmenita como una fase adicional. El H,O no fue analizado y por lo tanto se asume como la
diferencia entre el 100% y el porcentaje total en peso del microanalisis. Para llevar a cabo el balance
de reacciones de fusion parcial se utilizaron las composiciones de liquidos anatécticos producidos
experimentalmente en condiciones similares al caso de estudio por Patifio y Johnston (1991) y Montel
y Vielzeuf (1997).

El sistema litoldgico (a) se analizé a partir de una matriz rectangular (8 x 7) y de una matriz
cuadrada (8 x 8), como se observa en la Tabla 4. La matriz (7 x 8) fue utilizada para conocer las
dependencias lineales entre las fases minerales implicadas en la reaccion de fusion parcial de dicho
sistema, en ella se utilizo la composicion del liquido anatéctico obtenido a 7 kbar y 825°C por Patifio
y Johnston (1991) y se descart6 el componente MgO en cuanto se limita Ginicamente a la biotita y al
granate. La reduccion algebraica de esta matriz resulta en 8 balances de reaccion (Tabla 4-b), en cada
uno de los cuales una fase mineral no participa en la reaccion (en corchetes). Aunque todas las
relaciones de la Tabla 4-b son algebraicamente posibles, son validas para definir la reaccion de fusion
parcial hipotética unicamente si satisfacen que la biotita participa como reactivo y el granate junto
con el liquido anatéctico, como productos. Esta condicion descarta automaticamente los balances
nim.1, 2, 3,5, 6 y 7. Los balances 4 (Kfs ausente) y 8 (H,O ausente) restantes, implican una reaccion
en condiciones saturadas de H,O y una en condiciones insaturadas en H,O respectivamente. Las
evidencias texturales sugieren la produccion de Kfs+Grt como productos solidos de una reaccion de
deshidratacion-fusion, por lo que el balance 8 resulta apropiado:

42Bt+ 1.5P1+ 0.05Sil+ 22 Qtz=2.1Grt;+ 1.0Kfs+ 47L

La matriz (8 x 8) se construyo con la finalidad de definir las relaciones de dependencia lineal

en la asociacion tipica de equilibrio tardo o post-migmatitico donde aparece la cordierita. En este caso

se llevd a cabo un modelado matricial con la herramienta MAW en el cual se redujo a 7 el rango de la
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matriz. La resolucion arroja el balance de reaccion:

6.8 Bt+ 43.1 Grt; + 1.0 P1+ 11.8 Sil+ 6.9 Qtz= 4.4 Kfs + 28.0 Crd + 38.1 Grt,
Este resultado concuerda con las principales observaciones texturales, en las cuales tanto la biotita
como el granate (Grt;) reaccionan para formar cordierita y cuarzo residual en equilibrio con un
granate reequilibrado (Grt,). Es oportuno mencionar que aun contruyendo otras formas matriciales
con un menor nimero de componentes para este mismo niimero de fases, aumenta significativamente

el nimero de reacciones univariantes pero se obtiene basicamente el mismo resultado.

Tabla 4-a. Metapelitas de grt y crd (sistema litolégico a)

Fase SiO, Al O3 FeO CaO Na,O K,0 H,0

Bt 36.3 20.6 18.4 0.0 0.1 9.3 3.9

Grty 38.1 21.9 339 1.1 0.0 0.0 0.0

Pl 60.4 25.9 0.2 7.3 7.1 0.1 0.0

Kfs 65.4 18.6 0.1 0.0 1.7 14.1 0.0

Sil 37.0 63.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Qtz 100.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

L* 67.2 13.6 1.5 0.6 32 5.2 3.5

H,0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 100.0

1 [Bt] 22.0Grt; + 116.9 P1+ 203.7 Kfs+ 1.0 Sil + 151.3 Qtz+ 19.0 H,O= 541.5L

2 [Grt,] 389.1 L= 29.2Bt+ 87.3P1+ 127.2Kfs+ 1.0Sil+ 114.6 Qtz+ 12.5 H,0

3 [P1] 64.8 Grt; + 98.3 Kfs + 6.6 H,O= 115.1 Bt+ 1.0Sil+ 6.6 Qtz+ 59.8 L

4 [Kfs] 77.7Bt+ 38.0P1+ 1.0Sil+ 53.7 Qtz+ 1.7 H,0=36.6 Grt; + 1359 L

5 [Sil] 4.5Bt+ 23.5L= 34Grt; + 4.6P1+ 11.8Kfs+ 5.7 Qtz+ 1.0 H,0O

6 [Qtz] 68.8 Grt; + 5.4 Pl+ 112.1 Kfs+ 7.8 H,O= 120.4 Bt+ 1.0 Sil + 87.4 L

7 [L] 103.7Bt+ 11.6 P1+ 1.0 Sil+ 21.0 Qtz= 56.2 Grt; + 68.3 Kfs + 4.0 H,O

8 [H,0] 42 Bt+ 1.5P1+ 0.05Sil+ 2.2 Qtz=2.1 Grt; + 1.0Kfs+ 4.7L

Tabla 4-b SiO, AL O3 FeO MgO CaO Na,O K,0 H,0
Bt 36.3 20.6 18.4 9.4 0.0 0.1 9.3 3.9
Grty 38.1 21.9 339 5.8 1.1 0.0 0.0 0.0
Pl 60.4 25.9 0.2 0.0 7.3 7.1 0.1 0.0
Kfs 65.4 18.6 0.1 0.0 0.0 1.7 14.1 0.0
Sil 37.0 63.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Qtz 100.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Crd 48.7 329 9.4 7.5 0.0 0.2 0.0 1.0
Grt, 373 223 34.7 2.7 1.3 0.0 0.0 0.0

6.8 Bt+ 43.1 Grt; + 1.0P1+ 11.8 Sil+ 6.9 Qtz= 4.4 Kfs + 28.0 Crd + 38.1 Grt,

El sistema litologico (b) se analizd a partir de dos matrices rectangulares (7 x 8) y (9 x 8)
respectivamente (Tabla 5). La matriz (7 x 8) se muestra en la Tabla 5-a y se construyé utilizando las
fases minerales que participan hipotéticamente en la reaccion de fusion parcial. Se utilizo la
composicion del liquido anatéctico obtenido por Patifio y Johnston (1991) a 7 kbar y 825°C, en vez de

las obtenidas por Montel y Vielzeuf (1997), considerando que el sistema en estudio contiene
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sillimanita y a pesar de estar asociado con la hercinita, esta no parece estar relacionada a la fase
temprana de fusion parcial. La matriz inicial de la Tabla 5-a posee un rango de 8 y no parece tener un
buen balance de reaccion. Asi mismo, la reduccion del rango a 6 define un modelo no del todo
aceptable debido a que presenta un rango de error considerablemente grande. Puesto que el sistema
esta definido por al menos 6 componentes independientes, la asociacion de 6 fases minerales
relacionada a la reaccion de fusion parcial es divariante. Los balances de reaccién obtenidos
considerando o descartando al feldespato-K como producto sélido de la reaccion son los siguientes:
15.8 Bt; + 6.6 P1; + 1.0 Sil + 9.5 Qtz=10.6 Grt + 1.5Kfs+ 21.1 L
17.4Bt; + 82Pl;+ 1.0Sil+ 11.2Qtz=11.5Grt+ 27.0 L
Estas ecuaciones definen las reacciones de deshidratacion-fusion congruentes con las caracteristicas

texturales observadas en este sistema litologico.

Tabla 5-a. Meta-grauvacas de grt y hc (sistema litolégico b)

Fase SiO, Al O3 FeO MgO Ca0O Na,O K,0 H,0
Bt 343 20.6 24.0 6.7 0.1 0.2 8.3 3.9
Grt 38.4 22.0 335 5.0 1.6 0.0 0.0 0.0
Pl 61.1 244 0.0 0.0 6.8 7.8 0.3 0.0
Kfs 64.6 18.2 0.1 0.0 0.0 0.6 15.4 0.0
Sil 37.0 63.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Qtz 100.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
L* 67.2 13.6 1.5 0.3 0.6 3.2 5.2 3.5

15.8 Bt; + 6.6 P1; + 1.0 Sil + 9.5 Qtz=10.6 Grt + 1.5 Kfs+ 21.1 L
174 Bt;+ 82 Pl + 1.0Sil+ 11.2Qtz=11.5Grt+ 27.0L

Tabla 5-b

Bt, 343 20.6 24.0 6.7 0.1 0.2 8.3 3.9
Grt 38.4 22.0 33.5 5.0 1.6 0.0 0.0 0.0
Pl, 61.1 24.4 0.0 0.0 6.8 7.8 0.3 0.0
Kfs 64.6 18.2 0.1 0.0 0.0 0.6 154 0.0
Sil 37.0 63.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Qtz 100.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
He 0.0 58.3 37.8 2.9 0.0 0.0 0.0 0.0
Bt, 34.6 21.6 21.2 7.3 0.1 0.3 9.1 3.7
Pl, 57.3 25.8 0.3 0.0 8.2 6.6 0.1 0.0
1 [Bt;] 3.2Qtz+ 44Hc+ 1.7Bt,+ 2.8 PL,= 6.1 Grt+ 2.3 Pl; + 1.0 Kfs + 2.6 Sil

2 [Grt] 2.8Pl,+ 9.8 Qtz+ 18.1 Hc+ 143.7 Bt,= 155.7 Bt, + 1.0Kfs+ 14.5 Sil+ 3.2 Pl,

3 [PL]  669.9 Bt; + 31.9 Grt + 9.5 Kfs + 76.1 Sil = 58.7Qtz+ 101.1 Hc+ 627.5Bt, + 1.0 Pl,

4 [Kfs] 1.2Grt+ 1.0Pl; + 1.3 Qtz+ 2.7Hc + 27.5Bt,= 30.2 Bt; + 2.3Sil+ 1.2 Pl,

5 [Sil] 7.4Grt+ 3.5Pl; + 1.0Kfs+ 29.7 Bt,= 344 Bt; + 1.7 Qtz+ 1.4Hc+ 4.2 Pl,

6 [Qtz] 9.0Grt+ 4.8Pl,+ 1.0Kfs+ 2.2Hc+ 66.9 Bt,= 75.2 Bt; + 3.1 Sil+ 5.8 Pl,

7 [Hc] 8.0Grt+ 4.0Pl,+ 1.0 Kfs+ 44.0 B, = 50.2Bt; + 1.2 Sil+ 1.1 Qtz+ 4.8 Pl,

8 [Bt,] 1.9Bt;+ 3.1Qtz+ 42 Hc+ 2.9P12= 6.2 Grt+ 2.4Pl; + 1.0Kfs + 2.5 Sil

9 [PL,] 817.1Bt; + 36.3Grt+ 11.2 Kfs + 91.7 Sil= 1.0 P1; + 70.2 Qtz+ 121.4 Hc + 764.6 Bt,
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La matriz (9 x 8) de la Tabla 5-b se utilizo para determinar las dependencias lineales en
las asociaciones minerales que contienen hercinita. De la reduccion matricial se obtuvo un total de 9
balances de reaccion algebraicamente validos, cuya significancia petroldgica esta condicionada a que
el granate y la sillimanita produzcan hercinita y plagioclasa calcica, como se definid a partir del
analisis textural, de los microanalisis quimicos y de las relaciones topoldgicas de dicha asociacion
(Figura 39-d). Este requisito permite descartar en principio los balances num. 2, 4-7 y 9. Los balances
restantes, 1 y 8 implican la formacion de biotita como producto de la reaccion, la composicion de Bt
corresponde a una cristal xenomorfo relicto que representa la composicion pre o sin-migmatitica,
mientras que la composicion Bt, representa la composicion de la biotita asociada a hercinita en
melanosomas probablemente reequilibrados (ver analisis petrografico). Por lo tanto, el balance de
reaccion num. §:

32Qtz+ 44Hc+ 1.7Bt, + 2.8 P, = 6.1 Grt+ 2.3 Pl; + 1.0 Kfs + 2.6 Sil

es el mas adecuado para describir la reaccion de formacion de la hercinita, a pesar del pequefio
coeficiente de la Bt, en contraposicion con su abundancia relativa, que requiere ser explicada con otra
reaccion. Por otra parte, no es posible definir la participacion del HO o del liquido anatéctico en
dicho proceso, como una posible reaccion que consume una o ambas fases en una etapa migmatitica
tardia.

El sistema litologico (c¢) se analizo por medio de una matriz rectangular inicial de (6 x
8), para definir las relaciones lineales de la asociacion metatexitica, utilizando la composicion del

liquido anatéctico A117C obtenido por Montel y Viezeuf (1997) (Tabla 6).

Tabla 6. Metapsammitas de grt (sistema litologico c)

Fase SiO, AlLO; FeO MgO CaO Na,O K;0 H,0
Bt 352 17.6 23.1 7.2 0.0 0.2 9.4 3.8
Grt 38.6 219 345 4.4 1.2 0.0 0.0 0.0
P1 63.5 22.6 0.1 0.0 5.0 8.7 0.2 0
Kfs 66.0 18.7 0.0 0.0 0.0 0.3 16.0 0
Qtz 100.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Liquido* 72.12 13.5 1.4 0.4 0.7 32 4.1 5.6

37Bt+ 1.6 Qtz+ 24P1=24Grt+ 1 Kfs+39L

El rango de la matriz inicial fue reducido a 5 para obtener una matriz modelo cuyos
residuos son significativamente elevados y un balance de reaccion de:
37Bt+ 1.6Qtz+ 24P1=24Grt+ 1 Kfs+39L
que, sin embargo, ilustra de forma satisfactoria una de las reacciones de fusion parcial mejor definidas

en la zona de estudio (ver analsis petrografico y relaciones de fase). Puesto que el sistema (c) posee al

119



menos 6 componentes quimicos independientes y un niimero de fases relativamente reducido (Tabla
6), es posible interpretar que el equilibrio definido por la fusion parcial en dicho sistema es al menos
divariante.

Por tltimo, el sistema litologico (d) se analizé a partir de una matriz rectangular de (10
x 8) como se observa en la Tabla 7. Dicha analisis se utilizd para conocer las relaciones de

dependencia lineal en una asociacion tipica desarrollada en subsolidus cerca del pico metamorfico.

Tabla 7. Anfibolitas de granate (sistema litolégico d)

Fase SiO, AlLO3 FeO MgO Ca0O Na,O K,0 H,0
Bt 347 15.9 242 9.0 0.9 0.2 7.1 3.9
Pl 56.1 28.9 0.3 0.0 10.0 5.8 0.1 0.0
Anf} 458 10.3 19.8 9.1 10.7 1.2 0.4 2.0
Anf, 51.4 4.5 18.8 11.4 11.3 0.3 0.1 2.1
Grt 38.5 22.0 28.1 35 33 6.6 0.0 0.0
Opx 52.6 1.4 29.2 12.8 1.3 0.1 0.0 0.0
Kfs 64.7 19.0 0.6 0.0 0.0 0.2 16.1 0.0
il 0.1 0.1 44.5 0.0 0.3 0.0 0.0 0.0
Qtz 100.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
H,O 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 100.0
1 [Bt] 28.10px+ 29Kfs+ 25011+ 57.4P1+ 102.3 Anf, + 1.0 H20 = 157.4Anf| + 26.9 Grt + 19.0 Qtz

2 [Anf}] 27.7 Opx + 8.5 Kfs + 5.511+ 15.7P1+ 1.0 H,O= 193 Bt+ 13.3 Grt+ 11.0 Qtz+ 11.8 Anf,

3 [Anf,] 27.7 Opx + 79 Kfs + 7.511+ 20.0 PI+ 1.0 H,O= 17.3 Bt+ 16.2 Anf; + 14.7 Grt + 11.8 Qtz

4 [Grt] 382 Bt+ 3.1Qtz+ 13.511+ 25.1 P1+ 123.2 Anf, = 153.8 Anf; + 27.2 Opx + 13.9 Kfs + 1.0 H,O

1226.6 Bt + 1212511+ 2591.3 P1+ 7142.3 Anf, = 9841.4 Anf, + 838.8 Grt + 357.0 Kfs + 490.4 Qtz+ 1.0

5 10p] g
6 [Kfs] 10.1 Bt+ 28.40px+ 35211+ 79.2 P1+ 162.1 Anf, + 1.0 H;O = 240.0 Anf, + 34.1 Grt + 23.2 Qtz
7 [PI]  59.1 Anf; + 27.5 Opx + 10.6 Kfs+ 1.0 HO = 26.6 Bt+ 8.2 Grt + 8.0 Qtz+ 1.8 Il + 54.6 Anf,

8 [Qtz] 5.7Bt+ 21211+ 41.4Pl+ 167.8 Anf, = 215.4 Anf, + 5.3 Grt+ 27.1 Opx + 16.1 Kfs + 1.0 H,O
9 [l 44.4 Anf; + 27.6 Opx+ 10.1 Kfs+ 3.9P1+ 1.0 H,O= 24.8 Bt+ 9.5 Grt+ 8.7 Qtz+ 44.0 Anf,

10 [H,O] 355.6 Anf; + 30.8 Grt + 12.6 Kfs + 18.1 Qtz= 43.6 Bt+ 1.0 Opx + 44.0 Il + 94.2 P1 + 257.6 Anf,

La reducién de la matriz produce residuos aceptables y define 10 balances de reaccion
algebraicamente validos (Tabla 7). La validez petrologica de dichas ecuaciones esta determinada por
la ocurrencia de granate, anfibol calcico y biotita como reactivos para producir ortopiroxeno y
feldespato-K. Esta condicion descarta en primera instancia las reacciones num. 1, 4-6 y 8-10. Las
reacciones restantes (2, 3 y 7) son todas productoras de H,O y poseen un balance de masa razonable.
La reaccion 7: 26.6 Bt + 8.2 Grt + 8.0 Qtz+ 1.8 Il + 54.6 Anf, = 59.1 Anf; + 27.5 Opx + 10.6 Kfs
+ 1.0 H,O implica la ausencia de plagioclasa y la reaccion de un anfibol actinolitico (Anf;) en
asociacion con granate, lo que resulta improbable y es suficiente para descartar dicho balance. Las

reacciones nim. 2 y 3 tienen la forma:
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Bt + Anf+ Grt + Qtz = Opx + Kfs + I1 + P1 + H,O
indicando la reaccion de un anfibol actinolitico (Anf,) o de un anfibol en el campo de la hornblenda
(Anf)).; por lo cual se descarta la reaccion 2 y se asume que la reaccion 3:
173 Bt+ 16.2 Anfl + 14.7 Grt+ 11.8 Qtz=27.7 Opx + 7.9Kfs+ 7.511+ 20.0 P1+ 1.0 H20
parece ser la mas adecuada para describir la relacion de fases en dicho sistema, que sugiere para un
sistema refractario una asociacion en condiciones granuliticas coetanea con las asociaciones

migmatiticas de los sistemas meta-sedimentarios.

10.3 Termobarometria

10.3.1 Bases conceptuales y consideraciones para el caso de estudio

Considerando los avances y las abundantes bases de datos tedricas relacionadas con la
termobarometria actual, asi como las criticas en la precision y tendencia de uso de la termobarometria
convencional en los casos de estudio de metamorfismo de alto grado, resulta importante introducir
brevemente cual ha sido la plataforma teodrica aplicada en esta seccion.

La termobarometria tiene por objetivo determinar las condiciones P-T en una asociacion
mineral especifica, que se asume se equilibré quimicamente. Las técnicas termobarométricas se basan
en los principios de la termodinamica del equilibrio que considera los mecanismos de preservacion de
las asociaciones minerales metamorficas y los factores que determinan la composicion quimica de sus
fases (Powell y Holland, 2008 y referencias citadas). La asuncion de este modelo y sus implicaciones
en las determinaciones termobarométricas han sido recientemente discutidas por la comunidad
petroldgica (p.e. Guiraud et al., 2001; White y Powell, 2002; Powell ef al., 2005).

En la actualidad la estimacion de las condiciones P-T en una roca puede llevarse a cabo por
medio del calculo de pseudosecciones o por medio de métodos convencionales. La termobarometria
basada en el calculo de pseudosecciones implica el calculo del equilibrio mineral para composiciones
de roca total especificas, en relacion a sus asociaciones y proporciones minerales y a la composicion
quimica de las fases (modelado directo). Actualmente, la mejor forma de realizar calculos
termobarométricos es a través del calculo de diagramas de fase personalizados por medio de
programas de computo constantemente mejorados (p.e. perplex, Connolly, 1990; THERMOCALC,
Powell y Holland, 1988), siendo la construccion de pseudosecciones P-T la técnica mas poderosa
(Powell y Holland, 2010). No obstante las ventajas que ofrece esta metodologia, su aplicacion
requiere del establecimiento del volumen de equilibrio del sistema en estudio. El grado de
entendimiento que se tenga del estado de equilibrio del sistema es fundamental y juega un papel

central en este tipo de modelado (a partir de Powell y Holland, 2008 y 2010).
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La termobarometria convencional (termobarometria tradicional; Powell, 1985) utiliza
unicamente la termodinamica del equilibrio de reacciones balanceadas entre componentes ideales de
minerales, en conjunto con la composicion quimica medida en las fases (modelado inverso; Powell y
Holland, 2008 y 2010). El método mas general se basa en la obtencidon de una solucion simultanea de
(P, T) a partir de la resolucion de dos funciones de estas variables (equilibrios minerales). La solucion
de este sistema de dos ecuaciones es la interseccion de ambos equilibrios en el espacio P-T. Una
solucion simultanea puede obtenerse también utilizando un numero de equilibrios mayor de dos
(multiequilibrio), lo que implica resolver todas las intersecciones generadas entre cada par de
equilibrios y ponderar los resultados con métodos estadisticos (a partir de Garcia-Casco, 1995). La

ecuacion termobarométrica fundamental puede ser expresada de la siguiente forma:

T P T
AG(P,T,X)=0=AH(298,1)+ [ ACpaT + [AVaP—T| as298.1)+ [ 2Lar |+ RTIn K.y
T

298 1 298

Esta ecuacion describe las relaciones termodindmicas formales entre presion, temperatura y
composicion mineral y es la base de todos los calculos termobarométricos. Una sintesis sobre la
deduccion matematica de dicha expresion puede consultarse en Spear (1993). Es posible resolver la
ecuacion para T y P a partir de una estimacion de la constante de equilibrio (K,,), conociendo los
incrementos de las propiedades termodinamicas asociadas a la reaccion (informacion experimental).
A su vez, es posible evaluar la constante de equilibrio si se conocen las relaciones entre la actividad
de los componentes (modelos de solucion) y la composicion de las fases (resultados analiticos)
(Garcia-Casco, 1995).

Un requisito fundamental para los calculos termobarométricos tanto el método convencional
como en el modelado termodinamico es que se utilice un mismo conjunto de datos termodinamicos
(p.e. 4H, AV, etc.) y modelos de actividad-composicion (a-x) para los distintos equilibrios minerales.
Un conjunto de calibraciones internamente consistente usa los mismos datos termodinamicos y los
mismos modelos de solucion para todas las fases o ha sido calibrado a partir del mismo conjunto de
datos empiricos (Spear, 1993; Powell y Holland, 2008).

Existe un cierto nivel de incertidumbre asociado a la determinacion de P-T, el cual emerge de
cuatro principales fuentes de error:

a) Errores en la asuncion de los equilibrios minerales (equilibrios hipotéticos incorrectos).

b) Errores analiticos durante la determinacion de la composicidon quimica mineral y/o a partir

del calculo de las féormulas estructurales.

¢) Errores en los datos termodinamicos, es decir, la incertidumbre asociada a la calibracion de

los termobarometros.

d) Desconocimiento del comportamiento termodinamico de las soluciones solidas, es decir,
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incertidumbre en la adopcion de determinados modelos de solucion.

En los ultimos afios la termobarometria convencional ha sido considerada una técnica no
optima (p.e. Powell y Holland, 2008), debido en gran medida al significativo desarrollo
termodinamico que permite mejores y mas confiables calculos P-T en sistemas naturales mediante el
uso de pseudosecciones. A pesar de ello en esta tesis se ha optado por una estimacion preliminar de
las condiciones P-T por medio de termobarometria convencional, entre otras razones porque una
aproximacion mas precisa a las condiciones metamorficas (p.e. por medio de pseudosecciones) podra
realizarse solo en la medida que se adquiera mayor conocimiento acerca del proceso petrologico del
Complejo Xolapa. Esto implica que se tenga un entendimiento mucho mas desarrollado de los
volumenes de equilibrio y la escala del proceso metamorfico-anatéctico, que involucra variedad
composicional-litologica, diferenciacion litolégica por fusion parcial, segregacion de liquido y
metamorfismo retrogrado, sumados a su problematica estructural.

Para fines de este estudio existe un buen numero de calibraciones apropiadas a los litotipos
analizados, que poseen un rango considerable de aplicabilidad y permiten hacer una buena estimacion
de las condiciones metamorficas de la region.

En la actualidad existe un gran nimero de calibraciones, entre empiricas y experimentales,
para los distintos equilibrios usados con fines termobarométricos. Por ejemplo, se cuenta con
alrededor de 30 diferentes calibraciones para el termémetro de intercambio granate-biotita (GARB).
Sin embargo, esto dificulta la eleccion de la calibracion mas apropiada, y por lo tanto podria aumentar
significativamente las diferencias de los valores P-T obtenidos, asi como la obtencién de niimeros sin
un significado geoldgico.

Los calculos P-T presentados mas adelante se realizaron utilizando aquellas calibraciones
experimentales (p.e. intervalo P-T, composicion quimica del sistema, etc.) que se ajustan mas al caso
de estudio y, de acuerdo a Wu y Cheng (2006), presentan los menores rangos de error durante la
reproduccion experimental y poseen una buena precision para discernir exitosamente los cambios P-T
sistematicos en casos naturales. De forma complementaria, para las asociaciones minerales mas
confiables, se llevaron a cabo calculos termobarométricos basados en la técnica del multiequilibrio
utilizando bases de datos termodinamicos internamente consistentes, para lo cual se empleo el

programa TWQ de Robert G. Berman (1991, 2007).

10.3.2 Zonificacion del granate: eleccion de pares y ternas minerales para el cdlculo
Desde el capitulo de quimica mineral y sobre todo durante el analisis de las relaciones de fase
se ha ido planteando un esquema de equilibrio mineral para los principales litotipos de la zona de

estudio, con el objetivo de establecer los criterios de seleccion de las posibles asociaciones minerales
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utiles para las estimaciones termobarométricas. Ya que el granate ha sido uno de los principales
minerales utilizados en los calculos y dado que la mayoria de sus porfidoblastos exhiben una relativa
zonificacidon (ver quimica mineral), es conveniente explicar que criterios han sido utilizados para la
eleccion de los pares y ternas minerales de los calculos.

Los porfidoblastos de granate en los litotipos meta-sedimentarios exhiben dos clases
diferentes de zonificacion (perfiles quimicos, ver quimica mineral). Aquellos granates que desarrollan
coronas de reaccion (p.e. plagioclasa+biotita) se encuentran tipicamente enriquecidos en Xy, hacia
sus bordes y en la mayoria de los casos presentan un empobrecimiento en su componente Xg. que
produce un perfil composicional convexo en dicha componente (Figura 41). Estas caracteristicas
manifiestan un proceso medianamente avanzado de absorcidn quimica durante una fase de
descompresion. Por su parte, algunos porfidoblastos de granate (<2 mm y >5 mm) que se observan
equilibrados texturalmente con cristales de biotita y/o plagioclasa, presentan una zonificacion de
reequilibrio con enriquecimiento de Xy, y Xg. hacia los bordes, dando perfiles composicionales
concavos en ambos componentes, tipicos de intercambio retrogrado (Figura 41).

Un ejemplo del primer tipo de zonificacion se observa en la Figura 41-a. La evolucion de la
asociacion grt-bt para este caso puede ser interpretada de la siguiente manera: un granate de alta
temperatura asociado al pico metamorfico (grtl, nucleo) experimenta un intercambio FeMg-1
continuo con la biotita (btl, no mostrada) durante su historia de enfriamiento. Esta reaccion de
intercambio debid producir un empobrecimiento de la componente Xy, y un enriquecimiento de X,
hacia los bordes del granate al contacto con una biotita completamente rehomogenizada, generando
una asociacion grt2-bt2. La composicion de la biotita btl ya no puede ser determinada, lo que impide
calcular la temperatura maxima a través del equilibrio grtl-btl; sin embargo, la asociacion grt2-bt2
permite conocer una temperatura cercana al pico térmico.

Posterior al reequilibrio grt2-bt2, de acuerdo a las caracteristicas texturales, es evidente la
ocurrencia de un proceso de absorcion del granate a través de una reaccion que consumio Fe y Mg
(p-e. reaccion de transferencia neta), como lo demuestra el empobrecimiento de ambos componentes
en los bordes corroidos del granate (grt3) y el enriquecimiento en Mn como remanente de reaccion
(Figura 41-a).

Por lo anterior, s6lo en casos especiales fue posible asignar, de acuerdo a criterios quimicos y
texturales, composiciones de biotita relicta (btl hipotética) a los nicleos del granate con el objetivo
de calcular la temperatura maxima. La composicion de los bordes de este tipo de granate se descarto
para esta estimacion termométrica, y en general se utilizaron unicamente los analisis cercanos al
borde de granate (grt2) y la biotita de la matriz (bt2) para estimar las condiciones proximas al pico

metamorfico.
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Figura 41. Imagenes composicionales y de falso color que muestran los dos tipos principales de zonificacion en granates y
los puntos de medicion considerados para los calculos P-T. a) La asociacion grt2-bt2 representa un equilibrio en condiciones
cercanas al pico térmico en un granate con textura coronitica (explicacion en el texto). La imagen en falso color es una mapa
quimico de concentracion de calcio y permite observar la zonificacion inversa en plagioclasa relacionada al proceso de
absorcion de granate, un punto interior a esta textura (pl2) puede asociarse con el par grt2-bt2 para el calculo barométrico.
La seccion quimica mostrada en la extrema derecha muestra las concentraciones de los componentes almandino (alm),
piropo (py), grosularia (gro) y espesartina (sp) observadas en este tipo de granate (lineas negras), las lineas en tono gris
representan concentraciones hipotéticas perdidas durante la absorcion de los bordes del granate. b) La asociacion grtl-btl
representada por los analisis del nacleo del granate y la biotita de la matriz respectivamente, representa las condiciones de
pico térmico, mientras que la asociacion grt2-bt2-pl2 representa un equilibrio en condicones de reequilibrio (expliacion en el
texto). La imagen en falso color es un mapa quimico de concentracion de magnesio y muestra un ligera zonificacion de su
componente Xy,. La secion quimica de la derecha muestra los patrones convexo y concavo de las concentraciones de hierro
y magnesio respectivamente, las cuales son tipicas de intercambio quimico retrogrado.

El segundo tipo de zonificacion es bastante mas sencillo porque consiste en un patron
quimico tipico de intercambio retrégrado entre granate y biotita (Figura 41-b). Para calcular el pico de
temperatura se utilizaron los analisis del ntcleo de los granates (grtl) y la biotita de la matriz (btl),

mientras que las temperatura de reequilibrio fue calculada usando los equilibrios de intercambio
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locales entre el borde del granate (grt2) y la biotita en contacto (bt2). Solo en pocos casos se utilizo la
composicion de inclusiones de biotita en granate, para determinar la temperatura maxima. De manera
analoga fueron calculadas las temperaturas de equilibrio de las asociaciones granate-cordierita y
granate-anfibol.

Para el calculo de la presion se utilizé la plagioclasa en equilibrio, considerando las mismas
asociaciones granate-biotita y granate-anfibol usadas para el calculo de la temperatura. Los metddos
barométricos empleados implican el uso de la componente anortitica de la plagioclasa en equilibrio
con la asociacion granate-biotita/anfibol. Gran parte de la plagioclasa adyacente al granate es rica en
la componente anortitica y ocurre como bordes coroniticos, estando implicada en las reacciones de
absorcion del granate (Figura 41-a), por lo cual fueron descartadas en los calculos. En zonas cercanas
al granate la plagioclasa llega a exhibir zonificacion inversa (Figura 41-a), la parte interior de estos
crecimientos se eligio como representativa de las condiciones cercanas al pico metamorfico. En
algunos otros casos se utilizaron composiciones de plagioclasa adyacente o cercana a granates sin
evidencias notorias de retrogresion (Figura 41-a) o inclusiones de plagioclasa en nicleos de granate,

para definir condicones P-T maximas y de reequilibrio, respectivamente.

10.3.3 Termobarometria convencional en para-derivados

La termometria se llevd a cabo a partir de la relacion de intercambio FeMg | en el equilibrio
granate-biotita (Thompson, 1976; Ferry y Spear, 1978) y excepcionalmente en el equilibrio granate-
cordierita (Currie, 1971). La barometria se aplico considerando las reacciones de transferencia neta de
los equilibrios granate-sillimanita-cuarzo-plagioclasa (GASP, Ghent, 1976) y granate-plagioclasa-
biotita-cuarzo (GBPQ, Hoisch, 1990).

Para llevar a cabo la determinacion termobarométrica se utilizd un conjunto de cinco
muestras representativas de la variedad litologica y morfoldgica del CMM meta-sedimentario a lo
largo de la zona de estudio (muestras A-24, A-37, A-57, A-60 Y A-63a). La ubicacion geografica y las
caracteristicas petrograficas resumidas de dichas muestras pueden consultarse en las Tablas 1-a 'y 1-b

del apéndice.

Termometria por intercambio FeMg_; granate-biotita (GARB)

El termémetro GARB se basa en la reaccion de intercambio FeMg, del equilibrio
almandino+flogopita= anita+ piropo (Ferry y Spear, 1978). Los calculos para este equilibrio se
efectuaron por medio del programa GPT de Reche y Martinez (1996) utilizando las calibraciones de
Perchuk y Lavrent'eva (1983), Dasgupta et al. (1991) y Bhattacharya ef al. (1992). Para cada muestra

se eligié un ntimero variable de asociaciones granate-biotita que fueron agrupadas de acuerdo a su
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similitud textural y quimica. Los microanalisis de granate y biotita de cada conjunto se permutaron
para obtener combinaciones multiples del equilibrio y generar una estadistica de los resultados
termométricos obtenidos con cada una de las calibraciones. En la Tabla 8 se presentan los promedios
y los errores estandar mas representativos de las temperaturas determinadas en cada muestra.

En la Figura 42 se muestran las temperaturas calculadas para las distintas asociaciones de
cada muestra, de acuerdo al modelo matematico propuesto en cada calibracion. Los resultados
obtenidos con las calibraciones de Perchuk y Lavrent'eva (1983) y Bhattacharya et al. (1992) son
similares e incluso llegan a empatarse (Figura 42), mientras que las temperaturas que resultan de la
calibracion de Dasgupta ef al. (1991) son mas dispersas y sus variaciones no son sistematicas como se
observa en las otras calibraciones (ver el patron de las lineas de referencia en la Figura 42). De a
cuerdo a Wu y Cheng (2006) la calibracion de Perchuk y Lavrent'eva (1983) presenta rangos de error
pequetios durante la reproduccion experimental de la reaccion GARB y posee una buena precision
para discernir los cambios P-T sistematicos en rocas naturales, siendo igualmente adecuada que las
calibraciones mas recientes (p.e. Holdaway, 2000; Kaneko y Miyano, 2004). En la Tabla 8 se observa
que los promedios calculados a partir del uso de dicha calibracion presentan los errores estandar mas
bajos, por lo cual constituyen las estimaciones mas confiables de temperatura para la zona de estudio.

Las temperaturas maxima y minima obtenidas son 808+19°C y 593+27°C respectivamente lo
que coincide en términos generales con las paragénesis dentro del campo de estabilidad del granate,
como se ha definido a partir de criterios texturales. Las muestras A-37, A-57 y A-63a arrojan las
temperaturas mas altas del CMM-metasedimentario (Tabla 8), indicando que el pico de temperatura
ocurrio en condiciones cercanas a los 800°C. Las muestras A-24 y A-60 presentan un rango de
temperatura bastante mas amplio (Figura 42) y registran las condiciones de temperatura y reequilibrio

posteriores al pico metamorfico.

Termometria por intercambio FeMg_; granate-cordierita (GARC)

El termémetro GARC se basa en la reaccion de intercambio FeMg, del equilibrio
1/3piropo+1/2Fe-cordierita=1/3almandino+1/2Mg-cordierita (Currie, 1971; Bhattacharya et al.,
1988). Los calculos se llevaron a cabo por medio del programa GPT de Reche y Martinez (1996)
utilizando las calibraciones de Holdaway y Lee (1977), Perchuk et al. (1985) y Bhattacharya et al.
(1988). Unicamente la muestra A-24 fue utilizada para este calculo y el procedimiento fue el mismo
que en el caso del termometro GARB. Se utilizaron las composiciones quimicas de los bordes de
granate al contacto con cordierita y sin evidencias de reemplazamiento entre ambos. Los valores

promedio y los errores estandar mas representativos de los calculos se presentan en la Tabla 8.
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Figura 42. Temperaturas calculadas a partir de los termometros granate-biotita y granate-cordierita en muestras del CMM-
metasedimentario. Se observan los resultados obtenidos a partir de tres distintas calibraciones en cada caso, como se explica
en el texto. Los segmentos de linea que unen los diferentes puntos se colocan como referencia para comparar los resultados
de cada calibracion.

La tres calibraciones utilizadas resultan en valores similares de temperatura y en todos los
casos los errores estandar son reducidos (<6°C, Tabla 8). Las calibraciones de Holdaway y Lee (1977)
y Perchuk et al. (1985) dan resultados practicamente iguales, mientras que la calibracion de
Bhattacharya et al. (1988) resulta en temperaturas ~50 °C mas elevadas (Figura 42). Sin embargo,

dicha calibracidon considera el comportamiento no ideal de las soluciones solidas del granate y la
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cordierita, por lo cual posee mayor confiabilidad en el calculo, a pesar de ser una calibracion
empirica. Los valores de temperatura maximo y minimo obtenidos a partir de Bhattacharya et al.
(1988) son bastante cercanos, 667+3°C y 642+2°C respectivamente, lo que indica que la temperatura

del equilibrio granate-cordierita en dicha muestra posee un rango bien definido.

Tabla 8. Calculos termobarométricos representativos en muestras del CMM-metasedimentario

Muestra Asociacién Temperatura (°C) Presién (kbar)
GARC
HL77 P85 B88
A-24-9 598 £5 602 +5 649 £2
A-24-10 618+6 622+ 6 667 £3
A4 GARB GASP
P L83 DI1 B92 NHS81 HCS85 KN88
A-24-3 725+3 718 £ 12 686+ 5 54+02 54402 6.1+0.2
A2-4-5 593 + 27 491 + 26 547 £ 26 3.1+0.6 3.4+0.5 3.8+0.5
A-37 A-37-14 786 £ 17 825 £ 28 760 £ 10 5.4+0.1 5.1+0.1 59+0.1
A-37-71 803 £8 858 £29 781+ 10 6.0+0.1 5.6+0.1 6.5+0.1
A-57 A-57-4 737 £29 703 £ 34 688 £ 32 4.7+£0.3 3.6+04 41+03
A-57-8 793 £ 20 790 + 35 759 £ 25 54+04 42+0.5 46+04
A-60 A-60-1 645+ 2 523 +£8 603 £3 3.8+0.1 4+0.1 47+0.1
A-60-6 745+£5 699 + 8 714+ 6 54+0.1 54+0.1 6.2+0.1
GBPQ
H90a H90b KN88
A-63a A-63a-1 739 £ 12 680 £ 28 690 £ 15 7.6+0.3 6.9+0.2 7.4+02
A-63a-3 788 +3 766 + 14 749+ 5 8.5+0.3 7.6 0.3 8.1+0.2

Abreviaturas de calibraciones

GARB: P L83=Perchuk y Lavrent'eva (1983); D91=Dasgupta et al. (1991); B92=Bhattacharya et al.(1992)
GARC: HL77=Holdaway y Lee (1977); B88=Bhattacharya et al. (1988); P85=Perchuk et al. (1985)

GASP: NH81=Newton y Haselton (1981); HC85=; Hodges y Crowley (1985); KN88=Koziol y Newton (1988)
GBPQ: H90=Hoisch (1990), calibraciones R1 y R2

Barometria por transferencia neta granate-sillimanita-plagioclasa-cuarzo (GASP)

El barometro GASP se basa en la reaccion de transferencia neta anortita= grosularia+
sillimanita+cuarzo (Ghent, 1976; Goldsmith, 1980). Dicho barémetro requiere de una determinacion
independiente de la temperatura, para lo cual se utilizaron las temperaturas del equilibrio granate-
biotita obtenidas a partir de la calibracion de Perchuk y Lavrent'eva (1983). Todas las muestras
excepto la A-63a, que carece de sillimanita, fueron utilizadas para la barometria GASP. Los calculos
se llevaron a cabo utilizando el programa GPT de Reche y Martinez (1996), empleandose las
calibraciones de Newton y Haselton (1981), Hodges y Crowley (1985) y Koziol y Newton (1988).
Los valores promedio y los errores estandar mas representativos se muestran en la Tabla 8.

Wu y Cheng (2006) sugieren que el barometro de Newton y Haselton (1981) representa una
de las calibraciones con mayor validez y confiabilidad en la literatura, aunque recomiendan su uso en

combinacion con el termometro GARB de Kleemann y Reinhardt (1994). En la Tabla 8 se observa
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que los errores estandar de las tres calibraciones utilizadas son similares y que el barémetro de
Newton y Haselton (1981) llega a presentar desviaciones ligeramente mayores (<0.1 kbar). Sin
embargo, se observan también diferencias considerables (>1 kbar) entre los valores promedio
calculados, asi que se opta por la calibracion de Newton y Haselton (1981) segin la recomendacion
de Wu y Cheng (2006).

El presion maxima calculada con el barometro GASP es de 6.8+0.1 kbar y el valor minimo de
3.0+0.1 kbar, que implica un intervalo de presiones de ~4 kbar, lo que sumado al rango de errores
estandar (0.1-0.6 kbar) indica que la técnica barométrica utilizada distingue adecuadamente los
cambios de presion registrados en el CMM-metasedimentario. En la Figura 43 se muestran los
resultados termobarométricos obtenidos para las muestras en estudio. Los decrementos de P-T
observados son consistentes con las consideraciones texturales previas a los calculos (Figura 41).
Como se observo en la termometria GARB, las muestras A-37 y A-57 representan las condiciones
mas proximas al pico de temperatura. La barometria GASP aplicada a dichas muestras revela una fase
de descompresion casi isotérmica de alta temperatura (~800°C) que cubre un intervalo de 6.8+0.1 a
4.7+0.3 kbar (Figura 43-c-d). Las muestras A-24 y A-60 cubren los mayores intervalos de presion, de
5.4+0.2 a 3+0.6 kbar y 5.7+0.6 a 3.2+0.2 kbar respectivamente, y reproducen de forma congruente las

condiciones P-T posteriores al pico térmico y a la fase de descompresion (Figura 43-a-e).

Barometria granate-biotita-plagioclasa-cuarzo (GBPQ)

El barometro GBPQ es una calibracion empirica basada en la termobarometria GARB-GASP
desarrollada por Hoisch (1990). Se fundamenta en las reacciones de intercambio
1/3piropo+2/3grosularia +eastonitat2cuarzo=2anortita+flogopita y 1/3almandino+2/3grosularia +
siderofilita+2cuarzo=2anortita+anita. De igual forma que el barometro GASP, es necesario un calculo
independiente de la temperatura, para lo cual se emplearon los valores obtenidos con el termometro
GARB usando la calibracion de Perchuk y Lavrent'eva (1983).

Los célculos se llevaron a cabo por medio del programa GPT de Reche y Martinez (1996)
utilizando las calibraciones R1 y R2 de Hoisch (1990) y a manera de comparacion, la calibracion
GASP de Koziol y Newton (1988). Solo la muestra A-63a fue utilizada para este calculo y el
procedimiento para generar las ternas minerales fue el mismo que en el caso del bardometro GASP, se
realizaron un total de 20 determinaciones barométricas. Los valores promedio y los errores estandar
mas representativos se muestran en la Tabla 8.

La calibracion R1 de Hoisch (1990) resulta en valores de presion hasta 0.9 kbar mas altos que
la calibracion R2 (Tabla 8, calibraciones H90a y H90b respectivamente), mientras que la calibracion

GASP de Koziol y Newton (1988) produce valores intermedios.
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Figura 43 Diagramas P-T donde se observan los promedios y los errores estandar de la presion y las temperatura calculadas
para el CMM-metasedimentario. La termometria se basa en la calibracion GARB de Perchuk y Lavrent'eva (1983) y la
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barometria en la calibracidon GASP de Newton y Haselton (1981).

No existe un criterio determinante que permita inclinarse a favor de alguna de las dos
calibraciones H90a y H90b puesto que las diferencias entre una y otra estas asociadas a la misma
incertidumbre del barémetro. El tnico criterio que puede usarse, con la finalidad de obtener una
cauntificacion GBPQ objetiva, es eligiendo la calibracion que genere menor error estandar, en este
caso el modelo H90b (Tabla 8). Los valores de presion obtenidos con el barometro GBPQ en la

muestra A-63a varian entre 6.9+0.2 a 7.6=0.3 kbar y representan los valores mas altos detectados en
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el CMM-metasedimentario. La estimacion de temperatura para dicha muestra es ligeramente inferior
a los valores obtenidos en las muestras A-37 y A-57 a presiones significativamente inferiores (hasta
2.9 kbar, Tabla 8). Lo que permite extender el intervalo de descompresion registrado en dichas
muestras hasta 7.6+ 0.3 kbar (Figura 43, Tabla 8) y definir de forma preliminar una trayectoria P-T en

sentido horario (Figura 43-¢) con descompresion de alta temperatura (~750-800°C) entre ~8 y 4 kbar.

10.3.4 Termobarometria convencional en orto-derivados

La estimacion termobarométrica presentada en esta seccion se llevo a cabo a partir del
termometro de intercambio plagioclasa-anfibol (Blundy y Holland, 1990; Holland y Blundy, 1994) y
del barometro de transferencia neta granate-anfibol-plagioclasa-cuarzo (Kohn y Spear, 1990; Dale et
al., 2000). Para ello se utilizaron tres muestras representativas del CMM meta-igneo, que consisten en
un gneis tonalitico (A-42) y dos anfibolitas de granate (muestras A-63-b y A-64). La ubicacion
geografica y las caracteristicas petrograficas de dichas muestras pueden consultarse en las tablas 1-a y

1-b del apéndice.

Termometria plagioclasa-anfibol

El termobarometro plagioclasa-anfibol se basa en la reaccion de intercambio edenita+albita=
richterita +anortita (Blundy y Holland, 1990; Holland y Blundy, 1994). Para esta determinacion
termobarométrica se utilizo Gnicamente la muestra A-42 que consiste en un ortogneis de composicion
tonalitica con escasas evidencias de formacion de neosoma. Se llevaron a cabo un total de 28 calculos
a partir de las calibraciones de Holland y Blundy (1994), estableciéndose 4 conjuntos de asociaciones
analogas para la obtencion de los valores promedio y de los errores estandar. La Tabla 9 muestra los
valores representativos.

Como se observa en la Figura 44 los valores de temperatura obtenidos por este método
poseen una escasa dispersion y los valores promedio quedan graficados en un campo P-T muy bien
definido (Figura 44-a). El pico de temperatura obtenido para esta muestra es de 77147 °C el cual
coincide en términos generales con las condiciones de pico térmico observadas en las muestras meta-

sedimentarias (Figura 44-b).

Termobarometria granate-anfibol-plagioclasa-cuarzo (GAPQ)

La termobarometria GAPQ se fundamenta en el barémetro empirico del equilibrio de
transferencia neta 6anortita+3tremolita=2grosularia+piropo+3tschermakitat6cuarzo calibrado por
Kohn y Spear (1990) y Dale et al. (2000). Este barémetro requiere de una determinacion

independiente de la temperatura, para lo cual se utilizé el termometro de intercambio y transferencia
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neta plagioclasa-anfibol de Holland y Blundy (1994).

Para la aplicacion de este termometro se utilizaron las muestras A63-b y A64 que consisten en
anfibolitas de granate con la paragénesis plt+anft+bt+grttqtztopxtkfs. Se llevaron a cabo 17
determinaciones termobarométricas entre ambas muestras, obteniéndose valores P-T maximos de
784+11°C y 74+0.2 kbar, y minimos de 598+17°C y 4.2 kbar (Figura 44-a). Los datos representativos

se presentan en la Tabla 9.

Tabla 9. Valores termobarométricos representativos en los sistemas orto-derivados

Muestra Asociacion Tem;()oe ék)ltura Muestra Asociaciéon Tem[()oe (r:z)ttu ra lzll;;s;?;l
HBY%4 HBY%4 KS90
A-42-1 769 +7 A-63b-1 598+ 17 4.2
A-42-1 7717 A-63 A-63b-3 707+ 6 6.6+0.2
A-42 A-42-1 765+ 7 A-64-2 780 + 48 62+0.2
A-42-1 760 + 7 A-64 A-64-3 784 + 11 7+0.2
A-64-5 785 + 67 4.7+0.1

Abreviaturas de las calibraciones: HB94 = Holland y Blundy (1994); KS90 = Kohn y Spear (1990)
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Figura 44. Valores promedios y errores estandar de la presion y las temperaturas calculadas para el CMM-metaigneo.
Explicacion en el texto.
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La muestra A-64 registra condiciones de temperatura cercanas al pico térmico de manera
analoga a las muestras meta-sedimentarias A-37, AS7 y A-63a, ademas de reproducir de forma similar
una fase de descompresion isotérmica de alta temperatura, cubriendo un intervalo de presiones que va
de los ~7 kbar a los 4.7 kbar (Figura 44-d). Por su parte, la muestra A63-b, exhibe una ligera
dispersion hacia menores temperaturas y sin embargo resulta en valores similares de presion (Figura

44-c).

10.3.4 Termobarometria de multiequilibrio

La termobarometria por el método del multiequilibrio se llevo acabo utilizando la base de
datos termodindmicos JUN92.dat y DECO06.dat en la version 2.34 del programa TWQ
(termobarometria con estimacion del estado de equilibrio; Berman, 1988, 1991, 2007), el equilibrio
de fases fue calculado en el sistema SiO,-Al,0;-TiO,-FeO-MnO-MgO-CaO-Na,0-K,0-H,0
(TICNKFMnMASH). Los modelos de soluciéon usados para cada mineral se presentan en la Tabla 10
y se basan, en su mayoria, en datos atin no publicados de Berman y Aranovich (2007), los cuales se
encuentran disponibles como documentacion para el programa.

TWQ realiza los calculos utilizando bases de datos termodinamicos internamente consistentes
para distintos componentes ideales y modelos de solucion. El método consiste en graficar todos los
posibles equilibrios (curvas o funciones de P-T) para una determinada asociacion mineral. La
convergencia de todos los equilibrios en una sola region P-T, de acuerdo a consideraciones texturales,
es un indicador del grado de equilibrio del sistema. El niumero total de posibles reacciones para una
asociacion mineral en equilibrio se intersecta en un solo punto del espacio P-T, o dicho de otro modo,
existe un par unico (P, T) que satisface la ecuacion termobarométrica fundamental, s6lo si se cumplen
las siguientes tres condiciones: a) los datos termodinamicos son perfectos, b) los datos de quimica
mineral son perfectos y c¢) todos los minerales se equilibraron en las mismas condiciones P-T
(Berman, 1991). Sin embargo, estas condiciones se cumplen solo en casos ideales.

En la aplicacion practica de casos naturales, la convergencia de los distintos equilibrios a
partir de este método, suele definir mas bien una region P-T, cuya validez puede considerarse en
términos de la desviacion permitida en la termobarometria convencional (~50°C y 1 kbar). El grado
de divergencia de los equilibrios permite evaluar el nivel de desequilibrio de las muestras en estudio y
resaltar las fases minerales que son mas incompatibles en cada célculo. Esta metodologia es
especialmente util en muestras con evidencias texturales de desequilibrio, porque permiten definir la
validez de las asociaciones usadas en el calculo termobarométrico convencional y contar con un

grado de confianza mayor sobre los resultados.
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Tabla 10. Listado de los modelos de solucion usados con las bases termodinamicas de TWQ (Berman, 1988, 1991)

Mineral Modelo de solucion

Granate Gro-Py-Alm. Berman y Aranovich (2007, datos no publicados)
Biotita Phl-Ann-Sid-Eas. Berman y Aranovich (2007, datos no publicados)
Plagioclasa Ab-An-Kfs. Fuhrman y Lindsley (1988)

Hercinita Spl-Hc. Berman y Aranovich (2007, datos no publicados)
Cordierita Crd-Fe-crd. Berman y Aranovich (2007, datos no publicados)
[lmenita Ge-Ilm. Berman & Aranovich (2007, datos no publicados)

Con la finalidad de precisar el nivel de equilibrio y acotar las condiciones P-T obtenidas con
termobarometria convencional, se analizaron asociaciones minerales seleccionadas con TWQ. Se
utilizaron Gnicamente las muestras del CMM meta-sedimentario porque representan ampliamente las
variaciones P-T de la zona de estudio.

Los resultados termobarométricos obtenidos con TWQ se basan en la resolucidon de los
distintos equilibrios generados por la combinacion lineal multiple de los siguientes equilibrios
principales:

1) piropo + anita = almandino + flogopita (termémetro GARB)

2) grosularia + 2 sillimanita + cuarzo = 3 anortita (barometro GASP)

3) 1/3 piropo + 1/2 Fe-cordierita = 1/3 almandino + 1/2 Mg-cordierita (termémetro GARC)

4) 2 piropo + 5 cuarzo + 4 sillimanita = 3 cordierita (barometro granate-cordierita)

5) 12 sillimanita + 5 grosularia + almandino = 15 anortita + 3 hercinita (barémetro granate-espinela)
6) 12 sillimanita + 2 piropo + 4 grosularia + 3 anita = 3 almandino + 12 anortita + 3 eastonita

7) 6 cuarzo + piropo + 2 grosularia + 3 eastonita = 3 flogopita + 6 anortita (bardmetro GPBQ)

8) 6 cuarzo + almandino + 2 grosularia + 3 siderofilita = 3 anita + 6 anortita (barometro GPBQ)

Los paleosomas y los neosomas para-derivados estan representados por las muestras A-60 y
A-63a respectivamente. Estas muestras carecen de evidencias significativas de retrogresion, la
convergencia de las curvas de equilibrio en ambas muestras ocurre en regiones P-T bastante bien
definidas (Figura 45), lo que demuestra un alto grado de equilibrio mineral y permite contar con un
buen nivel de confianza en la estimacion P-T. Para la muestra A-60, se resolvieron todos los posibles
equilibrios minerales a partir de cuatro reacciones independientes, para dos asociaciones
representativas de sus valores maximo y minimo de P-T, respectivamente (Tabla 8).

Los equilibrios mas confiables de acuerdo a la herramienta winTERSX se representaron

graficamente en el espacio P-T (Figura 45). El pico metamorfico registrado en esta muestra se ubica
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en 71418 °C y 5.7+0.2 kbar (Figura 45-a), el cual coincide de forma general con los resultados
obtenidos por termobarometria convencional a partir de la calibraciones de Perchuk y Lavrenteva
(1983) y Newton y Haselton (1981). La asociacion equilibrada en condiciones P-T relativamente
bajas esta representada por el equilibrio local de la reaccion de intercambio retrogrado FeMg-1 entre
los bordes del granate y la biotita en contacto, que resulta en una temperatura de 651+6 °C y una

presion de 4.0+0.1 kbar (Figura 45-b).
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Figura 45. Diagramas P-T donde se observan las curvas de equilibrio obtenidas para las muestras A-60 y A-63a. Explicacion
en el texto.
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La region P-T obtenida para la muestra A-63a queda definida por un nimero total de diez
curvas de reaccion que resultan de la combinacion lineal de tres reacciones independientes que
involucran a los equilibrios 1, 7 y 8 (Figura 45). Las condiciones P-T maximas obtenidas para esta
muestra son de 773+14°C y 7.5+0.2 kbar lo que establece las condiciones de fusion parcial en dichos
litotipos (Figura 45-c). Los valores minimos obtenidos son de 733+10°C y 6.4+0.2 kbar, lo que indica
un cambio de ~40° C para un decremento de presion de 1 kbar (Figura 45-d).

Las muestras A-24, A-37 y A-57 se caracterizan por presentar una paragénesis con un
marcado desequilibrio mineraldgico y textural, por lo que es importante definir la incertidumbre
asociada a los calculos termobarométricos en dichas muestras. Para la muestra A-24 se resolvieron
todos los posibles equilibrios utilizando la asociacion mineral predominante en su matriz que incluye
pl+bt+qtztgrtt+crd+sill+kfs. La convergencia de las curvas de reaccion define una region P-T
considerablemente amplia, por debajo de 700 °C y 5 kbar (Figura 46-a), mientras que la aplicacion a
equilibrios locales grt-bt-pl (sin cordierita) permite definir las condiciones P-T maximas en 701432
°C y 4.5+£0.4 kbar (Figura 46-b) y las condiciones minimas en 547+15 °C y 2.6+0.2 kbar en una
asociacion de biotita metaestable, granate de reequilibrio y cordierita (Figura 46-d). Adicionalmente
un valor intermedio de 667 °C y 4.2 kbar se obtiene a partir del equilibrio local grt-crd, dicho
resultado define el limite superior de presion para el campo de estabilidad de la cordierita en dichos
litotipos (Figura 46-c).

Sin duda, las muestras A-37 y A-57 exhiben las mas amplia diversidad mineralogica de la
zona de estudio y poseen las evidencias mas claras de reequilibrio retrogrado (ver analisis
petrografico). Por ello, resulta fundamental definir la validez de los resultados termodinamicos que
puedan obtenerse a través de sus equilibrios locales. Debido a la similitud entre ambas muestras
Unicamente se considerd la muestra A-37 puesto que segun los resultados de termobarometria
convencional es la que registra un intervalo mayor de condiciones P-T.

Primeramente se resolvieron todos los equilibrios posibles para la asociacion mineral
completa de la muestra (grt+bt+pl+sill+qtz+spl+cen+kfs), que define naturalmente una region P-T
considerablemente amplia, en condiciones inferiores a 700 °C y 4 kbar (Figura 47-a), que debe
corresponder al campo P-T de reequilibrio retrogrado principal. Para evaluar los valores P-T maximos
de la muestra se utilizd una asociacion mineral GASP equilibrada localmente que de acuerdo a las
calibraciones de Perchuk y Lavrent'eva (1983) y Newton y Haselton (1981) define las condiciones
mas proximas al pico metamorfico. Los equilibrios de fase mas confiables para dicha asociacion
fueron obtenidos de forma estadistica a partir de la herramienta winTERSX de TWQ y graficados en

el plano P-T. La convergencia de dichos equilibrios define un intervalo P-T aceptable con valores
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promedio de 846+35°C y 7.5+0.5 kbar (Figura 47-b), definiendo el valor maximo de temperatura para

la zona de estudio y reproduciendo un valor pico de presion analogo al obtenido en la muestra A-63a.
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texto.
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11. Discusion y conclusiones

11.1 Complejo metamorfico y migmatizacion

El Complejo Xolapa en la region de Cacahuatepec-Amuzgos estd constituido por dos
unidades metamorficas fundamentales: a) un complejo meta-igneo, constituido por ortogneises
maficos y cuarzofeldespaticos intercalados con b) un complejo meta-sedimentario compuesto por
paragneises, mica esquistos de granate, meta-grauvacas maficas y marmoles. El complejo meta-
sedimentario es la unidad mayoritaria en la zona de estudio y constituye una secuencia de espesor
incierto con un claro registro volcanosedimentario, como lo indica la asociacion litologica tipica
grauvacas-pelitas-basitas con una componente psamitica dominante. La presencia de niveles
anfiboliticos y de meta-grauvaca anfibolitica en la secuencia meta-sedimentaria ha sido reportada
también en la regiones de Puerto Escondido (Corona-Chavez et al., 2006) y Marquelia (Gomez-
Rivera, 2010). Las observaciones de campo, asi como la distribucion cartografica y la posicion
estructural del complejo meta-igneo en la macroestructura de la zona de estudio indican una relacion
de interposicion pre-metamorfica con el complejo meta-sedimentario, como se ha sugerido también
en otras regiones del Complejo Xolapa (p.e. Corona-Chavez et al., 2006; Pérez-Gutiérrez et al.,
2009). Estas unidades en conjunto constituyen una secuencia metamorfica poli-litologica fuertemente
deformada, en cuyo interior se reconocen caracteristicas estructurales y mineraldgicas tipicas de alto
grado metamorfico que anteceden el desarrollo de una estructura migmatitica ampliamente
desarrollada.

La estructura migmatitica de la region de Cacahuatepec-Amuzgos es el resultado de la
retroalimentacion entre un proceso de fusion parcial generalizado y una fase de deformacion
heterogénea sin-anatéctica (Brown y Solar, 1998; Brown, 2001 y 2005) que destruy6 parcialmente la
estructura interna pre-anatéctica del complejo metamorfico. El proceso migmatitico evoluciond de
manera continua conforme la fusioén parcial procedio, desde una fase temprana de fusion dominada
por flujo interfolial de liquido anatéctico, pasando una etapa de segregacién-acumulacidon a
mesoescala, hasta la cristalizacion de los fundidos anatécticos generados (Vigneresse et al., 1996;
Sawyer, 2001; Brown, 2001; Sawyer, 2008).

Las condiciones reoldgicas y migmatiticas fueron controladas por la fusion misma,
determinando el estilo de las estructuras desarrolladas y la movilizacion de los neosomas (Berger y
Kalt, 1999; Rushmer, 2001; Rosenberg y Handy, 2005). Las diferencias en el nivel de desarrollo de la

estructura migmatitica y la presencia de niveles diatexiticos en relativa concordancia estructural con

141



la foliacion metatexitica sugieren un proceso de migmatizacion heterogéneo relacionado a la fusion
parcial desigual de los niveles litologicos fértiles e infértiles de la secuencia metamorfica. Las
variaciones morfologicas laterales a mesoescala estdn controladas por variaciones composicionales
y/o por elementos estructurales locales pre-anatécticos (D1) o sin-anatécticos (D2-D3). Gran parte de
los contactos abruptos entre los niveles metatexiticos y diatexiticos, sin embargo, poseen un fuerte
control estructural sin-anatéctico (D3) o post-anatéctico (D4-D5) y estan ocasionalmente relacionados
a intrusiones parautoctonas de diatexitas en encajonantes metatexiticos, lo que manifiesta un proceso
de intrusion-erosion a escala de metros durante la fase migmatitica tardia.

De acuerdo a las relaciones litologico-estructurales, la segregacion anatéctica a mesoescala
represent6 el principal mecanismo de movilizacion de neosomas (Sawyer, 2001) y de diferenciacion
litologica de la zona de estudio. La segregacion de neosomas graniticos alcanzo niveles considerables
durante la fase de mayor tasa de fusién-deformacion en los litotipos meta-sedimentarios fértiles (p.e.
pelitas, grauvacas), sobreponiendo leucosomas “aloctonos” en niveles estructurales superiores. Esta
fase estd marcada por la disgregacion parcial de la estructura metatexitica (D2) en las zonas de mayor
acumulacion, en las cuales el flujo diatexitico fue el mecanismo de deformacion dominante,
sobreponiendo bloques corticales con comportamientos reoldgicos contrastantes y oscureciendo las
relaciones litoldgico-estructurales pre-migmatiticas o migmatiticas tempranas. Asimismo, esta fase se
relaciona con el desarrollo de un plegamiento asimétrico e isoclinal de las estructuras D1-D2 y al
desarrollo de una estructura anisotropica ligada a la segregacion de leucosoma hacia los sitios de baja
deformacion (Vernon y Paterson, 2001; Sawyer, 2001; Corona-Chavez et al., 2006). Al menos una
generacion de filones apliticos-pegmatiticos corta la estructura migmatitica pero se encuentra
estrechamente relacionada, espacial y genéticamente, con los niveles diatexiticos y debe estar
relacionada a la fase final de segregacion y acumulacion. Por su parte, las litologias infértiles (p.e.
ortogneises, anfibolitas de cpx, cuarcitas) desarrollaron principalmente un proceso de migracion local
de neosomas o incluso migmatizacion in situ y representaron bloques relativamente rigidos durante la
transicion reologica producida por la migmatizacion.

De acuedo a las estimaciones a nivel de afloramiento, el complejo meta-sedimentario es
responsable de la mayor parte de la produccion de fundido anatéctico de la zona de estudio,
generando volumenes de neosoma de entre 10 y 40%, en contraste con el complejo meta-igneo
donde la fraccion de neosoma no excede comunmente el 25% en volumen. Estos valores coinciden
con los volumenes de leucosoma reportados por Corona-Chavez (1997) y Corona-Chavez et al.
(2006) en la porcion oriental del Complejo Xolapa y con los porcentajes de fusion parcial sugeridos
por Pérez-Gutiérrez et al. (2009) en la porcidon centro-occidental. Algunos niveles diatexiticos con

fracciones de fundido anatéctico excepcionalmente altas (50-60%) pueden estar relacionados con el
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flujo local de fluidos acuosos (Corona-Chavez, 1997; White et al., 2004; Sawyer, 2008 y 2009) o
representan zonas de enriquecimiento de neosoma.

El proceso de segregacion y acumulacion de fundido anatéctico implica la posibilidad de que
algunos niveles contengan una fraccidn de neosoma mayor de la que generaron (fraccion de
neosoma>grado de fusion) y viceversa, menor fraccion de neosoma para un grado mayor de fusion,
donde hubo extraccion eficiente de fundido anatéctico (Brown y Rushmer, 1997; Sawyer, 2008). Esto
concuerda con la presencia de niveles litolégicos con un marcado caracter residual (biotita-
plagioclasa calcica-hercinita-corindon), como ha sido documentado también en la region de Tierra
Colorada-Acapulco (p.e. Pérez-Gutiérrez et al., 2009). Estas zonas se relacionan espacialmente con

cuerpos graniticos anatécticos de dimensiones considerables (200-300 m).

11.2 Proceso de fusion parcial en la region de Cacahuatepec-Amuzgos

La fusion parcial diferenciada de una columna litologica heterogénea implica la ocurrencia de
una serie de reacciones anatécticas sucesivas desarrolladas en sistemas litologicos distintos. Estas
reacciones difieren fundamentalmente en el tipo de reactantes y productos, asi como en sus
proporciones molares relativas en la reaccion. La amplia diversidad de estructuras diatexiticas, las
evidencias de fusion parcial en los litotipos maficos, las acumulaciones de leucosoma relacionadas
texturalmente con biotita metaestable y la ocurrencia de porfidoblastos de granate en los leucosomas,
asi como la abundancia de sillimanita y la presencia de hercinita y ortopiroxeno en contraste con la
ausencia de muscovita primaria, son todas evidencia de que la temperatura alcanzé el campo de la
descomposicion de la biotita en la mayor parte de los litotipos meta-sedimentarios de la region. Las
caracteristicas texturales y las relaciones de fase sugieren una serie de reacciones de deshidratacion-
fusion incongruente de la biotita, en la cual los minerales ferromagnesianos como el granate, la
cordierita y probablemente la hercinita representan fases peritécticas asociadas a la generacion del
fundido anatéctico.

Las relaciones de fase definidas han permitido determinar las condiciones P-T de
asociaciones texturales-mineralogicas relacionadas con la formacion de los neosomas y acotar
considerablemente el intervalo P-T de los equilibrios suprasolidos preservados en la zona de estudio.
Con esta base, resulta primordial comparar dichas caracteristicas petrologicas en el contexto del
progreso alcanzado en los ultimos afios en el calculo del equilibrio mineral de sistemas quimicos
modelo, particularmente de los sitemas meta-sedimentarios (p.e. Spear et al., 1999; Vielzeuf y
Schmidt, 2001; Johnson et al., 2003; White et al., 2007; Johnson et al, 2008; White, 2008). En la
Figura 48-a se presenta un diagrama petrogenético en el sistema K,0-FeO-MgO-Al,05-Si0,-H,O
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(KFMASH) que constituye el sistema quimico minimo para definir las reacciones de fusion parcial en
meta-grauvacas y meta-pelitas (White et al., 2007; Johnson et al, 2008; White, 2008). En el diagrama
se observa la topologia basica de los equilibrios minerales invariantes y univariantes que controlan las
relaciones de mayor varianza en condiciones P-T de alto grado metamorfico y proveen una
perspectiva clara y relativamente simple del equilibrio mineral observado en las rocas meta-
sedimetarias de la zona de estudio. Como referencia se presenta la curva de solidus tanto en el sistema
KFMASH como en el sistema Na,O-KFMASH (NKFMASH) con la finalidad de observar el
desplazamiento en temperatura que implica considerar uno o mas componentes de sistema
adicionales, en este caso de ~100° C para dicha curva (p.e. Spear et al., 1999; White et al., 2007).

Los valores maximos de presion obtenidos a partir de barometria GASP estan representados
por el campo divariante (1) en la Figura 48-a, constituido por la asociacion bt-qtz-sill-kfs-L y limitado
por los equilibrios univariantes definidos por la deshidratacion fusion de la muscovita y la biotita
(reacciones a y b). Esta asociacion, tipica de alto grado metamorfico a presiones moderadas, es
comunmente observada en los paleosomas y mesosomas paraderivados de la zona de estudio. La
ocurrencia frecuente de dicha asociacion y la pendiente positiva dP/dT de la curva (a), que implican
que cualquier decremento en presion por encima del campo (1) debe estar relacionado a la
descomposicion de la muscovita en el campo suprasolidus (p.e. flecha en zona anatéctica) a partir de
la reaccion univariante ms+pl+qtz = sillt kfs+L. A pesar de no haberse encontrado evidencias
texturales-morfoldgicas directas de fusion parcial a través de la deshidratacion de la muscovita, las
implicaciones petroldgicas de su ocurrencia hipotética son trascendentales para reconstruir la
evolucion migmatitica del Complejo Xolapa en conjunto.

El campo (2) definido por la asociacion divariante bt-qtz-grt-sill-L se encuentra limitado por
las reacciones univariantes de deshidratacion-fusion de la biotita a alta temperatura (reacciones b y ¢)
y representa la asociacion tipica de los neosomas desarrollados en condiciones de pico metamorfico
(Figura 48-a). El campo divariante (3) se encuentra limitado por las mismas curvas de reaccion que el
campo (2), en este caso dentro del campo de estabilidad de la cordierita y la espinela en el sistema
KFMASH, y representa las condiciones tipicas de baja presion obtenidas en los para-derivados.

No obstante que el uso del diagrama petrogenético de la Figura 48-a ofrece una perspectiva
simple para entender el proceso de fusion parcial en la zona de estudio, conduce también a una sobre-
valoraracion de los equilibrios univariantes y a una sub-valoraracion del papel de los equilibrios de
mayor varianza en el proceso de fusion. En las Figura 48-b-d se presentan tres pseudosecciones P-T
en el sistema Na,O-CaO-K,0-FeO-MgO-Al,05-Si0,-H,0-Ti0,-O, (NCKFMASHTO) tomadas de
White et al. (2007) y Johnson et al. (2008) con el fin de analizar con mayor nivel de confianza las

relaciones de fase en las condiciones P-T calculadas en litotipos caracteristicos de la zona de estudio.
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Figura 48. a) Diagrama petrogenético en el sistema KFMASH modificado de Spear (1999), White et al., (2007) y White
(2008) donde se observan las principales reacciones productoras y/ o consumidoras de fundido anatéctico. En linea gruesa se
resaltan las principales reacciones univariantes de fusion parcial (reacciones a, b y c) para el intervalo P-T de interés
(rectangulo), las lineas gruesas punteadas se presentan como referencia y definen los campos de estabilidad del granate y la
cordierita. b) Pseudoseccion P-T en el sistema NCKFMASHTO para una meta-pelita rica en Fe, tomada de White et al.
(2007). ¢) Pseudoseccion P-T en el sistema NCKFMASHTO para una meta-grauvaca aluminosa, tomada de Johnson et al.
(2008). d) Pseudoseccion P-T en el sistema NCKFMASHTO para una meta-grauvaca sub-aluminosa, tomada de Johnson et
al. (2008). Explicacion en el texto

En la Figura 48-b se muestra una pseudoseccion calculada por White et al. (2007) para una
meta-pelita rica en Fe, util para discutir el proceso de fusion parcial en los para-derivados con
bt+grtthe de la region de Cacahuatepec-Amuzgos. El campo (1) en la Figura 48-b sefiala un campo

trivariante definido por la asociacion grt-sill-bt-mag-kfs-pl-qtz-ilm+L que indica una reaccion de
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deshidratacion-fusion continua de la biotita, que es consistente con las asociaciones minerales y la
termobarometria maxima de dichos litotipos. Los campos divariantes estrechos (en blanco) que
separan los campos (1) y (2) de la Figura 48-b marcan la aparicion de cordierita y espinela a presiones
de ~5 kbar y 800° C por medio del consumo progresivo del granate y la sillimanita en presencia de
fundido anatéctico. A pesar de no haberse detectado cordierita en los litotipos en cuestion el diagrama
ilustra satisfactoriamente sus relaciones de fase. El campo (3) define un equilibrio tetravariante
definido por la asociacion sill-spl-kfs-pl-L(+crd) que marca el consumo completo de granate en
presencia de liquido a partir de la reaccion multivariante simplificada:
grt + kfs + sil + L= Dbi + pl + spl

Sin embargo, el calculo termobarométrico de una asociacion grt-sill-pl-hc-qtz equilibrada localmente
resulta en 719° C y 3.7 kbar indicando la posibilidad de que dicho equilibrio se extienda a menor
presion en condiciones subsolidas. Por lo tanto es probable que la formacion de la hercinita esté
relacionada a la generacion y/o consumo de fundido anatéctico a presiones moderadas (~5 kbar) y
también a la transformacion subsoélida de las fases migmatiticas a baja presion (<4 kbar).

La Figura 48-c consiste en una pseudoseccion calculada por Johnson ef al. (2008) para una
meta-grauvaca aluminosa cuyos equilibrios minerales en el intervalao P-T de interés son analogos a
los observados en las meta-pelitas-grauvacas de granate y cordierita de la zona de estudio. El campo
(1) esta representado por el equilibrio pentavariante grt-bt-sill-kfs-qtz-pl-ilm-L, esta asociacion
muestra la misma paragénesis observada en gran parte de los neosomas metatexiticos del CMM-
metasedimentario. Entre los campos (1) y (2) se encuentra un campo de relativa baja varianza (v=4)
constituido por el equilibrio grt-crd-bt-sil-qtz-pl-ilm-L. que sugiere una reaccidon continua de
transformacion del granate, la biotita y la sillimanita para formar cordierita en presencia de fundido
anatéctico. Un rasgo textural caracteristico de estos litotipos es la presencia de intercrecimientos de
cordierita-cuarzo asociados a cristales metaestables de biotita y acumulaciones locales de leucosoma.
Este tipo de intercrecimientos han sido interpretados por algunos autores como el resultado de la
descomposicion de la biotita en presencia de fundido anatéctico asociada a una fase de descompresion
de alta temperatura (p.e. Barbey et al., 1999; Barbey, 2007). Este proceso libera Fe y Mg en el
fundido anatéctico permitiendo el crecimiento de granate y/o cordierita, la disolucion incongruente
del feldespato-K dentro del liquido provee suficiente Al para la cristalizacion de las fases
ferromagnesianas y libera Na, K, Ca y Si, produciendo cuarzo y liquido en una reaccién combinada
de tipo: bt + L1 = (Fe, Mg)O + H,0O + Kfs;

(Fe, Mg)O + kfs + pl = crd + gtz + (K,O + Na,O + CaO) (Barbey, 2007)
El campo pentavariante (2) de la Figura 48-c esta definido por la asociacion crd-bt-sill-qtz-pl-L que

indica el consumo total de granate en presencia de liquido. Sin embargo este campo multivariante se
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extiende por debajo del solidus constituyendo una reaccion productora de agua como se observa en el
campo (3). Estas relaciones de fase son completamente consistentes con las caracteristicas texturales
y mineraldgicas observadas en algunos los litotipos analogos de la region de Cacahuatepec-Amuzgos.
Asimismo las relaciones de fase y el balance de reaccion son congruentes con este modelo. En
consecuencia, es posible considerar que de forma analoga a los para-derivados de grt-he, la formacion
de cordierita esta relacionada a la reaccion del granate y la biotita durante las fases tardias de la fusion
parcial y se prolonga en condiciones subsolidas consumiendo granate y sillimanita en condiciones de
<667° C, 4.2 kbar.

Finalmente, en la Figura 48-d se muestra una pseudoseccion calculada por Johnson et al.
(2008) para una meta-grauvaca sub-aluminosa, este diagrama se caracteriza por la ausencia de silicato
de aluminio y por la presencia de muscovita en presiones altas cerca del solidus. Esta pseudoseccion
es importante para la region de estudio si consideramos que las meta-psamitas y/o meta-grauvacas de
biotita sin sillimanita son los litotipos mas voluminosos del CMM meta-sedimentario. Los
paleosomas y los mesosomas de estos litotipos estan cominmente constituidos por la asociacion bt-
pl-qtz-ilm mientras que los neosomas se caracterizan por la presencia de granate asociado al
leucosoma, constituyendo una paragénesis de pl-bt-qtz-grt-L cuyas condiciones P-T maximas de
equilibrio se calcularon en 773+14° C, 7.5+0.2 kbar. La paragénesis pre-anatéctica concuerda con la
asociacion heptavariante del campo (1) cuya posicion en el espacio P-T, sumada a su caracteristicas
morfologicas-texturales, sustenta que el equilibrio es anterior al pico térmico calculado (Figura 48-a).
Sin embargo, la presencia del equilibrio bt-L en la asociacion (1) de la pseudoseccion ocurre en un
campo multivariante considerablemente amplio que se extiende hasta presiones >11 kbar. Lo que
sugiere, para el proceso migmatitico de estos litotipos, la posibilidad de producir proporciones
minimas de fundido anatéctico (Johnson et al., 2008) hasta ~120° C por debajo del pico metamoérfico

a través de la deshidratacion-fusion continua de la biotita.

13.4 Estructura regional del Complejo Xolapa en la regién de Cacahuatepec-Amuzgos

Al menos una fase de deformacion relacionada a un proceso metamorfico de alto grado (D1)
antecede el desarrollo de la estructura migmatitica de la region de Cacahuatepec-Amuzgos.
Posteriormente, dos etapas sucesivas de un mismo proceso de deformacion (D2-D3) se relacionan
directamente con el evento de fusion parcial y tuvieron un control primordial en el desarrollo de la
estructura migmatitica del CMM, como ha sido documentado también en la porcion oriental del
Complejo Xolapa por Corona-Chavez et al. (2006). Las relaciones metamorficas de la zona de

estudio indican que la etapa D2 esta relacionada con el inicio de la fusion parcial, a una profundidad
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aproximada de 30 km. La etapa D3 se desarrolld durante una fase de descompresion de alta
temperatura, durante una fase de levantamiento del complejo metamorfico-migmatitico y dio pie al
desarrollo de un proceso de plegamiento asimétrico sin-anatéctico.

Sin embargo, la estructura del complejo metamodrfico-migmatitico se ve comunmente
afectada por una etapa de deformacion ductil-fragil (D4), durante la cual una nueva fase de
plegamiento asimétrico provoco la dislocacion de las estructuras D3-n, generando pliegues regionales
y retro-cabalgaduras. El episodio magmatico oligocénico parece ser posterior o relativamente
contemporaneo con el final de esta etapa.

Finalmente, el desarrollo de las zonas de cizalla mas sobresalientes esta relacionado con una
fase de deformacion ductil-fragil posterior al emplazamiento de los plutones oligocénicos. Esta etapa
dio lugar al desarrollo de fallas laterales y laterales-normales de gran magnitud, que dislocan y rotan

bloques corticales de dimension regional.

11.3 Evolucion P-T-t-d del Complejo Xolapa en la region de Cacahuatepec-Amuzgos

Reconstruir una trayectoria P-T compuesta a partir de un conjunto diverso de muestras es
aplicable solo si se asume que el Complejo Xolapa formo parte de un mismo fragmento litosférico
durante la trayectoria P-T registrada. Pero esta metodologia es util también porque permite revelar
fragmentos corticales yuxtapuestos a escala de metros o kilometros, que de otro modo serian
indistinguibles (p.e. Fraser et al., 2000; Harris et al., 2007).

A partir de los resultados termobarométricos, en la zona de estudio se reconocieron y
cuantificaron dos etapas principales de equilibrio metamorfico. El primer grupo representa las
condiciones metamorficas cercanas al los picos de presion (7-8 kbar) y temperatura (750-850° C) y el
segundo representa las condiciones de reequilibrio a baja presion (<4.5 kbar) y temperatura
moderada-alta (600-700° C) (la cuantificacién de las condiciones fisicas del proceso retrogrado de
temperatura <500° C no fue atendida).

El analisis estructural en conjunto con la distribucion espacial de los valores P-T permiten
definir dos dominios estructurales-P-T con ligeras diferencias en su patron de descompresion (Figura
49). En cada dominio los valores P-T de las dos etapas de equilibrio (alta y baja presion relativas) son
consistentes de una muestra a otra y las diferencias mas significativas estan relacionadas a la
capaciadad de preservacion de los equilibrios minerales de cada sistema litologico (cinética del
reequilibrio; p.e. Guiraud et al., 2001). Los valores P-T del dominio A (dominio CMM, ver analisis

estructural) sugieren una trayectoria de descompresion con pendiente moderada y se relacionan
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espacialmente con una macroestructura de plegamiento asimétrico y retrocabalgadura, mientras que

los valores P-T del dominio B muestran una trayectoria de mayor pendiente, que

descompresion isotérmica de alta temperatura (Figura 49).

Dominio A

| &

T

—— Traza de foliacién
+ Antiforme

<3 Falla lateral dereha
= Falla lateral izquierda

¢: Pliegue recumbente

a% Pliegue vertical
=== Falla inferida

= Falla lateral

=4 Falla inversa

s Falla normal

BE8 Zona milonitica

[ Pluténico
I:I Metatexita

— Diatexita

846° C, 7.5 kbar
719° C, 3.7 kbar

765° C, 5 kbar

1845000

1840000

1830000

1835:300

701° C, 4.5 kbar

547°C, 2.6 kbar\ /651" C, 4 kbar

Liano de
Amuzgos

Sn. Atonio
Ocotlan

2

714° C, 5.7 kbar

™S

sugiere una

773° C, 7.5 kbar

/ 733° C, 6.4 kbar

707° C, 6.6 kbar
598° C, 4.2 kbar

784° C, 7 kbar

793° C, 5.4 kbar
737° C, 4.7 kbar

F
1
I . .
! Dominio B
T
1
1
¥
Ixcapa 7
Kilometros ¥ Todahuaca
—_'* 1050 1 2 \ e
— EE——— Y —
T T T
580000 595000 600000 T

Figura 49. Localizacion de los puntos de muestreo para termobarometria. Se observan lo valores P-T maximos y minimos de
cada uno. Notese la distribucion de los valores en relacion a los dominios estructurales A y B (ver texto).

Estas consideraciones permiten reconstruir las trayectorias P-T-t-d (tiempo relativo) compuestas

que se muestra en la figura Figura 50 y cuya progresion puede ser resumida de la siguiente forma:

A Fase progresiva 1: La ocurrencia de rutilo en niveles relictos de meta-grauvaca define las

condiciones minimas de presion (~9 kbar) de la trayectoria progresiva en condiciones

subsolidas (500-600° C) de la zona de estudio, como ha sido calculado por Caddick y

Thompson (2008) y demostrado por Luvizotto et al. (2009) en sistemas litologicos similares.

A Fase progresiva 2: Definida por la presencia de bloques de paleosoma con porfidoblastos de

granate en una matriz (S1) de biotita, sillimanita y ocasionalmente feldespato-K, que

permiten especular sobre una fase de deshidratacion-fusion de la muscovita en los litotipos

peliticos.
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A Pico de presion anatéctico: Crecimiento de granate peritéctico en los neosomas, asociado a
biotita y sillimanita en los litotipos meta-sedimentarios fértiles. Esta etapa define una fase de
equilibrio completo en condiciones cercanas al pico de presion del evento anatéctico (~7.5
kbar).

A Pico térmico: Ocurrido durante una fase de descompresion en la cual la asociacion mineral
constituida por los bordes de granate, biotita, sillimanita (+), plagioclasa y liquido anatéctico
esta ampliamente desarrollada en las metatexitas para-derivadas en el intervalo de 750-850°
C y 6-7 kbar. Mientras tanto, en las anfibolitas de granate se produce ortopiroxeno a
temperaturas de ~780-800° C y presiones cercanas a los 6 kbar.

A Descompresion: Ocurrida de forma casi isotérmica desde el pico de presion anatéctico (~7.5
kbar), esta fase define una segunda etapa de equilibrio parcial de baja presion (<4.5 kbar) en
condiciones suprasolidas. Las asociaciones minerales con cordierita y hercinita, relacionadas
a biotita reequilibrada y granate parcialmente absorbido son estables en las diatexitas para-

derivadas.
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Figura 50. Trayectoria P-T del Complejo Xolapa en la region de Ccacahatepec-Amuzgos. Se presentan como referencia la
curva solidus y las reacciones univariante de la deshidratacion de la muscovita y la biotita, asi como los umbrales de
aparicion de la cordierita y la hercinita (a partir de Spear et al., 1999; Vielzeuf y Schmidt, 2001; White et al., 2007; Johnson
et al, 2008; White, 2008). La numeracion sobre la curva corresponde a los diagramas ternarios AFM que simplifican las
reacciones de mayor varianza discutidas en el texto y las estrellas representan las condiciones P-T de minerales o
asociaciones diagnosticos. Explicacion en el texto.

A Retrogresion: Esta fase ocurre en condiciones subsolidas en temperaturas por debajo de los
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500° C. La produccion de cordierita a expensas de granate y sillimanita en ausencia de
fundido anatéctico puede extenderse hasta los 5.5 kbar y puede ser considerada aparte. Las
asociaciones minerales tipicas de la fase retrograda son equivalentes a la facies de esquisto
verde (<400° C), donde Ia clorita y/o la muscovita son relativamente comutnes en gran parte

de los litotipos de la region.

Otras trayectorias P-T han sido
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este trabajo (6-7 kbar) coincide con el Figura 51. Trayectorias P-T obtenidas para distintas regiones del

. lejo Xolapa incl 1 i0 tudio.
reportado por Corona-Chavez et al. Complejo Xolapa incluyendo la region de estudio

(2006) en la region de region de Puerto Escondido para una temperatura ~50° C mas alta (Figura 51-a
y Figura 51-d). Sin embargo la amplitud de la trayectoria P-T es similar a las documentadas por
Sarmiento (2009) y Gomez-Rivera (2010) en las regiones de Tierra Colorada y Marquelia
respectivamente. Otra caracteristica relevante es la coincidencia en los valores maximos de presion
entre 8 y 9 kbar y excepcionalmente >11 kbar (Figura 51-b), lo que indica no necesariamente los
valorés maximos de presion alcanzados por el Complejo Xolapa sino una probable etapa de equilibrio
que reconfiguro las relaciones texturales y quimicas de las fases, y que pudiera estar relacionada ya a
un proceso de alta temperatura y/o fusion parcial, como lo sugieren la trayectoria propuesta por
Corona-Chavez et al. (2006) y la obtenida en este trabajo (Figura 51-a y Figura 51-d). Por

simplicidad, todos los autores coinciden en la ocurrencia de una trayectoria post-pico térmico tnica y
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recta hasta la exhumacion del complejo (también la presente propuesta). Sin embargo, dada la
problematica estructural post-pico metamorfico del Complejo Xolapa, resulta claro la necesidad de
obtener informacién estructural y geocronologica adicional para demostrar la ocurrencia de un solo
ciclo de retrogresion en vez de dos o mas, puesto que los ciclos de descompresion en algunos otros
complejos metamoérficos del mundo han sido explicados de mejor forma al considerar eventos

repetidos de calentamiento (p.e. Vernon, 1996; Pattison et al., 1999).
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Figura 52. Evolucion P-T-t-d de la zona de estudio, las curvas de referencia son las mismas que en la figura 3.

Las relaciones estructurales y la estimacion termobarométrica de la zona de estudio indican
que la etapa de deformacion D2 se desarroll6 a una profundidad aproximada de 30 km y que la etapa
D3 se desarrolld durante una fase de descompresion de alta temperatura, que produjo un
levantamiento (E1) del complejo metamorfico-migmatitico equivalente a ~15 km (4 kbar, Figura 52).

La conservacion de una temperatura alta durante el levantamiento (Teyssier y Whitney, 2002;
Paterson et al., 2004; Gordon et al., 2010) y la preservacion de los equilibrios minerales de mayor
presion, asi como las evidencias texturales de absorcion parcial de porfidoblastos de granate y los
crecimientos simplectiticos de hercinita-plagioclasa y cordierita-cuarzo sugieren que dicha fase de
exhumacion ocurrio de forma relativamente rapida (p.e. Barker, 1990; Whitney et al., 1999; Heimann
y Spry, 2006 y referencias citadas; Barbey, 2007). Sin embargo el estilo de exhumaciéon permanece
hasta ahora poco entendido y su cronologia se ha mantenido en debate (p.e. Corona-Chavez et al.,

2006; Solari et al., 2007; Pérez-Gutiérrez et al., 2009; Sarmiento, 2009; Tafoya, 2010). Por otro lado,
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parece haber concenso en la ocurrencia de una fase importante de exhumacion (E2: 13-25 km)
desarrollada en forma acelerada desde el Oligoceno Temprano (Moran-Zenteno et al., 1996; Corona-
Chavez et al., 2006) y que se vid favorecida por un desacoplamiento mecanico lateral durante una
etapa de transtension (Cerca ef al., 2009)

Si se asume un solo ciclo metamorfico, esto implica que al menos la primera mitad de la
trayectoria de exhumacion de la zona de estudio (~15 km) ocurrié durante la fase E1 y se produjo de
forma simultanea a un proceso de engrosamiento cortical, descompresion y fusion parcial. Los
dominios estructurales-P-T (Figura 49) obedecen a los patrones estructurales determinados por D4 y
D5 (Figura 22), lo que sugiere que después del pico metamorfico la fase E2 estuvo controlada por una
etapa transpresiva (D4) anterior a la actividad magmatica oligocénica, ambas sucedidas por una etapa
de transtension (D5) (Figura 52) acorde al modelo propuesto por Cerca et al. (2009), a partir de la
cual se desarollaron las zonas de cizalla mas notables de la zona de estudio. Mientras que El se
desarrolld6 completamente en condiciones suprasolidas isotérmicas, E2 transcurrié en condiciones
principalmente subso6lidas con un rapido enfriamiento. Durante E1 el complejo constituyd una nivel
cortical debil, lo que debid promover flujo cortical horizontal y vertical a traves de zonas de cizalla
(Gapais et al., 2009) como lo sugieren las relaciones litologicas a mesoescala y la presencia de los
dominios P-T A y B (Figura 49). En este punto la cronologia del evento anatéctico no solo es
importante para definir la sucesion de eventos del terreno Xolapa sino que tiene relevancia crucial al
reconstruir la trayectoria a superficie del complejo metamorfico hasta su posicion actual y para definir
si E1 y E2 contituyen etapas sucesivas de un mismo ciclo metamérfico de duracion promedio (p.e.

Gordon et al., 2010) o si existe un vacio temporal entre ambas.
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1) Muestras estudiadas

Apeéndice

1a. Tabla de localizacion de las estaciones de muestreo realizadas en el presente trabajo

Estacion Ubicacion Estacién Ubicacion
de Tipo de roca de Tipo de roca

muestreo X y muestreo X y
A-21 579255 1837239 granitoide milonitico A-45 583332 1833040 orto-gneis cuarzofeldespatico milonitizado
A-22 582464 1837019 metatexita cuarzofeldespatica-anfibolitica A-46a 582182 1832878 diatexita bandeada meta-pelitica
A-23 594125 1839183 metatexita meta- tonalitica A-46b 582182 1832878 diatexita-granitoide anatéctico
A-24 595149 1840233 metatexita estromatica meta-pelitica A-47 582682 1837068 orto-gneis migmatitico granodioritico
A-25 602977 1840475 metatexita meta-tonalitica A-48 590447 1838832 anfibolita migmatitica
A-26 590543 1839150 anfibolita A-49 586957 1838608 gneis cuarzofeldespatico
A-27 589769 1836755 gneis anfibolitico A-50 599674 1839624 diatexita meta-pelitica
A-28 605074 1847135 granito de biotita A-51 601272 1839119 metatexita-diatexita meta-grauvaca
A-29 597852 1841572 diatexita meta-pelitica A-52 593974 1839208 metatexita tonalitica
A-30 596342 1840589 metatexita cuarzofeldespatica A-53 594895 1845129 metatexita meta-grauvaca milonitica
A-31 596285 1840420 anfibolita-granulita basica A-54 595449 1843009 metatexita cuarzofeldespatica milonitica
A-32 595149 1840033 metatexita cuarzofeldespatica A-55 596586 1842252 orto-gneis migmatitico tonalitico
A-33 589569 1836755 metatexita anfibolitica A-56 601622 1829111 diatexita meta-psamitica
A-34 589621 1835794 orto-gneis migmatitico granodioritico A-57 599519 1833143 diatexita meta-grauvaca
A-35 589258 1834202 metatexita cuarzofeldespatica A-58 598217 1834750 cataclasita cuarzofeldespatica
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A-36
A-37
A-38
A-39
A-40a
A-40b
A-41
A-42
A-43
A-44

589748
590357
591372
591392
591392
591392
591382
594288
594673
584830

1832708
1831385
1828253
1828189
1828189
1828189
1828115
1826130
1826194
1833031

granito de biotita

metatexita estromatica meta-grauvaca
metatexita estromatica meta-psamitica
metatexita psamitica milonitica
metatexita anfibolitica

metatexita anfibolitica

anfibolita

metatexita meta-tonalita

granitoide milonitico

granito de biotita

A-59 595921
A-60 597977
A-61 597289
A-62 603107
A-63a 602946
A-63b 602946
A-64 599934
A-65 599624
A-66 590600
A-67 590447

1834490
1843007
1842050
1837195
1839331
1839331
1837297
1837029
1836900
1838832

metatexita meta-pelitica

esquisto meta-pelitico

gneis milonitico psamitico

metatexita cuarzofeldespatica
metatexita estromatica meta- psamitica
metatexita meta-grauvaca anfibolitica
metatexita meta-grauvaca anfibolitica
granitoide deformado

granito de biotita

granito de biotita

Ubicacion: coordenadas en proyeccion UTM, 14Q WGS84
Nota: las muestras A-1 a A-20 se localizan en zonas aledafias al rectangulo cartografiado en este trabajo y fueron colectadas durante la etapa de reconocimiento regional.

1b. Tabla petrogridfica sintetizada de las muestras estudiadas

Estacién Paragénesis

de Dominio litolégico cr cp op
muestreo PM M TPM qz pl kfs bt grt sil spl d ms am x x ox ttn gr rt
Complejo metamorfico-migmatitico meta-sedimentario
A-24(1) mesosoma pltqtz+bt+sil+gr qtz+plt+kfs+bt+grt+sil+aptzrnt+ox qz+crd+sil+plebt m m b m b b t t t
A-24(2) melanosoma pltbt+grttsil+ap+zm+ox qz+erd+sil+pltbt t b a m m t t t
A-24(3)  leucosoma pltqtztkfs+grt+zm+ap+oxtbt chltbt m m m t b t
A-29(1) mesosoma pltqtz+sil+bt pltqtztkfs+grt+bt+sil+ox crd+bt b b b a t m t t
A-29(2)  leucosoma pltqtztkfs+zrn+ap+ox+bt chl m a m t t
A-37(1) mesosoma pltqtz+bt+gr pltqtztkfs+bt+grt+sil+ox+ttn pl+spl+bttsil+qz b m b m b b t ot ot
A-37(2) melanosoma bt+pl+grt+sil+ox+ttntkfs pltspl+btLsil+qz b t a m m b t ot ot
A-37(3)  leucosoma qtz+tkfs+pl a b m
A-38(1) neosoma pltqtztkfs+bt+grt+zm+ox chl+ttn m m b m t t
A-38(2) paleosoma pl+qtz+bt+ox+tkfs chl+ttn m a t m t
A-39(1) neosoma pltqtztkfs+bt+grt+gr+zm+ap+ox pltbt m m b m t t
A-39(2) paleosoma pltqtz+bt+ox chl+bt m a m t
A-46a(1) mesosoma qtztbt+sil qtztpltbt+kfs+siltopx(?)tap+zm+ox bt m m m b b t
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A-46a(2) melanosoma bt+pl+sil+oxtkfs m t

A-46b mesosoma pltkfs+qtz+bt ms a m t

A-50 mesosoma pltqtz+bttkfs+sil+ox m b b a

A-51 mesosoma pl+qtz+btssil qtz+kfs+pl+sil+bt ms; ser a t b t

A-53 mesosoma pl+qtztbt pltqtztkfs+bt+sil+grttam+ox bt; chl m b m m b b
A-56 mesosoma pltqtz+bt pltqtztkfstbt+ap+gr+zm bt+qtz+pl; chl m m m m

A-57(1) mesosoma pltqtz+bt pl+bt+kfs+sil+grt+qtz+ox bt+sil+pl+spl+er;chl b m b a m

A-57(2) melanosoma bt+pl+grt+sil+oxtkfs bt+sil+pl+splter; chl b t a b

A-59(1) mesosoma plHqtz+bt+sil qtz+plt+kfs+bt+grt+sil+ox pl+bt+sil(?) a b m m b

A-59(2)  leucosoma pltqtztkfs+grt+zm+ap+oxtbt m m m t b

A-60(1) paleosoma qtztpl+bttsil+grt+ox plHqtztkfs+bt+sil crd(?)+qtz; chl b m b m b

A-60(2) leucosoma qtz+pl+kfstgrt+zrn+ox a a b t

A-61 no migmatitico plqtztbt+rt+ap+ttntzrntkfs  pl+qtz+kfs+bt chl m a b m

A-63a(l) neosoma pl+qtz+bt+sil pltqtztkfs+bt+grt+zm+mnz+ox m m b m b

A-63a(2) leucosoma plHqtztkfs+bt+grt+zm a a m b b

A-63b(1) neosoma plt+bt+am+qtz+grt+ox+zrm pltqtztkfs+opx am; chl b a t m b m
A-63b(2) paleosoma pl+bt+am+qtz+grt+ox+zrn am; chl b a m b m
A-64(1) neosoma pl+bt+am+grt+qtz+ox pltqtz+bt+ilm=kfs chl b a t m b m
A-64(2) paleosoma pl+bt+amtgrt+qtz+ox chl b a m b m
Complejo metamérfico-migmatitico meta-igneo

A-22 mesosoma pl+am+bt+qtz+ox pl+bt+qtztepx-tttntox+zrntkfs bt; chl b a b b
A-23 mesosoma pl+bt+am+qtz+ap pl+am+qtz+ap+tbt chl b a m m
A-25 mesosoma pl+am+qtz+bt plHam+qtz+kfs+bt chl b a b b m
A-26 mesosoma pl+am+bt pl+am+bt+qtz+ttn+ap+zrntox chl+ttn+ser b a b m
A-27 paleosoma-neosoma am+pl+cpx+ox-+zrntrt plHam+ttn chl a a
A-30(1) mesosoma pl+qtztbt pltqtz+bttkfs+grt+aptzm chl m a b t

A-30(2) leucosoma plHqtz+kfs+zr+bt m a b t

A-31 paleosoma-neosoma am-+pl+cpx pltepx+am+qtztox-+ttn ox+chl m m
A-32 mesosoma pltqtz+bt pl+qtztbttkfst+zrn m a b b

A-33(1) mesosoma pl+am-+cpx+qtz pltqtz+bttam+ap b m m m
A-33(2) leucosoma pl+qtz+bt+am b a b b
A-34 paleosoma-neosoma  plt+am+bt+qtz pltqtztkfs+tam+bt bt b m m m
A-35 mesosoma pltam+bt+qtz pltbt+qtztkfstam+ap+zrn bt; chl b a b m m
A-40a(1) mesosoma pl+am+cpx+ttn pl+am+cpx+ox+zm m m
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A-40a(2) leucosoma pltqtztam b a

A-40b paleosoma-neosoma  pl+amcpx pl+cpx+am-+tttntaptox+qtz t m

A-41 no migmatitico pl+am-+ttn+ox+zm chl+ttn a

A-42 paleosoma-neosoma plt+am-+tbt+qtz+grt pl+qtztbt+am-+kfs+ox chl m m b b
A-45 no migmatitico pl+qtztkfs+bt chl+ttn m m m
A-47(1) mesosoma pl+qtz+am+bt plHqtz+cpx+bt+am am b a m
A-47(2) melanosoma bt+am-+cpx+pl+ox chl b m
A-48 paleosoma-neosoma pl+am+cpx+opx plHam+ttntqtz am t m

A-49 no migmatitico pl+bt+qtz+ap+zrntox chl m a b m
A-52 paleosoma-neosoma pltam+bt+qtz pltqtz+bt+cpx+aptam chl b a m
A-54 mesosoma pl+qtztbt+ap+zrntkfs chl

A-55 paleosoma-neosoma pltam+bt+qtz pltqtz+bttam+kfst+ap+zrn chl m m t m
A-58 no migmatitico qtztpl+bttox ox+cal+chl m m b
A-62(1) mesosoma pl+qtz pltqtz+bt+tap+ox+zmtgrt chl m b m
A-62(2) melanosoma bt+pl+ox+zrn b a
Granitoides oligocénicos Asociaciéon

A-21 no migmatitico plt+qtz+kfs+bt+ttn+ox ms m a b b
A-28 no migmatitico kfs+qtz+pl+bt+ox-+zrn chl+ttn m a m b
A-36 no migmatitico kfs+pl+qtz+bt+ox chl+ttn m a m b
A-43 no migmatitico pl+qtztkfs+bt+am+ox chl m m b b
A-44 no migmatitico pl+qtztkfs+bt+zrn m m b b
A-65 no migmatitico pl+qtztkfs+bt+am+ttn+zrn+ox m a m b
A-66 no migmatitico pl+qtztkfs+bt+zrn+ox m m m b
A-67 no migmatitico pl+qtztkfs+bt+mstzm m a m b

Paragénesis: PM= pre-migmatitica; M= migmatitica; TPM= tardo o post-migmatitica
Abundancia relativa de minerales: a=alta: >30%; m= moderada: 15%-30%; b= baja: 5%-15%; t= trazas: <5%
Abreviatura de minerales modificada de Kretz, 1983
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