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Resumen

El limite suroeste del complejo igneo-metamarfico del Macizo de Chiapas esta definido por la falla de
Tonal3, la cual se sobrepone a una fabrica milonitica correspondiente con una serie de zonas de cizalla
ducitles exhnumadas agrupadas en este trabajo como el Sistema de zonas de cizalla Tonald Escuintla
(SZCTE). Esta estructura se desarrollé durante el Mioceno tardio y es contemporanea al
emplazamiento de una serie de rocas graniticas englobadas como la Suite Plutdnica de la Costa de
Chiapas (SPCC), alo largo de la cual se localizé la deformacidn. En este trabajo se presenta un estudio
detallado sobre la estructura, microestructura y cinematica del SZCTE apoyado en cartografia y
secciones geoldgicas, petrografia, termobarometria de Al en hornblenda y un analisis de indicadores
cinematicos en mas de cuarenta muestras colectadas a lo largo y ancho de la estructura. A partir de
los resultados se propone un modelo que explica su nucleacién y evolucion y se discute su rol en la
configuracion tecténica regional en el contexto del punto triple que existe entre las placas

Norteamericana, Caribe y Cocos.

EL SZCTE ha sido dividido en dos segmentos: el segmento Tonald y el segmento Escuintla. El
segmento Tonald, al NW, presenta una orientacién N30°W, lineaciones subhorizontales, fabricas
dominantes de tipo L-S y una cinematica siniestral, mientras que el segmento Escuintla, al SE,
presenta una orientacién N60°W, lineaciones tanto subhorizontales como subverticales, fabricas
dominantemente S-L y una cinematica siniestral con componente inversa. A mesoescala, la zona de
cizalla presenta granitoides sin deformacion bordeados por una red de zonas tabulares altamente
deformadas con una textura de milonita a ultramilonita. Entre las zonas de granitoide y ultramilonita,
existe un gradiente de deformacién en donde las rocas muestran texturas que incluyen granito

foliado, protomilonita, milonita y ultramilonita.

Se observé, que a medida que incrementa la deformacién existe un cambio en los mecanismos de
deformacion activos en el cuarzo. En los dominios de granito foliado, el cuarzo se deformé por
migracion de borde de grano de alta temperatura, en los dominios de protomilonita y milonita el
cuarzo se deformd por rotacion de subgranos, mientras y en los dominios de ultramilonita el cuarzo
se deformé por flujo granular/arrastre por difusién. En consecuencia, se observé una disminucion del
tamafio de grano del cuarzo por recristalizacion dinamica. Asi mismo, a medida que incrementa la
deformacion hay un enriquecimiento en el contenido en fases minerales con un bajo coeficiente de

friccidon interna como mica blanca, biotita, clorita y epidota y disminuyen otras fases como anfibol,
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feldespato y piroxeno en los dominios de mayor deformacién. La disminucién del tamafio de granoy
la neoformacién de filosilicatos favorece un incremento en el esfuerzo de flujo y la localizacion de la
deformacion hacia los dominios de ultramilonita. Esto es consistente con una zona de cizalla de tipo
I, es decir, que tiende a disminuir su espesor a medida que evoluciona. A partir de estimaciones del
numero de vorticidad cinematica y el esfuerzo de flujo, se determiné que la componente de cizalla
simple incrementa a medida que aumenta la deformacién. Ambas zonas de cizalla se formaron a una

temperatura de ~450°Cy a profundidades corticales entre 6 y 11 km.

La zona de cizalla de Tonald ha sido invocada en distintos modelos que explican la configuracién
tectdnica del punto triple difuso entre las placas Norteamericana, Cocos y Caribe. De acuerdo con los
resultados presentados en este trabajo, se observé que el modelo del zipper puede ser valido para
tiempos recientes, sin embargo, para el Mioceno tardio, el modelo del pull-up es mas congruente con
las observaciones realizadas a lo largo del SZCTE, sin embargo, esto ocurrié a una menor escala de lo

propuesto anteriormente.
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1. Introduccion

Las fallas geoldgicas son zonas mas o menos tabulares en donde se localiza el desplazamiento
asociado al movimiento relativo entre dos bloques con poca o nula deformacién y pueden ocurrir
desde la escala submilimétrica hasta de cientos de kildmetros. Comunmente las fallas tienen trazas
lineales sobre la superficie de la tierra, lo cual sugiere que localizan el desplazamiento sobre planos
discretos. Sin embargo, en la corteza media e inferior, la deformacién suele distribuirse en zonas
estrechas, a las cuales nos referimos como “zonas de cizalla”. Estas zonas contienen voliUmenes de
roca altamente deformados que separan bloques con poca o nula deformaciéon y se presentan en
ambientes extensionales, de acortamiento y transcurrentes (Fossen, 2016). Las zonas de cizalla son
la contraparte en profundidad de las fallas y la principal diferencia entre ambas es que, debido al
incremento de temperatura y del confinamiento en profundidad, las rocas en las zonas de cizalla se
deforman de manera ductil y sin pérdida de cohesion contrario a las fallas como se puede observar
en el bloque diagramatico de la Figura 1. Sin embargo, debido a que la deformacion en dic has zonas
produce anisotropia mecanica y reoldgica en la corteza, estas zonas suelen debilitarse después de

la deformacion y ser susceptibles a su reactivacion (Fossen y Cavalcante, 2016).

~15 km

~30 kn [§afi

Figura 3. Arquitectura de una zona de cizalla. Se muestra como varia el tipo de rocas de falla a medida
que aumenta la profundidad y la temperatura en la corteza. En la parte superior se muestra que en
condiciones de baja temperatura y presion las rocas tienden a romperse, formando rocas como las
brechas y salbandas de falla. A medida que incrementa la profundidad, se forman rocas cohesivas
como las cataclasitas y las pseudotaquilitas. A al pasar los 300 °C la temperatura favorrece la
deformacion cristal-pldstica de minerales como el cuarzo y se forman zonas amplias en rocas
conocidas como pseudotaquilitas. Modificada de Fossen (2016).
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Las zonas de cizalla, al ser discontinuidades mecdnicas en la corteza, muy a menudo facilitan el
emplazamiento de magmas y sirven como conductos de algunos sistemas volcanicos. Se ha
establecido a partir de evidencias petrograficas y texturales que el emplazamiento de volimenes de
magma en zonas de cizalla produce un incremento en la temperatura de las rocas, lo cual favorece
la activacion de mecanismos de deformacidn cristal-plastica, lo cual involucra una reduccién del
tamanfio de grano de minerales como el cuarzo y en consecuencia la localizacién de la deformacion
en estas rocas (Hutton, 1988; Neves et al., 1995; Stipp et al., 2002; Fossen y Cavalcante, 2016;
Boffadossi et al., 2021). De manera que existe una estrecha relacion entre la localizacion de la
deformacién y el emplazamiento del magma en la litésfera. Esta relacion se puede estudiar en las

zonas de cizalla de Tonala y Escuintla en el sur de Chiapas, motivo de esta tesis.

Las zonas de cizalla Tonald (ZCT) y de Escuintla (ZCE) conforman el limite SW del complejo igneo-
metamarfico del macizo de Chiapas (Schaaf et al., 2002; Molina-Garza et al., 2015), y son dos
grandes zonas de cizalla ductiles exhumadas con orientacion N30°W y N50°W, respectivamente, y
afloran por mas de 200 km desde el istmo de Tehuantepec hasta la frontera entre México y
Guatemala (Figura 2). Aunque ambas zonas parecen ser dos segmentos de la misma traza, no es
claro si estan conectadas, si se forman de manera contempordnea, o si se transponen. De acuerdo
con edades de Ar-Ar en cristales de biotita, mica blanca y anfibol que fueron recristalizados durante
la deformacion, la ZCT se formé durante el Mioceno tardio (~10 Ma; Molina-Garza et al., 2015), y se
desconoce la edad de la ZCE. A lo largo de la ZCT se emplazd una serie de intrusivos con firma de
arco agrupados como la Suite Pluténica de la costa de Chiapas (SPCC; Molina-Garza et al., 2015). De
acuerdo con edades de U-Pb en zircén, los plutones de la SPCC tienen una edad de ~10 Ma, y por lo

tanto se consideran plutones sintectdnicos a la ZCT (Molina-Garza et al., 2015 y 2021).

Se ha interpretado que, durante su actividad, la ZCT fungié como el limite tectdnico transcurrente
entre la placa Norte Americana y el bloque de Chortis (porcidn norte de la placa del Caribe, Figura
2) (Molina-Garza et al., 2015). Se ha interpretado, por la edad de la deformacién, que la actividad
de la ZCT no solo acomodd el desplazamiento relativo entre bloques, sino también el levantamiento
del macizo de Chiapas y, en consecuencia, del Cinturdn de Pliegues y Cabalgaduras de Chiapas
durante el Mioceno tardio, durante la orogenia Chiapaneca (Figura 2; Meneses-Rocha, 2001; Witt

et al., 2012; Molina-Garza et al., 2015).

En este trabajo se presenta un analisis estructural detallado para poder establecer la anatomia de

la estructura a escala regional, su microestructura y cinematica a lo largo y ancho de la zona de
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cizalla, los mecanismos de deformaciéon dominantes y las condiciones P y T durante su formacion. El
analisis integral de todas estas fuentes de informacidén permitird lograr una mejor interpretacién
sobre el desarrollo de la ZCT y su posible continuacidn en la ZCE, asi como su implicacién en los
modelos mas vigentes que se han utilizado para explicar la configuracién y evolucién del punto triple

entre las placas de Cocos, Norte América y del Caribe.

1.1. Configuracidn tecténica del estado de Chiapas

El drea estudiada se ubica en el estado de Chiapas en el sureste mexicano. Representa la porcidn
SW del terreno tectono-estratigrafico Maya conocida como el complejo del macizo de Chiapas
(Campay Coney, 1983; Sedlock et al., 1993), aunque en la reciente revisién de los terrenos tectono-
estratigraficos de México por parte de Ortega-Gutierrez et al. (2018), se ubica al complejo del
macizo de Chiapas como una entidad geoldgica independiente del terreno Maya. La configuracion
tectdnica actual de esta regidn es muy compleja, ya que se encuentra en el punto de contacto triple
entre las placas: de Norteamérica, del Caribe y de Cocos. En el contexto tectdnico actual de esta
region la placa de Cocos subduce por debajo de las placas de Norteamérica y del Caribe a lo largo
de la trinchera Mesoamericana, mientras que el limite entre la placa de Norteamérica y la del Caribe
esta definido por el sistema de Fallas Polochic-Motagua (Figura 2; Pindell et al., 1988; Ross, et al.,

1988; Guzman Speziale et al., 2000).

El sistema de fallas Polochic-Motagua es un sistema de fallas activas de orientacién E-W y de
cinematica siniestral que se extiende desde la frontera entre México y Guatemala hacia el este por
mas de 500 km, atravesando Guatemala. A lo largo de este sistema de fallas se acomoda el
movimiento relativo que existe entre la placa de Norteamérica y la placa del Caribe. Sin embargo, al
oeste, el sistema de fallas Polochic-Motagua se pierde en un limite difuso sobre la zona de
subduccidn de la placa de Cocos y no corta ni desplaza a la trinchera Mesoamericana (Authemayou
et al., 2011), por lo cual se ha interpretado que toda la deformacién se ha acomodado en las placas
que la sobreyacen. En este contexto, se ha considerado a la falla o zona de cizalla de Tonala como

la prolongacién hacia el oeste de la Falla de Polochic (Guzman-Speziale, 2010; Figura 2).
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Figura 4. Localizacion de las principales placas tectonicas en México y América Central y de la zona
de cizalla de Tonald (ZCT). AVCA-arco volcdnico Centroamericano, CG-complejo Guichicovi, CPCC-
cinturdn de pliegues y cabalgaduras de Chiapas, MC-macizo de Chiapas, FJ-falla Jalpatagua, FTM-
falla Tuxtla-Malpaso, MMB-Montafias Maya de Belice, SFIS-sistema de fallas Islas Swan, SFPM-
sistema de fallas Polochic Motagua, ZCT-zona de cizalla de Tonald.

1.1.1. Evolucidn tectdnica del punto triple entre las placas Norteamérica, Cocos y Caribe
1.1.2. Origen de la placa del Caribe
Se han propuesto dos hipédtesis para explicar el origen de la placa del Caribe y su posterior evolucion,
ambas son vigentes y son tema de debate actualmente. Un modelo sugiere su origen como un
fragmento de corteza continental en el océano Pacifico central (Malfait y Dinkelman, 1972),
mientras que el otro sugiere que es un remanente de la placa de Farallon, ubicada originalmente a

un costado de la costa pacifica mexicana en el Cretacico temprano (Ross y Scotese, 1988).

El primer modelo, basado en informacién estructural, edades del magmatismo, y la ubicacidén de las
cuencas, sugiere que la placa del Caribe, la placa de Cocos y la placa Nazca formaban parte de la
placa Paleopacifica hasta el Cretacico temprano, la cual se desplazaba en direccion NW, formando
formando un limite transformante con respecto a la placa Norteamericana. En el Oligoceno
temprano, la placa Paleopacifica experimentd un cambio de cinematica en direccion al oriente, lo
cual ocasiond que se desmembrara en las tres placas actuales (Caribe, Cocos y Nazca).
Posteriormente, la placa del Caribe se trasladd hacia el este, hasta su posicion actual, estando
limitada al este y al oeste por dos zonas de subduccién y al norte y al sur por dos limites

transformantes. Durante el desplazamiento del bloque y asociados a las dos zonas de subduccidn,
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se activaron el arco de las Antillas y el arco volcanico centroamericano (Figura 3a; Malfait y
Dinkelman, 1972). El segundo modelo esta basado en una reconstruccién realizada con técnicas
computacionales de reconstruccién paleogeografica a partir de observaciones de las anomalias en
el piso ocednico y el desplazamiento total de grandes estructuras que limitan a las tres placas,
principalmente, en estudios derivados de la fosa del Caiman. Este modelo propone que la placa del
Caribe formaba parte de la placa de Norteamericana durante el Jurasico al Cretacico temprano y se
encontraba frente a las costas del Pacifico, cerca de Jalisco. Posteriormente, este fragmento se
separd de la placa Norteamericana y migré de manera paralela a la costa de México hasta su

posicidon actual (Figura 3b; Ross y Scotese, 1987; Pindell et al., 1988).

A. 45 Ma to present

=
g
F
2
®-=to

% Permian arc

Relative \

plate motion

at 45 Ma \ at various A /
times - NICARAGUA
RISE

Figura 3. Modelos tectdnicos que explican el origen de la placa del Caribe y la posicién original del bloque de
Chortis. A) Un primer modelo coloca a la placa del Caribe en el Pacifico Central (Malfait y Dinkelman, 1972).
B) Un segundo modelo coloca a la placa del Caribe frente a las costas del Pacifico mexicano. (Ross y Scotese,
1988). Figura tomada de Keppie y Mordn-Zenteno (2005).

Ambas hipdtesis han sido apoyadas por varios grupos de investigacidn. Sin embargo, el segundo
modelo es el mas aceptado, debido a que se sustenta en datos paleomagnéticos que indican que la
rotacion que experimenté el bloque de Chortis (porcion norte de la placa del Caribe en Guatemala)
es cinematicamente compatible con aquella del macizo de Chiapas (Molina-Garza et al., 2019).
Ademas, a lo largo de la linea de costa del Pacifico, desde Jalisco hasta Chiapas, hay una serie de
plutones con firma de arco y diversas zonas de cizalla de cinematica siniestral como la zona de cizalla
de Tierra Colorada, la zona de cizalla de Chacalapa y la zona de cizalla de Tonala (Tolson, 2005; Leon
et al., 2007; Molina-Garza et al., 2015), cuyas edades disminuyen de NW a SE, lo que sugiere la
migracion de un arco asociado al paso del bloque de Chortis (Pindell, 1990 y 2009). Sin embargo,
existen cuatro puntos que no son compatibles con este modelo: 1) la aparente ausencia de
deformacidn en los reflectores sismicos del Golfo de Tehuantepec (Sanchez-Barreda, 1981; Keppie
y Mordan-Zenteno, 2005); 2) no se ha encontrado una estructura que ligue el sistema de fallas

Polochic Motagua con la Trinchera Mesoamericana (Johnson, 1984); 3) la presencia de rocas
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volcdnicas paleocénicas en el sur de Chiapas (Burkart, 1983), podria indicar que el arco se establecio
desde el Paleoceno en Chiapas, refutando la migracion del magmatismo; y 4) la ausencia de algunos
ensambles igneos-metamdrficos en el bloque de Chortis equivalentes a los terrenos del sur de
México (Zapoteco, Mixteco, Judrez, Maya), lo cual sugiere que no hay una correspondencia entre
las dos placas (Keppie y Moran-Zenteno, 2005). Recientemente, se ha propuesto que el bloque que
corresponde con la plataforma no deformada al frente de Chiapas y en el Golfo de Tehuantepec
puede corresponder con un fragmento del bloque de Chortis, asi justificando la falta de deformacidn

en este bloque (Villagémez, et al., 2020).

1.1.3. Modelos tectdnicos propuestos para la configuracidn actual del punto triple entre
las placas norteamericana, del Caribe y de Cocos
Se han propuesto varios modelos tecténicos para explicar la configuracion actual del punto triple
difuso que existe entre las placas norteamericana, de Cocos y del Caribe, los cuales se describen a
continuacién. (A) El primero sugiere que la deformacion del limite transformante
Norteamérica/Caribe, antes de alcanzar la Trinchera Mesoamericana (TMA), se reparte en tres
zonas: (a) a lo largo del sistema de fallas Polochic-Motagua (SFPM), donde acomoda desplazamiento
siniestral; (b) al sur del SFPM, en Guatemala, donde acomoda extension; y (c) a lo largo de la falla
Jalpatahua (FJ) y el arco volcanico centroamericano, donde acomoda desplazamiento dextral (Figura
2 y Figura 4A; Plafker, 1976; Gordon y Muehlberger, 1994). (B) La deformacion fue repartida al norte
del SFPM en Chiapas por acortamiento y al sur, en Guatemala, por extensidn, dando lugar a las
provincias de fallas transcurrentes y de pliegues y cabalgaduras en Chiapas y a los pilares y fosas
tectdnicas en Guatemala (Figura 4B; Guzman-Speziale y Meneses-Rocha, 2000). (C) La placa de
Cocos es muy rigida, por lo cual no se deforma en el punto triple, de manera que se desarrolla una
escama tectdnica de antearco paralela a la trinchera (Figura 4C; Morgan et al., 2008). (D) En modelos
mas recientes, se ha interpretado que hay un bajo grado de acoplamiento mecanico entre la escama
tectonica que se encuentra en el limite Cocos/Caribe, mientras que hay un alto grado de
acoplamiento mecanico en el limite Cocos/Norteamérica, por lo cual se consideran dos escamas
tectdnicas independientes, una al sur de la zona de cizalla de Tonalad y una al sur de la falla Jalpatahua
(Figura 4D; Alvarez-Gémez, 2008; Rodriguez et al., 2009) (E) La geometria curva de la falla Motagua
modifica el angulo del movimiento de la placa de Norteamerica generando extensidon hacia el

oriente y acortamiento al poniente del SFPM (Figura 4E; Demets et al., 2000; Roger y Mann, 2007).
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Recientemente, Authemayou et al. (2012) y Andreani et al. (2016) propusieron dos modelos que
combinan las propuestas antes mencionadas: (a) El modelo del pull-up sugiere que, a medida que
la placa del Caribe acumula desplazamiento, un bloque perteneciente a la placa Norteamericana,
limitado al oeste por la trinchera Mesoamericana es arrancado y arrastrado hacia el limite entre las
placas Norteamericana y del Caribe y pasa a formar parte de esta ultima (figura 4F);
consecutivamente, se forman nuevos bloques que también son arrastrados. (b) El modelo de zipper,
sugiere que el SFPM, de cinematica sinistral y de orientacion E-W, y la falla Jalpatahua, de cinematica
dextral y orientacion N45°W son un sistema conjugado de fallas que convergen al NW en la zona de
cizalla de Tonald de cinematica siniestral-inversa (Figura 4G). A medida que el bloque del Caribe
avanza al E, el espacio que queda libre en el punto de convergencia de estas tres fallas se sutura. El
punto de sutura migra al SE de la misma forma que un zipper mientras que el punto triple migra al
E con toda la placa del Caribe. Aunque los dos modelos son vigentes, ain no hay un consenso sobre

cual de los dos modelos es dominante, ello debido en parte a la carencia de estudios detallados

sobre la cinematica de las fallas.

Falla de Tonala

Falla de Tonalé—"| Modelo del

Zipper

Figura 4. Modelos tectdnicos para explicar la configuracion actual del punto triple difuso que existe entre las
placas norteamericana, del Caribe y de Cocos. A) Plafker (1976), indica que parte de la deformacion ocurre
como extension al norte de Guatemala, B) Guzmdn-Speziale (2000), indica que parte de la deformacion de
localiza en el cinturdn de pliegues y cabalgaduras de Chiapas y en la provincia de fallas transcurrentes, C)
Morgan (2008) propone la formacion de una cufia de antearco que se comporta de manera independiente, D)
Alvarez-Gémez (2008) y Rodriguez (2009), indican que la cufia de antearco presenta diferentes grados de
acoplamiento mecdnico con la placa del Caribe y la placa Norteamericana E) Demets et al. (2000), y Roger y
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Mann (2007), muestran que hay extension al este y acortamiento al oeste debido a la geometria curva de la
falla Motagua, F y G) Modificado de Authemayou (2012), modelo del pull-up en donde distintos bloques son
arrancados de la placa Norteamericana y son arrastrados hacia la placa del Caribe y modelo del zipper, en
donde el SZCTE funge como una estructurade sutura en donde convergen el SFPM y la falla Jalpatagua.

1.2.Planteamiento del problema:

A pesar de que la ZCT y la ZCE juegan un papel muy importante en la tectdnica reciente del sur de
Meéxico, existen pocos trabajos enfocados a caracterizar su deformacion a pequefia y a gran escala.
Tampoco hay estudios sistematicos de su cinemdtica ni de sus condiciones de deformacién a lo largo
de la traza, los cuales permitan examinar su papel en la evolucién del punto triple entre las placas
norteamericana, de Cocos, y del Caribe y discriminar entre los modelos tecténicos antes

mencionados. Este trabajo busca llenar este hueco en el conocimiento geoldgico.

1.2.1. Justificacion

Documentar las zonas de cizalla de Tonald y Escuintla permite dilucidar la historia de deformacion
reciente del sureste de México y aporta nuevos datos para constrefir los modelos tecténicos
vigentes que abordan la configuracion del punto triple difuso entre las placas Norteamerciana, de

Cocos y del Caribe.

1.2.2. Hipoétesis

De acuerdo con lo establecido en trabajos previos (Authemayou et al., 2012; Molina-Garza et al,,
2015; Andreani et al., 2016) se han propuesto dos modelos dinamicos que incorporan a los modelos
previos propuestos para la zona y que explican la configuracidn del punto triple difuso en el que
interactuan las placas Norteamericana, del Caribe y de Cocos, en el cual también convergen las
zonas de cizalla de Tonald y Escuintla: el modelo de zipper y el de pull-up. El primer modelo, implica
la extrusion hacia el este de la placa del Caribe asistida por la sutura de dos sistemas de fallas: la
falla de Tonala y la falla de Jalpatagua (Figura 4G, mientras que el segundo modelo sugiere que
existen bloques que son arrancados de la placa Norteamericana y son arrastrados al limite tectdnico
entre las placas Norteamericana y del Caribe pasando a formar parte de la placa del Caribe (Figura
4F). Si el modelo de zipper fuera el correcto, las evidencias que soportarian esta hipétesis serian la
presencia de indicadores cinematicos derechos al sur, e izquierdos al norte de la parte media de la
zona de cizalla con desplazamientos variables y con condiciones de deformacion similares. En

cambio, si el modelo de pull-up fuera correcto, se deberia observar una cinematica

19



dominantemente izquierda, con componente inversa, y un gradiente de desplazamiento creciente
hacia la porcién SE de la zona de cizalla. Dichos desplazamientos deben ser consistentes con un
incremento en las condiciones de P y T de la deformacion a lo largo de la falla hacia el SE, asi como
con el desplazamiento relativo entre los bloques adyacentes. De esta manera, un estudio
sistematico de cinematica y termobarometria a lo largo y ancho de la zona de cizalla, puede ayudar

a probar cual modelo se aproxima mejor al comportamiento de la zona de cizalla.

1.2.3. Objetivo
Comprender la estructura, cinematica y condiciones termobarométricas de la deformacidn de las

zonas de cizalla de Tonald y Escuintla al suroeste de Chiapas y proponer un modelo que explique su

desarrollo, en el cual los fendmenos del magmatismo y la deformacidn se transponen.

Objetivos particulares:

1. Determinar las caracteristicas estructurales regionales y el estilo de deformacién a meso-
escala de la ZCT y la ZCE, haciendo hincapié en sus diferencias.

2. Diferenciar las variaciones estructurales, microestructurales y mineraldgicas en las rocas
correspondientes al Mioceno tardio, debido a que estas registran el Ultimo evento de
deformacién, asociado a la orogenia Chiapaneca.

3. Estimar el nimero de vorticidad cinematica a lo largo de un gradiente de deformacion y
clasificar la ZCT y la ZCE de acuerdo con estos parametros.

4. Conocer las condiciones de deformaciéon de la ZCT y la ZCE a partir de parametros
cuantitativos y cualitativos.

5. Proponer un modelo que explique la nucleacidn y evolucién de la ZCT y la ZCE con la
informacidn estructural y microestructural obtenida.

6. Reconocer el rol que jugaron la ZCT y la ZCE en la tecténica del Caribe durante el Mioceno
tardio y su reflejo en la configuracién actual del punto triple entre las placas Norte
Americana, del Caribe y de Cocos. Proponer un modelo que explique el desarrollo y

evolucidn de la ZCT y la ZCE en su contexto tectdnico.

Metas
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e Realizar un mapa geoldgico general de la planicie costera de Chiapas y tres planos a
semidetalle al NW, centro y SE de la planicie costera de Chiapas acompafiadas de secciones
geoldgico-estructurales.

e Determinarla cinematica de laZCTy la ZCE a partir de observaciones y mediciones en campo
acompafiadas de 43 laminas delgadas orientadas paralelas a la lineacién y perpendiculares
a la foliacion.

e Revisar la estructura, microestructura, orientacién preferencial cristalografica del cuarzo y
mecanismos de deformacion, geoquimica y mineralogia a lo largo de gradientes de
deformacién observados en la ZCT y la ZCE.

e Proponer un modelo geoldgico y un modelo tectdnico que considere los resultados

obtenidos.

1.3.Ubicacion del area de estudio

Con el fin de estudiar la deformacién de los plutones miocénicos que afloran en el limite sur de la
Sierra Madre de Chiapas, se revisaron las zonas que comprenden los piedemontes y los cerros bajos
gue se encuentran entre la planicie costera de Chiapas y parte de Oaxaca, y la Sierra Madre de
Chiapas desde San Pedro Tapanatepec, Oax., hasta al norte de Huixtla, Chis. (Figura 5y Figura 7). En
esta zona afloran los plutones miocénicos afectados por zonas de cizalla de acuerdo con las cartas
del Servicio Geoldgico Mexicano y con los trabajos de Molina-Garza et al. (2015 y 2021). De toda el
area, se cartografiaron tres zonas a semidetalle, en las inmediaciones de las poblaciones de Tonala
afloramientos en donde las rocas se encuentran bien preservadas y afloran de manera continua, por
lo cual su descripcién y muestreo es posible. Se obtuvieron 56 muestras y se colectaron 1408 datos
estructurales de foliacion, lineacién, fracturas y fallas los cuales fueron analizados con fines del

estudio.
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Figura 5. Localizacidn del drea de estudio en el Estado de Chiapas, México. En el mapa superior izquierdo se
muestra la localizacion del Estado de Chiapas en México en color verde. En el mapa inferior derecho se
muestra la traza de la zona de cizalla de Tonald y de la zona de cizalla de Escuintla. Asi mismo, se muestran

algunos puntos que sirven de referencia geogrdfica como la Sierra Madre de Chiapas, la Sierra de Chiapas y las
poblaciones de San Pedro Tapanatepec, Oax. Y Huixtla, Chis.
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1.4.Geologia Regional del sur de Chiapas

Para simplificar el estudio de la geologia del estado de Chiapas, Meneses-Rocha (2001) propuso una
division del territorio en cinco provincias geoldgicas de acuerdo con su litologia y estilo de
deformacién: (1) la provincia de fallas transcurrentes, (2) el Cinturdn de pliegues y cabalgaduras de
Chiapas, (3) la sierra monoclinal, (4) el Cinturdn plegado de Chicomuselo y (5) el complejo del macizo
de Chiapas (Figura 6). Las primeras tres provincias incluyen rocas sedimentarias y volcanicas que van
del Jurasico al Pleistoceno, mientras que el cinturén plegado de Chicomuselo estd conformado por
rocas sedimentarias que van del Carbonifero al Pérmico. Por otra parte, la presente disertacidon se
enfoca en el complejo del macizo de Chiapas, un ensamble igneo metamorfico que aflora a lo largo
de una franja de mas de 270 km al SW de Chiapas y que corresponde al basamento cristalino de las
otras cuatro provincias. Las zonas de cizalla de Tonala y Escuintla limitan al macizo de Chiapas al SW,

a lo largo de este limite se emplazaron los plutones miocénicos que corresponden con la SPCC.
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Figura 6. Mapa de las provincias geoldgicas del estado de Chiapas. En rojo se destaca el bloque que
corresponde al macizo de Chiapas, en morado el cinturon plegado de Chicomuselo y en verde la cubierta
sedimentaria del Mesozoico y Cenozoico.
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1.4.1. El complejo del macizo de Chiapas

El complejo del macizo de Chiapas es un ensamble igneo-metamoérfico que aflora en un area de
20000 Km? paralela a la costa pacifica de Chiapas y corresponde fisiograficamente con la Sierra
Madre de Chiapas. Su limite NE esta definido por el sistema de fallas La Venta-Grijalva, mientras que
el limite SE corresponde con la traza de la zona de cizalla de Tonald. En general, la historia geoldgica
del macizo de Chiapas se puede describir en tres etapas: (1) entre el Mesoproterozoico tardio y el
Pérmico se depositaron al menos tres unidades metasedimentarias (Sepultura, Custepec y Jocote)
y algunas unidades metaigneas de protolitos independientes (Anortosita Soconusco, Anortosita
Mariscal, Unidad Candelaria, Suite plutdnica Motozintla, Anfibolita Coacalco, etc.), las cuales
alcanzaron un pico metamoérfico durante el Pérmico tardio (Weber et al., 2008, este trabajo). (2)
Posteriormente, durante el Pérmico medio a tardio se emplazaron plutones voluminosos en estas
unidades metamorficas, formando el batolito de del macizo de Chiapas (Weber et al., 2008). (3)
Durante el Mioceno medio y tardio, el macizo de Chiapas fue deformado en su limite SE por una
zona de cizalla de varios kildmetros de ancho conocida como la zona de cizalla de Tonal3, a lo largo
de la cual se emplazaron plutones con firma de arco, los cuales cortan tanto a las unidades
metamadrficas como a los intrusivos pérmicos (Molina-Garza et al., 2015). A continuacion, se
describen las diferentes unidades metamorficas correspondientes al complejo del macizo de
Chiapas que afloran a lo largo de la planicie costera de Chiapas y posteriormente, se describe a los

intrusivos pérmicos.

1.4.2. Unidades que afloran a lo largo de la planicie costera de Chiapas previas al
Mioceno
Para caracterizar la litologia y estructura de las unidades que afloran a lo largo de la planicie costera
de Chiapas, estas fueron descritas en tres areas (Figura 7). Las dreas Ay B comprenden las porciones

NW y centro y corresponden geograficamente con los alrededores de las ciudades de Tonald y

cartografiadas como unidades metamoérficas no identificadas por el Servicio Geolégico Mexicano;
2), unidades metasedimentarias de bajo grado metamarfico: Unidad Sepultura (en la zona norte) y
Unidad Custepec (en la zona centro) (Weber, et al., 2007); 3) rocas graniticas, ortogneiss y migmatita
del batolito pérmico del Macizo de Chiapas (Weber et al., 2002); 4), rocas metavolcanicas del

complejo Chontalpa (Molina-Garza et al., 2021), y 5) intrusivos miocénicos de la SPCC.
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Figura 7. Mapa que muestra la distribucion de las unidades que afloran a lo largo de la planice costera del
Pacifico en Chiapas y la ubicacion de las tres zonas que fueron estudiadas en detalle. Abajo se presentan tres

columnas litoestratigrdficas esquemadticas de las unidades que afloran en las dreas A-NW, B-centro y C-SE del
del Sistema de zonas de cizalla Tonald-Escuintla.
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Por otra parte, el area C corresponde con la zona SE, en donde se pueden agrupar los diferentes
tipos de rocas que afloran en cinco unidades: 1) rocas metaigneas de las unidades anortosita Soc
onusco y unidad Candelaria (anfibolita) de edad Proterozoico; 2) rocas metasedimentarias de edad
ediacariana de la unidad Jocote; 3) rocas pluténicas ordovicicas de la suite plutdnica Motozintla y
pérmicas del batolito del Macizo de Chiapas; 4) la unidad ultramdfica la Pifiuela de edad
desconocida; y 5) intrusivos miocénicos de la SPCC. A continuacion, se describen las principales
caracteristicas de las unidades previas al Mioceno tardio. En su porciéon SE, la configuracién
estructural del macizo de Chiapas es mas compleja debido a deformacion cenozoica del basamento,

lo cual ha dado lugar a patrones complejos de fallamiento, actividad hidrotermal y mineralizacién.

A. Unidades metaigneas: unidad Zanatenco (UMZ), anfibolita Coapa (AC), anortosita

Soconusco (AS) y unidad Candelaria

Las unidades metaigneas corresponden con las rocas mas viejas del area. En cuanto a las rocas que
afloran en los sectores NW y centro (Figura 7 A y B), estas han sido agrupadas por el Servicio
Geoldgico Mexicano (Cartas Huixtla y Tuxtla 1:250000) como unidad metamorfica no diferenciada,
por lo cual no se conoce su edad ni su extensién. En este trabajo se propone el nombre de unidad
metamorfica Zanatenco para las rocas metaigneas que se encuentran en el sector NW y anfibolita
Coapa para las que se encuentran en la porcién central. Ambas unidades consisten en anfibolita de
protolito basico, presentan una foliacién nematobldstica de grano grueso y estan compuestas por
anfibol, plagioclasa y biotita (Figura 8 y Figura 9). Estas unidades se encuentran en grandes lentes
interdigitados con los plutones miocénicos de la SPCC y son oblicuos a la ZCT. La unidad Zanatenco
aflora de manera discontinua a lo largo aflora del rio Zanatenco cerca de Tonald, Chiapas (lentes

color lila en Figura 10) y la anfibolita Coapa a lo largo del rio Coapa (lentes color lila en Figura 14).

La unidad Zanatenco presenta una foliacién disyuntiva con un rumbo promedio N30°W/85°, aunque
varia entre N60°W y N10°W (Figura 10). Mientras que la anfibolita Coapa presenta una foliacidn
anastomosada de orientacién N33°W/80° con variaciones entre N80°W y N10°E. La foliacion estd
definida por dominios formados por biotita y, en algunos sectores, bordea cristales de anfibol y
plagioclasa formando objetos o que acusan una cinematica siniestral, por lo cual se considera una
foliacion milonitica (Figura 9). Atravesando la foliacion, se observan diques de aplita paralelos y
oblicuos a la foliacion, los ultimos forman pliegues similares e isoclinales de longitud de onda de

centimetros a algunos decimetros y cuyo plano axial es paralelo a la foliacidn (Figura 8a).
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Figura 8. Fotografias destacando los principales rasgos estructurales que se observan en la unidad
metamdrfica Zanatenco: A) pliegues similares paralelos a la foliacion milonitica en ortogneis, B) dominios de
foliacion intercalados de protomilonita y milonita, cortados por un dique perteneciente a la SPCC.

—gr

I s

Figura 9. Fotografias de los principales rasgos estructurales en la anfibolita Coapa. A), foliacion gnéisica de
bandas leucocrdticas y melanocrdticas. B), dique perteneciente a la Suite plutdnica de la costa de Chiapas
oblicuo a la foliacién de la anfibolita Coapa sin deformacidn aparente. C), foliacion formada por dominios
leucocrdticos y melanocrdticos intercalados bordeando porfidoclastos de plagioclasa.

Finalmente, en la porcidon SE afloran dos unidades metaigneas: la unidad Candelaria (Estrada-
Carmona, et al., 2012; Weber, et al., 2015) y la unidad anortosita Soconusco (Cisneros de Ledn et

al., 2017), ambas de edad greenvilliana (~1 Ga). La Unidad Candelaria corresponde con metagabro
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en facies de anfibolita con dominios de leucosoma que sugieren anatexis del protolito. Por otra
parte, la anortosita Soconusco corresponde con lentes de anortosita intercalados con anfibolita y
nelsonita (Cisneros de Ledn, et al., 2017). La Unidad Candelaria presenta una foliacidn disyuntiva
marcada por dominios ricos en anfibol y biotita y varia entre S30°E/43° y S60°W/70°. Por otra parte,

la anortosita Soconusco presenta un bandeamiento gnéissico de orientacion N35°W/68° (Figura 16).
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bl Simbologia
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Figura 10. Mapa geoldgico-estructural de la zona NW con los puntos de muestreo (estrella amarillas), una
columna estratigrdfica esquemdtica y diagramas de polo que sintetizan la orientacion promedio de la foliacion
de las distintas unidades que afloran en el drea, asi como la direccion perpendicular a la foliacion,
correspondiente con la direccion de mdximo acortamiento.

B. Unidad Sepultura, Unidad Custepec y Unidad Jocote

La Unidad Sepultura y la Unidad Custepec son unidades metasedimenarias que afloran en las dreas
Ay B (NW y centro), respectivamente, y fueron reportadas por Weber et al. (2007). La unidad
Sepultura consiste en meta-arenisca, metapelita, cuarcita y rocas calco-silicatadas, las cuales
alcanzaron su pico metamorfico durante el Pérmico tardio (T=730°C-780°C, P= 5.8 kBar) (Weber et

al., 2007). Por otra parte, la unidad Custepec consiste en anfibolita de granate, rocas calco-
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silicatadas y metapelita, las cuales alcanzaron un pico metamérfico durante el Pérmico Tardio

(T>800°C, P=9kbar) (Estrada-Carmona, 2009).

Estas unidades forman lentes sigmoidales paralelos y ligeramente oblicuos a la zona de cizalla de
Tonald (lentes color marrén en las Figuras 10 y 14). La Unidad Sepultura tiene una estratificacion
subhorizontal (7-15°) de orientacién N55°W, y sobrepuesto, presenta un clivaje de orientacion
N85°W marcado por planos de presién solucidn. Por otra parte, la Unidad Custepec presenta una

estratificacion de orientacion N15°W/60° y un clivaje pizarroso de orientacion N20°W/70°.

Por otra parte, la unidad Jocote estd conformado por rocas metapeliticas-metapsamiticas y calco-
silicatadas de edad ediacarana, las cuales registran un evento de metamorfismo en facies de
anfibolita durante el Ordovicico-Devdnico y otro evento de metamorfismo en facies de esquisto

verde durante el Pérmico (T<500°C) (Weber et al., 2018; Gonzalez-Guzman et al., 2016). Estas rocas

presentan un clivaje de orientacién N60°W/70°NE.

Figura 11. Fotografias de los principales rasgos estructurales en la unidad Custepec A) estratos de cuarcita y
pizarra y B) calci-milonita.

C. Unidad ultramafica La Pifiuela

En el area C (al SE) aflora una unidad ultramafica reportada por Cisneros de Leén et al. (2017) como
unidad La Pifiuela. Esta unidad presenta bloques rigidos de peridotita y piroxenita rodeados por una
matriz de serpentinita. La matriz presenta una foliacién continua y una fabrica arcillo-escamosa de
geometria anastomosada a plano-paralela de orientacién E-W a NW-SE. No se conoce la edad de la
unidad. Sin embargo, debido a su naturaleza y relaciones de corte, puede estar temporalmente

asociada con la unidad Candelaria (Figura 12).
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Figura 12. Afloramientos correspondientes con la unidad ultramdfica La Pifiuela. A), se observa un dominio de
serpentinita con una foliacion continua y anastomosada; B), lentes de peridotita con fracturas y alteracion
hidrotermal.

D. Batolito pérmico del Macizo de Chiapas y Suite Pluténica ordovicica de Motozintla

El batolito pérmico de Chiapas es el complejo batolitico mas voluminoso de México (Weber et al.,
2018) y amalgama a los diferentes ensambles metamaérficos que constituyen al complejo igneo y
metamoérfico del macizo de Chiapas (MC). Las rocas que se encuentran en esta provincia son en su
mayoria plutones deformados en un rango de composicidn que va de granito a gabro, asi como
algunos lentes de migmatita (Schaaf et al., 2002; Weber et al., 2007). El ensamblaje se ha asociado
a un evento tectono-termal en un contexto de arco que ocurrié entre el Pérmico temprano y el
Pérmico tardio (272-250 Ma) y que generd localmente (en las unidades Sepultura, Custepec,

Candelaria y Jocote) un metamorfismo termal de mediano a alto grado (Weber, 2018).

Figura 13. Fotografias de los principales rasgos estructurales del Batolito pérmico del Macizo de Chiapas. A)
migmatita con bandeamiento estromdtico y estructuras tipo schlieren y B) zona de cizalla ductil de cinemdtica
siniestral con una deflexion de la foliacion.

30



En esta unidad los plutones presentan foliacidn, foliacion milonitica y bandeamiento gnéissico de
orientacién N15°E (Figura 10, 13ay 14), con variaciones entre N20°W y E-W. De acuerdo con bandas
de cizalla C’, porfidoclastos de plagioclasa y la deflexién de la foliacién, se ha interpretado una
cinematica siniestral para la foliacidon milonitica (Figura 13B). De acuerdo con la variabilidad textural
de las rocas que conforman esta unidad, se han definido tres dominios texturales: plutones con

texturas magmaticas, plutones con foliacién. Esta unidad esta expuesta en la porcién norte de las

tres zonas y amalgama a todas las unidades metamorficas previas al Mioceno (Figuras 10, 14y 16).
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Figura 14. Mapa geoldgico-estructural de la zona centro con los puntos de muestreo (estrella amarillas), una
columna estratigrdfica esquemadtica y diagramas de polo que sintetizan la orientacion promedio de la foliacion
de las distintas unidades que afloran en el drea, asi como la direccion perpendicular a la foliacion,
correspondiente con la direccion de mdximo acortamiento.
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E. Depositos metavolcdnicos Jurasicos

En la porcion NW se encuentran depdsitos meta-volcaniclasticos, los cuales, han sido reportados
como parte del arco Chontalpa definido por Molina-Garza et al. (2021). La unidad presenta un
metamorfismo de bajo grado y se dispone en lentes elongados del orden de kildmetros. Esta unidad
aflora desde el sur de Tonala, Chiapas, hasta General Pascual Fuentes, Oaxaca. Dichos depdsitos
presentan una fuerte alteracién hidrotermal por lo cual es dificil conocer su textura y mineralogia

original. Esta unidad presenta un clivaje penetrativo de orientacion N12°W/45°. (figuras 10y 15).

Figura 15. Fotografia de los depdsitos metavolcdnicos de la Unidad Chontal. Las rocas presentan un clivaje
continuo y de geometria anstomosada.
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Figura 16. Mapa geoldgico-estructural de la zona SE con los puntos de muestreo (estrella amarillas), una
columna estratigrdfica esquemdtica y diagramas de polo que sintetizan la orientacion promedio de la foliacion
de las distintas unidades que afloran en el drea asi como la direccion perpendicular a la foliacion,
correspondiente con la direccion de mdximo acortamiento.

1.4.3. Suite plutdnica de la costa de Chiapas

A lo largo de la planicie costera del Pacifico en Chiapas, se despliegan una serie de intrusivos de
composicidn intermedia a félsica que se han interpretado como las raices de un arco magmatico
extinto asociado a la subduccion de la placa de Cocos (Molina-Garza et al., 2015 y 2020) (Figura 7).
Las rocas que componen a estos plutones consisten en cuarzo-monzonita, granodiorita, tonalita, y
diorita (Figura 17a) formadas principalmente por plagioclasa>cuarzo>feldespato k>biotita>>6xidos
de Fe y Ti y en algunos casos hornblenda (Molina-Garza et al., 2015). Estos intrusivos son
ligeramente peraluminosos y tienen una firma geoquimica tipica de arco, es decir, estan
enriquecidos en elementos de gran radio idnico (Rb, Sr, Cs, Ba) y elementos de tierras raras ligeras
(La, Ce, Eu) con respecto a elementos de tierras raras pesadas (Gd, Th, Lu) y tienen anomalias

negativas en Nb y Ta (Molina-Garza et al., 2015).
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1.4.4. Lazona de cizalla de Tonala

Los plutones miocénicos de la costa de Chiapas se encuentran emplazados a lo largo de una franja
de orientacion N30°W de 3-4 km de ancho por mas de 200 km de longitud desde de San Pedro
Tapanatepec, Oaxaca, hasta el norte de Huixtla, Chiapas (figuras 5, 6 y 7). Dentro de esta franja, los
intrusivos y sus encajonantes presentan texturas de protomilonita a ultramilonita (Figura 17 b) con
una foliacién subvertical que varia en orientacion de N40°W a N70°W, con lineaciones y algunos
indicadores cinemdticos que sugieren una cinematica siniestral como propone Molina-Garza et al.
(2015). Debido a sus caracteristicas texturales, se le ha otorgado el nombre de zona de cizalla de

Tonala a esta franja que limita al SW al Macizo de Chiapas (Molina-Garza et al., 2015 y 2021).

Durante los ultimos afios se ha especulado que esta zona de cizalla funciond como el limite tecténico
entre las placas norteamericana y del Caribe durante la migracion al SE de la placa del Caribe durante
el Eoceno al Mioceno tardio (Ratsbatcher et al., 2009; Molina-Garza et al., 2015 y 2021). Ademas,
se ha propuesto que esta zona corresponde con una zona de sutura de una estructura tipo zipper
en donde convergen el sistema de fallas Polochic-Motagua y la falla Jalpatagua de Guatemala

(Authemayou et al., 2011). Sin embargo, la configuracién estructural de la zona de cizalla de Tonal3,

asi como su posible reactivacion en la actualidad, no ha sido estudiada detalladamente.

Figura 17. Fotografias de los plutones miocénicos de la SPCC en una muestra sin deformacion y en una muestra
deformada. A) Granodiorita correspondiente a los intrusivos miocénicos de la SPCC de textura faneritica con
fenocristales de biotita, feldespato y plagioclasa. B) Granodiorita de la SPCC con foliacion milonitica
correspondiente al SZCTE.
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2. Metodologia

Con el propdsito de establecer un modelo geoldgico que explique el desarrollo de las zonas de cizalla
de Tonald y Escuintla y dilucidar su papel en la tectdnica del sureste de México, se siguieron varios
pasos que pueden ser divididos en cuatro grandes blogues (Figura 18): a) investigacion documental
y planteamiento de los objetivos del trabajo; b) trabajo de campo y cartografia del area; c)
preparacidon de muestras, analisis de la microestructura, cinemdtica, mecanismos de deformacion,
vorticidad y orientacidn preferencial cristalografica del cuarzo en rocas deformadas y petrografia,
geoquimica y termobarometria de rocas no deformadas; y d) integracién, analisis, interpretacién y
discusidn de los datos considerando los modelos tectdnicos vigentes y la teoria sobre el desarrollo
de zonas de cizalla. A continuacién, se describen los detalles de los métodos que se llevaron a cabo

y sus consideraciones.
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microestructura y cinematica del

F ‘ SZTE J

Investigacion Investigacion
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P P ! t g ¥ datos estructurales,
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gabinete  descripcién e de los resultados estructurales.
interpretacidn de Procesamiento de los datos de
la geoquimica
Discusion de los resultados y conclusiones

Figura 18. Diagrama esquemdtico que resume los pasos seguidos para cumplir con los objetivos planteados
en la tesis, se dividen en cuatro segmentos: investigacion documental, trabajo de campo, laboratorio y trabajo
de gabinete.
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2.1.Investigacion documental

El primer paso en la realizacidon de este trabajo fue llevar a cabo una recopilacién documental y
lectura sobre la informacion geolégica disponible sobre la planicie costera de Chiapas, asi como los
modelos tectdnicos vigentes sobre la evolucion del sur de México, Centroamérica y el Caribe. A
partir de la lectura de los trabajos se planted una hipdtesis de trabajo y se propusieron los métodos
que podrian llevarse a cabo para comprobar o refutar la hipdtesis propuesta. Con los mapas
disponibles se realizaron y analizaron mapas de lineamientos y se marcaron algunos contactos
propuestos por algunos autores para utilizarlos como mapas base antes de la salida de campo.

Asi mismo, se realizé una revisidn de los articulos mas destacados sobre el estudio de zonas de
cizalla, los cuales se sintetizaron en el capitulo del marco tedrico y fueron utilizados para la

descripcién e interpretacién de los datos.

2.2.Trabajo de campo

Se realizo una salida a campo de reconocimiento a principios de febrero de 2021, luego otra del 27
de octubre al 15 de noviembre de 2021, y finalmente, una del 13 al 19 de febrero de 2022, en las
cuales se reviso el area de la planicie costera de Chiapas, pasando por los municipios de Arriaga,
Villa Comatitlan, Chiapas; y por el municipio de San Pedro Tapanatepec, Oaxaca.

Durante la campafia se reconocieron las distintas unidades que afloran en el area y se realizé una
carta geoldgico-estructural a escala regional del SZCTE y tres cartas de semi-detalle de las zonas NW
SE (al norte de Escuintla y Acacoyagua, Chis.), con el fin de comparar el estilo de deformacién en
cada area. Durante los recorridos se colectaron datos estructurales de todos los rasgos planares y
lineares presentes en las rocas, como bandeamiento magmatico, foliaciones, lineaciones, ejes de
pliegues y planos axiales, estructuras S-C y C-C’, diques, vetas, fallas con lineaciones,
pseudotaquilitas, fracturas, clivaje de fracturamiento y pseudotaquillitas (Figura 19 a y b). Asi
mismo, se levantaron cinco secciones geoldgicas en donde se proyectaron los principales rasgos que
se observan en el area vy las relaciones de contacto entre las diferentes unidades.

A lo largo de secciones estructurales de las areas seleccionadas al norte, centro y sur de la ZCT se
realizd un muestreo sistematico de rocas que presentaban distintos grados de deformacion analisis
mas detallados. Con el objetivo de poder extraer posteriormente la informacién microestructural,

las muestras se tomaron orientadas (Figura 19c).
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Figura 19. En esta figura se observa: (a y b) la identificacidn, descripcién y medicion de los rasgos estructurales
que se observan en la zona de cizalla y (c) la toma de muestras orientadas paralelas a la lineacion y
perpendiculares a la foliacion.

Por otra parte, para conocer la variabilidad geoquimica, mineraldgica y textural de los intrusivos, asi
como las variaciones en la profundidad de emplazamiento, se tomaron 13 muestras de granitoides
frescos, homogéneos y sin deformar a lo largo de la planicie costera de Chiapas desde Huehuetan,
Chiapas, hasta Santo Domingo Zanatepec, Oaxaca. Dichas muestras fueron interpretadas junto con

los datos de geoquimica publicados por Molina-Garza et al., (2015) (Figura 20).
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Figura 20. Localizacion de las muestras que se utilizaron para describir la diversidad petroldgica de los
intrusivos miocénicos. Con triangulos morados se proyectaron las muestras reportadas en este trabajo,
mientras que con cruces verdes se colocaron las muestras reportadas por Molina-Garza et al. (2015).

2.3. Trabajo de laboratorio

2.3.1. Andlisis de la cinematica y microestrcutura de las muestras deformadas

Preparacidn de las muestras de rocas deformadas
Para el andlisis de la cinematica del SZCTE se seleccionaron muestras que corresponden con distintas
litologias y que presentan distintos grados de deformacién y se realizaron cuarenta y tres ldminas
delgadas orientadas en el plano X/Z de los ejes de deformacidn (perpendicular a la foliacién y

paralelo a la lineacidn). De las muestras: treinta corresponden con la ZCT y trece con la ZCE.

2.3.1.1. Analisis de la cinematica del SZCTE

Para llevar a cabo el andlisis de la cinematica del SZCTE se documentaron entre ocho y veinte

indicadores cinematicos por muestra y se asignd la cinematica con mayor representatividad. Los
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indicadores que se consideraron de mayor utilidad para el conteo fueron: las bandas de cizalla C', la
foliacién S, la orientacidn preferencial cristalografica del cuarzo, la foliacidn oblicua de los agregados
de cuarzo, los porfidoclastos de tipo manto-nucleo de geometria sigma y delta y peces de mica. De
dichas muestras se considerd su localizacidn, la orientacién de la foliacién y lineacién, la litologia, el

grado de deformacién y los mecanismos de deformacion.

Después de observarlas al microscopio, se seleccionaron diez muestras de plutones de la SPCC que
presentan distintos grados de deformacidn para el anadlisis detallado de su microestructura, la
orientacién preferencial del cuarzo con EBSD y la deformacién finita. Dichas muestras fueron
preparadas con pulido espejo en el taller de laminacion de Geosciences Montpellier. Debido al alto
vacio que se consigue en el laboratorio de EBSD, no fue necesario cubrir las muestras con carbono

ni otro material.

Para el andlisis la estimacion del niumero de vorticidad cinematica todas las laminas fueron

fotografiadas y escaneadas en el Instituto de Geologia de la UNAM.

2.3.1.2. Andlisis de la microestructura, vorticidad y OPC del cuarzo a lo largo del
gradiente de deformacidn

Dentro de las rocas que pertenecen al Mioceno tardio (SPCC) se observdé un gradiente de
deformacién de rocas con poca deformacién a rocas altamente deformadas. Para su andlisis en
detalle, se eligieron 10 muestras, 6 de la ZCT y 4 de la ZCE. Para dichas muestras se realizé una
descripcién petrografica de su microestructura, mecanismos de deformacién y se estimd el tamafio
promedio del cuarzo recristalizado. Posteriormente, se realizé una estimaciéon del nimero de
vorticidad cinematica a partir de fotografias orientadas de las laminas delgadas. Y finalmente, se
realizd un analisis de la orientacién preferencial cristalografica (OPC) del cuarzo con la técnica de
EBSD (Electron Backscattered Difraction-Difraccion de electrones retrodispersados). A continuacion,

se explican las consideraciones que se tuvieron para aplicar los distintos métodos.

2.3.1.3. Petrografia y microestructura
Las ldminas delgadas se observaron en el microscopio petrografico en el Laboratorio de

Microscopios Francisco J. Fabregat del Instituto de Geologia de la UNAM. Se describid la textura Y
mineralogia de las muestras, asi como su microestructura, destacando los elementos geométricos
que dan indicio sobre los mecanismos de deformacién a escala de grano y la presencia de

indicadores cinematicos con su cinematica correspondiente.
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2.3.1.4. Analisis de la vorticidad

Cémo se menciond en el marco tedrico, existen diversos métodos para estimar el nimero de
vorticidad cinematica instantdneo Wm de acuerdo con la relacién angular entre distintos elementos
geomeétricos dentro de zonas de cizalla (Xypolias, 2010). Para este trabajo se utilizé el método de
las bandas C’ propuesto por Kurz y Northrup (2008). El método considera que las bandas de cizalla
sintéticas C’ nuclean paralelas a la bisectriz aguda de las apofisis de flujo y luego rotan lentamente
hacia el plano de cizalla. Por lo tanto, se considera que el angulo maximo entre las bandas C' y la

foliacidon milonitica corresponde con la bisectriz del dngulo a en la férmula:

Wm = cosa = cos2C’

Para llevar a cabo el método, se midieron entre 12 y 40 relaciones angulares entre la foliacién

principal C y bandas de cizalla C' como se muestra en la Figura 21.

Bandas de cizallg
antitéticas S

Plano de cizalla

Figura 21. Estimacion del numero de vorticidad cinemdtica a partir del dngulo mdximo de las bandas de cizalla
C’ aplicado en la muestra PI-1. En rosa se muestra la foliacion principal, en azul claro las foliacion oblicua S y
en verde obscuro las bandas de cizalla C'.

2.3.1.6. Andlisis de la orientacidn preferencial cristalografica OPC del cuarzo

El método analitico de Difraccion de Electrones Retrodispersados o EBSD, por sus siglas en inglés
(electron backscatter diffraction), es una de las técnicas mas novedosas y utilizadas recientemente
para el estudio de la microestructura de las rocas, especialmente porque permite conocer la
orientacién de los ejes cristalograficos de cada cristal individual en un agregado cristalino y sus
variaciones composicionales. El detector de electrones retrodispersados funciona en conjunto con

un microscopio de barrido electronico o SEM (scanning electron microscope), por lo cual se puede
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analizar simultdneamente la orientacidn cristalografica de los granos y su composicién. En este

apartado se explica el fundamento tedrico y la instrumentacion del método.

El EBSD forma parte de los métodos de analisis con microscopia electrénica por lo cual tiene como
fuente de energia un haz de electrones. El haz de electrones incide sobre la muestra, la cual se
encuentra inclinada 70° dentro de una cdmara con alto vacio. Al interactuar con la muestra algunos
electrones son absorbidos, otros son reflejados, y otros son retrodispersados, es decir, que
interactlan con un volumen de muestra y luego son reflejados. Los electrones retrodispersados
forman un patrén conocido como patrén de difraccidon de Kikuchi, el cual es capturado con una
pantalla fluorescente de fésforo con una cdmara y 6ptica acoplada para observar el patrén
generado. El patrén obtenido es caracteristico de la estructura cristalina y orientacién de la region
de la muestra en donde fue generado. A partir del patron de difraccion se puede determinar la
orientacién de un cristal, discriminar entre distintas fases minerales y caracterizar bordes de grano.
Al medir un agregado cristalino con el haz de electrones y el detector a lo largo de una rejilla, se
genera un mapa que permite visualizar la morfologia, orientacién y bordes de los granos.

Las 10 muestras fueron procesadas con la técnica de difraccién de electrones retrodispersados
(EBSD) en el laboratorio Geosciences Montpellier usando el sistema CamScan X500FE Crystal Probe
SEM equipado con el instrumento de Oxford Nordlys® y el detector Symmetry® EBSD, junto con el
microscopio de barrido electrénico Jeol 5600 SEM equipado con el detector de Oxford NordlysNano
EBSD. Los patrones de difraccidon fueron adquiridos con una distancia de trabajo de 25 mm, con una
aceleracién de voltaje de 20 kV, y con una corriente de 10 nA. La resolucién espacial de cada andlisis
se escogio en funcion del tamafio promedio de los granos mas pequefios de cada muestra, los cuales
variaron entre 8 y 20 um (resolucion promedio de 10 um). El mapeo de Idminas delgadas se realizo
en areas entre 30y 110 mm?,

Procesamiento de los datos

La adquisicion y el procesamiento inicial de los datos para obtener los mapas elementales y los
mapas de orientacion de los cristales se realizd en el software de la Universidad de Oxford AZtec.
Por otra parte, el procesamiento y visualizacién de los mapas se realizd con el software Tango —
Maps y los diagramas de polo calculados para el cuarzo, plagioclasa y feldespato fueron realizados
con el software Mambo — pole figures, ambos softwares fueron desarrollados por la Universidad
Oxford. Las muestras fueron montadas en el software de informacién geografica ArcMap para el

analisis e interpretacién de las imagenes. Para su representacion se reportaron los datos de un
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punto por grano de entre 500 y 1000 granos en un estereograma equiareal en su hemisferio

superior.

2.3.2. Analisis petrografico y geoquimico de los plutones sin deformacién

Preparacidon de muestras de rocas no deformadasDe las trece muestras colectadas a lo
largo de la planicie costera de Chiapas, se realizd una ldmina delgada para realizar petrografia. De
las trece muestras se eligieron cinco que presentaran plagioclasa y anfibol en equilibrio, bajo grado
de deformacidn y una distribucién geografica equidistante a lo largo del drea de muestreo para

realizar termobarometria de baja temperatura.

Por otra parte, para conocer la variabilidad geoquimica y el ambiente tectdnico asociado a los
plutones de la Suite plutdnica de la costa de Chiapas se realizé un andlisis de elementos mayores de
las trece muestras por fluorescencia de rayos X. Las muestras fueron preparadas en el laboratorio
de molienda del Instituto de Geologia, UNAM. Cabe mencionar que durante la preparacion de las
muestras se tuvo especial cuidado en mantener un espacio de trabajo impecable en cada paso de
la preparacién para prevenir la contaminacion entre cada muestra. Para preparar las muestras se
llevaron a cabo los pasos descritos a continuacion:
Preparacion de esquirlas

1. Se descostraron las muestras con ayuda de cincel, marro y cortadora de disco, para asegurar
que la muestra estaba fresca.

2. Se molieron las muestras con una prensa y se obtuvieron ~100 g de esquirlas de roca de
tamafio < 5 mm.

3. Selavaron las esquirlas con agua desionizada y un ultrasonido, hasta que no tuvieran polvo
en su superficie; posteriormente se secaron durante una noche a una temperatura de ~60
°C en un horno de flujo laminar para eliminar la humedad de las muestras. De las esquirlas
obtenidas se tomaron ~20 g para su pulverizacidn y posterior analisis y se guardo el resto
como testigo.

4. Conun mortero de agata se redujo la muestra a un tamafio < 75 um. Se procesé una primera
fraccion para pre-contaminar el mortero, la cual se desechd. Luego se molié otra fraccién
de muestra para su posterior analisis. Entre cada muestra se limpiaron todos los
instrumentos para disminuir el riesgo de contaminacién.

5. Las muestras se cuartearon para obtener una muestra homogénea y disminuir el sesgo

asociado al muestreo y se separaron ~10 g.
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6. Delos ~10 g se tomd 1g de muestra en polvo, el cual se mezclé con 9 g de fundente (Li>B40O;
50% y LiBO, 50%) y se colocd en un crisol de una aleacion de Pt con 5% de Au.

7. Cada muestra se calentd a 1100°C en un hornillo equipado con quemadores Fisher y moldes
para la preparacién de perlas. También se colocé 1g de la muestra sin fundente para medir
la pérdida por calcinacidn (lost on ignition, LOI por sus siglas en inglés).

8. Se obtuvieron perlas de cada muestra, las cuales fueron analizadas en el laboratorio de

fluorescencia de Rayos X, en el Instituto de Geologia.

2.3.2.1. Petrografia

Se analizaron trece ldminas delgadas en un microscopio petrografico en el Laboratorio de
Microscopios Francisco J. Fabregat del Instituto de Geologia de la UNAM. Se describid la textura, la

abundancia modal, la geometria, el tamafio y la distribucién espacial de cada especie mineral.

2.3.2.2. Geoquimica de elementos mayores

Se llevo a cabo un analisis cuantitativo de elementos mayores de las trece muestras de intrusivos
sin deformar que afloran en a lo largo de la costa de Chiapas en el Laboratorio de Fluorescencia de
Rayos X (FRX) del Instituto de Geologia de la UNAM. Se utilizé un espectrémetro secuencial de rayos
X Rigaku Primus Il, equipado con un tubo de rodio y ventana de berilio de 30 um. Se determind la

concentracién de Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, Ky P con errores menores al 1%.

2.3.2.3. Termobarometria de Al en Hornblenda

Para determinar las condiciones P/T del emplazamiento de los plutones se realizaron analisis
cuantitativos puntuales en cristales de anfibol, plagioclasa, ortopiroxeno y clinopiroxeno. Las
mediciones se llevaron a cabo en el Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP), UNAM con una
microsonda electrdnica JEOL JXA-8900R operando al5 kV y 10 nA. Para dichos analisis se midieron
SiOy, TiO,, Al,Os, FeOr, MnO, MgO, Na;0, K,0, Ca0, SrO y BaO.

24. Analisis, sintesis e interpretacion de los resultados

Se proyectaron los datos estructurales en redes estereogrdficas tomados en cada zona y se
interpretan en su contexto estructural. Por otra parte, se presentan los datos obtenidos de la
petrografia y el analisis de vorticidad en mapas que permiten su interpretaciéon en un contexto
regional. Asi mismo, se reportan los resultados de geoquimica, microscopio electrénico y difraccion
de electrones retrodispersados, y se grafican en distintos diagramas que permiten su visualizacidn
e interpretacion. Finalmente, se discutieron los resultados obtenidos por distintas técnicas y se

interpretaron para dar respuesta a las hipétesis planteadas inicialmente.
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3. Resultados

3.1.Petrografia y geoquimica de la Suite Plutdnica de la costa de Chiapas

A lo largo de la planicie costera de Chiapas se encuentra emplazada una serie de plutones con edad

de ~10 Ma (Mioceno tardio), los cuales han reportados y agrupados previamente por Damon vy

Montesinos (1979) y Molina-Garza et al. (2015) como la Suite Plutdnica de la costa de Chiapas (SPCC).

Dichos plutones afloran desde las inmediaciones de San Pedro Tapanatepec, Oaxaca, hasta la frontera

entre México y Guatemala, en una franja casi continua de ~5 km de espesor al SW de la Sierra Madre

de Chiapas. Topograficamente, dichos plutones forman cerros de geometria elongada, con una

relacion axial promedio de 1:2.8 y una orientacion NW-SE. A continuacidn, se describen las principales

caracteristicas petrograficas, geoquimicas y la profundidad de emplazamiento de la SPCC.

Tabla 1. En la tabla se muestra la mineralogia que presentan 13 muestras sin deformacion,
colectadas a lo largo de la SPCC, asi como su clasificacion determinada con el diagrama QAP.

Numero Fases mayores Fases accesorio Fases trazay de alteracion
de Tipo de roca

muestra Plg % Cz% Fld K % Bio Anf Opx Cpx  Ttn Olv Ap r Mg Mu Ep Cl
T0-237 Granodiorita 60% 25% 15% X X - - X - X X X X -
TO-241 Gabrodiorita 100% 0% 0% X - X X - - X - X - -
T0-242 Sienogranito 15% 25% 60% X X - - - - X X X X -
TO-246  Tonalita 75% 20% 5% X X - _ - - X X X - X
TO-256 Monzogranito 30% 50% 20% X X - - X - X X X X -
TO-266  Tonalita 90% 10% 0% X X - - X - - X X - X
TO-270  Cuarzodiorita 80% 15% 5% X X X - X - X X X - -
P140  Anortosita 100% 0% 0% X X X X - X X - X - -
TO-275 Cuarzomonzonita 20% 15% 65% X X - - X - X X X X X
TO-280  Cuerzodiorita 90% 7% 3% X X - - X - X X X X X
TO-276 Granito 10% 65% 25% X - - - - - X X X X X
TO-274 Cuarzo-monzonita 45% 15% 40% X X X - X - X X - - X
T0-248  Sienogranito 10 60% 30% X X - - - - X X X X X
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3.1.1. Texturay mineralogia

Las rocas que conforman la SPCC presentan una textura predominantemente faneritica de grano
medio a grueso (300 um a 3 mm), aunque en algunas localidades las rocas presentan una textura
porfidica. Macroscépica y microscopicamente se observa una foliacion magmatica marcada por
cristales de anfibol, plagioclasa y biotita alineados, ademas de lentes de enclaves maficos de grano
fino y de geometria elongada (Figura 22). La mineralogia estd conformada principalmente por
plagioclasa, cuarzo, biotita, titanita, apatito, zircon y magnetita. En algunas muestras también se
encontré feldespato potasico, anfibol, ortopiroxeno, clinopiroxeno, mica blanca y biotita rica en Fe.
Notablemente en las muestras con conspicuo clino y ortopiroxeno el cuarzo es mucho menos
abundante o estd totalmente ausente. Como minerales de alteracion, se observan clorita, epidota y
sericita. En la Tabla 1 se muestra la paragénesis mineral de 13 muestras colectadas a lo largo de toda

la suite plutdnica.

Enclaves
méficos
. elongados
G

Figura 22. Fotografias de campo de la Suite Plutdnica de la costa de Chiapas. Arriba se observa una foliacion
magmadtica “So” definida por cristales de anfibol (A) y enclaves mdficos elongados (B). En (C) se encuentran en
contacto dos magmas de diferente composicion, uno mads mdfico que el otro, ambos incluyen enclaves del otro
magma. En (D) se presenta un afloramiento de tonalita de grano grueso.
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Figura 23. Microfotografias de los plutones de la Suite Plutonica de la costa de Chiapas en nicoles cruzados con
aumento de 4.5y 10X. A, B, Cy G) paragénesis tipica de la SPCC, la cual consiste en cristales de plagioclasa,
cuarzo, biotita y titanita + anfibol y feldespato potdsico en algunas muestras; D y E) cristales de plagioclasa con
formacion de pequefios subgranos en sus bordes, extincion ondulosa y maclado mecdnico; F) cristal de
clinopiroxeno (azul) con lamelas de exsolucion y con coronas de reaccion a ortopiroxeno (amarillo). Plg-
plagioclasa, Cz-cuarzo, Fds K-feldespato potdsico, Bio-biotita, Anf-anfibol, Cox-clinopiroxeno, Opx-ortopiroxeno.

La plagioclasa calcica-sddica representa la fase mineral mas abundante en las muestras observadas
(50-70%). Generalmente se encuentra en cristales subedrales a euedrales de entre 0.5y 3 mm (Figura
23.D, E, G), adicionalmente, algunos cristales presentan zonamiento concéntrico, macla polisintética,
macla de Carlsbad, macla de deformacion, lamellaes de exsolucidn y extincién ondulante y parchosa.
De acuerdo con el angulo de extincidon y el método de Michel Levy, el tipo de plagioclasa varia entre
albita, oligoclasa y andesina. La mayor parte de los cristales de plagioclasa estan fracturados y estan
parcialmente sericitizados. Por otra parte, la abundancia de cuarzo es muy variable en las muestras
y representa hasta el 35% del contenido modal. Por lo general, se encuentra en pequefios cristales
anedrales (~300 um) y en algunos cristales presenta extincién ondulante, textura de tablero de
ajedrez, migracion de borde de grano de alta temperatura y formacién de subgranos, generando
agregados policristalinos (Figura 23.B, C, G). El feldespato potasico estd presente solo en algunas
muestras y representa hasta el 15% de la mineralogia. Se observa en cristales subedrales de ~500 um

a 2 mm y presenta generalmente extincion ondulante y lamellaes de exsolucion.

La biotita y el anfibol estan presentes en la mayor parte de las muestras, donde representan el ~5-
15% de la mineralogia. Los cristales de ambas fases presentan un tamafio muy variable que va de 200
uM a 1.5 mmy por lo general, se encuentran asociadas espacialmente (Figura 23. A, B, C, G). La biotita
presenta un color de interferencia rojizo y un pleocroismo que va de verde a marrén obscuro por lo
cual se considerd biotita rica en Fe. Asi mismo, el anfibol presenta colores de interferencia verde
obscuro y marrén obscuro, de acuerdo con analisis in-situ el tipo de anfibol presente varia entre
magnesio-hastingsita, ferri-tschermakita, grunerita potasica rica en Ti, grunerita y magnesio-ferri-
hornblenda. En cuatro muestras (TO-241, PI-140, TO-270 y TO-274) se observan cristales subedrales
de ortopiroxeno (probablemente enstatita) de ~800 um con evidentes bordes de reaccion con el
anfibol. Por otra parte, en las muestras PI-140 y TO-241 se observan cirstales de clino y ortopiroxeno
(probablemente augita y enstatita), en donde el clinopiroxeno presenta coronas de reaccion y
lamellaes de exsolucion de ortopiroxeno (Figura 23.F). Finalmente, se observan algunos cristales de
clorita intercrecidos con cristales de biotita, asi como cristales de titanita, titano-magnetita, apatito

y zircén. De acuerdo con los porcentajes de plagiolcasa, cuarzo y feldespato potdsito y el esquema
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QAP las rocas varian entre tonalita, monzonita, monzogranito, cuarzodiorita, diorita, sienogranito,

cuarzo monzonita y granodiorita.

3.1.2. Geoquimica de elementos mayores

A continuacién, se presentan las principales caracteristicas geoquimicas de las 13 muestras
colectadas a lo largo de la SPCC, las cuales se describen en conjunto con 9 muestras reportadas
previamente por Molina-Garza et al. (2015). En la figura 20 se observa la localizacién de las muestras
analizadas, mientras que en la Tabla 2 se presentan los resultados obtenidos para los elementos

mayores.

De los resultados obtenidos de los andlisis de elementos mayores se observd que los rangos de
abundancia en wt. % de los distintos éxidos mayores fueron los siguientes: SiO, de 52.8 a 73.8, TiO>
de 0.17 2 1.18, AI203 de 14.26 a 19.68, FeOr de 1.40 a 6.08, MnO de 0.027 a 0.164, MgO de 0.35 a
4.91, CaO de 1.70 a 8.99, Na,0 de 2.81 a 5.33, K;O de 1.12 a 4.98 y P,0s de 0.048 a 0.33.
Andmalamente, la muestra PI-140 contiene 45.5 wt.% de SiO, y en general, su composicidn se desvia
de la tendencia general de las demas muestras con un alto contenido de Ca, Mgy Al y bajo contenido
de K, Nay P. Esta muestra estd formada por 90% de plagioclasa y algunos cristales de clinopiroxeno,
ortopiroxeno, olivino y oxidos de Fe, por su alto contenido en plagioclasa esta roca fue clasificada
como una anortosita y pudiera representar un cumulato o un fundido residual del sistema magmatico

por lo cual no fue considerada en la interpretacién general de esta suite plutdnica.

De acuerdo con el diagrama TAS (Maitre et al., 2002) y el diagrama ternario An-Ab-Or, propuesto por
O’Connor et al. (1965), las rocas que conforman la SPCC abarcan una gran variabilidad petroldgica
que va desde gabro hasta granito, aunque la mayor parte corresponden con tonalita, granodiorita y
granito (Figura 24 ay b). Asi mismo, las muestras pertenecen casi por completo al campo de las rocas
subalcalinas, con excepcidn de las muestras TO-274 y TO-275 (Figura 24 a), las cuales presentan un

alto contenido en feldespato potasico.

Las rocas subalcalinas pueden, a su vez, ser divididas en dos tendencias: calci-alcalina y toleiica. Para
discriminar entre ambas tendencias las muestras fueron graficadas en un diagrama AFM (figura 24 c)
y en un diagrama de FeOr/MgO vs SiO, (Figura 24 d). En ambos diagramas se observa una evidente

tendencia calcialcalina en la mayor parte de las muestras
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Muestra PI-140 TO-237 TO-241 TO-242 TO-246 TO-248 TO-256 TO-266 TO-270 TO-274 TO-275 TO-276 TO-280
Localidad Pijijiapan Huehuetan Huixtla Escuintla Mapastepec La Puente Espiritu La Polka SanRamoén  Arriaga El Guachaco
Esperancita Margaritas Santo Nanchito
Tipo deroca Cumulato Granodiorita Gabro- Sieno- Tonalita Sieno-granito Monzo- Tonalita Cuarzo- Cuarzo- Cuarzo- Granito Cuarzodiorita
de diorita granito granito diorita monzonita  monzonita
plagioclasa
Edad Mioceno Mioceno Mioceno0  Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno Mioceno
estratigrafica
Longitud -93.14708 -92.37622 -92.4775 -92.6428 -92.8501 -92.8496 -03.0454 -93.4072 -93.6581 -93.70337 -93.8734 -93.9794 -04.202893
Latitud 15.65682 15.06291 15.16302 15.29808 15.42783 15.5014 15.61672 15.78821 1597117 16.09888 16.232064 16.22697 16.289931
Si0, 45.507 63.153 52.858 59.808 59.095 72.066 72.031 63.418 63.074 58.374 68.564 73.796 56.249
TiO, 0.19 0.704 1.178 0.653 0.806 0.166 0.27 0.58 0.583 1.095 0.426 0.198 1.19
Al,0; 25.855 16.379 16.374 18.335 18.29 15.695 14.898 17.042 17.273 19.682 16.034 14.26 16.965
Fe, 05" 4.534 5.694 11.52 6.216 6.209 1.558 1.913 4.746 4.868 5.887 2.737 1.667 8.024
FeQtt 4.076 5.119 10.356 5.588 5.582 1.401 1.720 4.267 4.376 5.292 2.461 1.499 7.213576
MnO 0.063 0.093 0.164 0.104 0.093 0.054 0.027 0.079 0.074 0.084 0.053 0.042 0.096
MgO 6.093 2.016 4914 2.6 2.781 0.36 0.45 2.168 2.145 1.99 0.789 0.35 4.476
Ca0 16.44 4.8317 8.987 5.645 7.167 2.691 1.934 4.994 5.277 4.934 2.218 1.895 7.605
Na,0 1.045 4.023 2.81 4267 3.605 4.083 3.157 3.481 3.763 5.25 4.029 3.504 3.035
K,0 0.02 2.448 1.124 1.755 1.427 2.866 498 2.979 2.416 1.945 4.309 3.78 1.492
P,05 0.007 0.153 0.291 0.168 0.158 0.051 0.068 0.132 0.135 0.329 0.142 0.048 0.16
PPI 0.24 0.52 -0.22 0.45 0.37 0.41 0.27 0.38 0.29 0.43 0.7 0.46 0.71
Suma 99.994 100 100 100.001 100.001 100 99.998 99.999 99.998 100 100.001 100.001 100.002

Tabla 2. Geoquimica de elementos mayores de las muestras correspondientes con la SPCC.
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Figura 24. Diagramas de discriminacion de series magmdticas para muestras correspondientes con
la SPCC a partir datos propios y datos tomados de Molina-Garza et al. (2015).
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Finalmente, las muestras fueron subclasificadas de acuerdo con su contenido en Al y K
proyectandolas en un diagrama de aluminosidad en donde se proyecta Al/(Na + K) vs Al/(Ca + Na + K)
(Figura 24 e) y un diagrama de K0 vs SiO; (Figura 24 f). En cuanto a su contenido de aluminio, se
observé que las muestras con un contenido en SiO; igual o menor a 63.153 wt.% tienen un
comportamiento mataluminoso, mientras que las muestras que superan este contenido tienen un
comportamiento peraluminoso. Por otra parte, de acuerdo con el contenido de potasio en las
muestras, la mitad cayeron dentro de la serie calcialcalina y la otra mitad dentro de la serie

calcialcalina de alto potasio.

En conclusién, las rocas correspondientes con la SPCC corresponden con magmas subalcalinos de la
serie calcialcalina y la serie calcialcalina de alto potasio y, finalmente, algunas muestras coinciden con
magmas metaluminosos, mientras que otras con magmas peraluminosos. Las caracteristicas antes

mencionadas corresponden tipicamente con magmas de arco, de acuerdo con la literatura.

Debido a que el incremento en el contenido de SiO; en las rocas igneas esta tipicamente asociado a
la evolucidn de un sistema magmatico por distintos procesos, se graficd el contenido de cada éxido
mayor con respecto al contenido de SiO; (diagramas de Harker; Figura 25). En dichas graficas se
puede observar que la concentracién en oxidos de Fe, Ti, Mg, Ca, P y Mn decrece notablemente con
el incremento de SiO,, mientras que el contenido de Al también decrece, pero de manera menos

marcada. Por otra parte, la abundancia en éxidos de Na y K incrementa con el aumento en SiO,.
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Figura 25. Diagramas de Harker que muestran la relacion entre el contenido en SiO2 (asociado a la evolucion
del sistema magmadtico) y el contenido de FeO, TiO2, Al203, P205, CaO, MgO, MnO, Na20 y K20.

3.1.2. Termobarometria

Para conocer la profundidad de emplazamiento de los plutones de la SPCCy su variacién en funcién

de la latitud, se realizd un andlisis de termobarometria basado en la composicidn del anfibol en cinco

de las trece muestras descritas previamente, ubicadas en los bloques de piso correspondientes con

la ZCT y la ZCE. Se eligieron muestras distribuidas de manera equidistante a lo largo de la planicie

costera de Chiapas. En la Tabla 3 se muestra la ubicacidén de las muestras y los resultados de la

profundidad y temperatura de cristalizacién estimadas.
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Tabla 3. Cdlculo de la profundidad de emplazamiento calculada a partir de los barémetros de Johnson y
Rutherford (1989) y de Schmidt (1992) y cdlculo de la temperatura a partir del termometro de Ridolfi (2010).

Johnson y | Schmidt (1992) Ridolfi et al. (2010)
Rutherford (1989)
Muestra Longitud °E Latitud °N Profundidad  Error | Profundidad Error | Temperatura°C  Error
(km) (km)
TO-280  -94.309 16.329 7.67 1.9 11.97 2.13 918.20 32
TO-270  -93.658 15.971 9.80 2.01 | 1437 2.27 921.03 21
TO-266  -93.407 15.788 5.74 0.65 | 9.80 0.73 895.68 26
TO-246  -92.850 15.428 11.81 1.2 16.63 1.42 1011.78 29
TO-237 -92.376 15.063 2.04 1.04 | 5.63 1.17 870.45 22
Latitud °N
16.5 16 15.5 15
| | l 0
) 2
Zona de cizalla o i )
de Tonala g
®© -4 E
c
©
i £ é E‘ -6 %
S5 B
S o =
[:| | = [10 8
© =
NS L
i 5 [12 S SPCC
5 § 14 o (Johnson y Rutherford, 1989)
T
S |16 SPCC
(Schmidt, 1992)
-18
20

Figura 26. En este diagrama se presenta una grdfica de latitud vs. profundidad de emplazamiento
(km) de los plutones miocénicos correspondientes con la SPCC y se dividio el grdfico en tres
segmentos: uno para los datos que corresponden con los protolitos de la ZCT, otro para la zona sin
deformacion apartente y otro para los plutones afectados por la ZCE.

Por una parte, la temperatura obtenida se calculd a partir del termdmetro propuesto por Ridolfi et

al. (2010), basado en el contenido de Si, Al, Ti, Fe, Mg, Ca y Na y su posicion estequiométrica en el

anfibol. Por otra parte, para calcular la profundidad de cristalizacion se consideré el barémetro

propuesto por Johnson y Rutherfod (1989). Se eligié este barémetro debido a que estd calibrado a

partir de rocas de composicidn tonalitica, de tendencia calcialcalina, las cuales contienen plagioclasa,

cuarzo, anfibol, biotita y titanita en equilibrio y presentan temperaturas de cristalizacién >750°C. Asi

mismo, se contrastaron los resultados con los obtenidos a partir del bardmetro propuesto por

53




Schmidt (1992), calibrado en rocas con temperaturas de cristalizacion <700°C, para observar si las

muestras seguian la misma tendencia (Figura 26).

Se obtuvo una temperatura media de 923 °C dentro de un rango entre 870y 1011 °C. La muestra TO-
246 representa el magma que cristalizé a mayor temperatura (1011 + 29 °C), dicha muestra se ubica
cerca del poblado de Mapastepec, Chiapas y corresponde con la zona de interseccion entre la zona
de cizalla de Tonald y la zona de cizalla de Escuintla, en donde no hay deformacién aparente. Por otra
parte, la muestra TO-237 presenta la menor temperatura de cristalizacién (870 + 22 °C), ésta se

colectd cerca de la ciudad de Tapachula y se ha asociado al protolito de la zona de cizalla de Escuintla.

En cuanto a la profundidad de emplazamiento, se agruparon los datos en tres zonas. Por una parte,
los plutones que fungen como protolito de la zona de cizalla de Tonald (al NW) presentan
profundidades de emplazamiento entre 5.7 y 9.8 km. Los plutones mas someros (5.7 + 0.6 km)
corresponden con los emplazados al SE de la ZCT en la localidad de Espiritu Santo, y los mds profundos
(9.8 + 2 km), son aquellos emplazados en la porcidn central de la ZCT, en la localidad de la Polka. Por
otra parte, en la localidad de Mapastepec, en donde no hay deformacion aparente, se encuentran
los plutones emplazados a mayor profundidad 11.8 = 1 km. Y finalmente, los plutones emplazados al
SE, cerca de Tapachula Chiapas, corresponden con los plutones mas someros, con una profundidad

de 2 + 1 km, dichos plutones se han asociado en este trabajo con el protolito de la ZCE.
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3.2.Estructura, microestructura y cinemdtica del Sistema de Zonas de cizalla
Tonala-Escuintla

3.2.1. Estructuras mayores

Fisiograficamente, la planicie costera de Chiapas presenta un frente de montafia rectilineo de
orientacién N50°W que define el limite SW de la Sierra Madre de Chiapas. A lo largo de este frente
de montafia los cerros presentan geometrias elongadas en direccion NW-SE, con facetas
triangulares, escarpes de falla de algunos metros de altura, abanicos aluviales que se desprenden
de éstos y sistemas fluviales que se desarrollan mas abajo. Debido a lo anterior, este rasgo lineal se
ha considerado como una zona de falla, la cual recibe el nombre de Falla de Tonald y es una
estructura que limita al complejo del Macizo de Chiapas en su flanco SE. En los alrededores de
Mapastepec, Chis., la Falla de Tonald tiene una ligera deflexidn hacia el W y presenta una orientacién
N75°W. Esta gran zona de falla se desarrollé sobre rocas que presentan una foliacién milonitica
ligeramente oblicua a la falla, que corresponden con zonas de cizalla ductiles exhumadas para las

cuales se propone el nombre de Sistema de Zonas de Cizalla Tonald-Escuintla (SZCTE).

El SZCTE incluye dos segmentos mayores, en los cuales las rocas presentan rasgos que sugieren
mayor deformacion en comparacion con las rocas aledafias, el segmento Tonala (ZCT) al NW y el
segmento Escuintla (ZCE) al SE (Figura 27). El segmento Tonald tiene una orientacion N30°W y una
longitud de ~180 km, su espesor varia entre 1 y 6.5 km y aflora desde las inmediaciones de San
Pedro Tapanatepec, Oaxaca hasta el NW de Mapastepec, Chiapas. Presenta una foliacién subvertical
con lineaciones subhorizontales y buza preferencialmente al NE (Figura 27). Por otra parte, el
segmento Escuintla tiene una orientacion N50°W, una longitud de 40 km, un espesor promedio de
1 km a 500 m y se extiende desde el SE de Mapastepec y al este de Belisario Dominguez, Chiapas
(Figura 27). Este segmento presenta una foliacién subvertical que buza preferencialmente al norte,
con lineaciones oblicuas.

Este apartado se centra en el andlisis de la estructura, microestructura y cinematica del SZCTE a
partir de cartografia geoldgica, analisis estructural y andlisis microestructural con microscopia dptica
y un analisis de la orientacidn preferencial cristalografica del cuarzo (OPC) realizado a partir de
muestras colectadas en tres zonas (Figura 27). En el marco geoldgico se describe la estructura y las
unidades formadas previas al Mioceno y en el siguiente apartado se muestran las estructuras de

deformacién quebradiza desarrolladas posteriores al Mioceno tardio.
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Figura 27. El sistema Tonald-Escuintla comprende dos grandes estructuras la zona de cizalla de Tonald y la zona de cizalla de Escuintla. En el mapa de la izquierda se presenta el mapa regional del drea basado en una recopilacion documental y observaciones de
campo. Los rectdngulos negros muestran las tres dreas en donde se realizo la cartografia a semidetalle. A la derecha se presentan dos diagramas de polo que representan la orientacion promedio de la foliacion milonitica de las zonas de cizalla de Tonald y Escuintla

y dos estereogramas que indican la orientacidn de las lineaciones por extension de ambas estructuras.
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3.2.2. Estructuras desarrolladas durante el Mioceno tardio en la SPCC

Los plutones de la Suite Plutdnica de la Costa de Chiapas (SPCC), descritos detalladamente en el en
el apartado previo, contienen la mayor parte del SZCTE y ambos, la estructura y los plutones, se
encuentran temporal y espacialmente asociados (Molina-Garza et al., 2015). De manera regional, el
segmento Tonala (ZCT) consiste en bloques kilométricos con poca o nula deformacién bordeados
por zonas de cizalla de geometria anastomosada a rectilinea en donde se localiza la deformaciéon y
desplazamiento relativo entre bloques (figuras 29 y 30). En cambio, en el segmento Escuintla (ZCE)
la deformacidén se concentra en una franja discreta, lineal y angosta donde la deformacién disminuye

hacia los bordes (Figura 31).

Entre los bloques con poca o nula deformacién y las zonas mas deformadas se observa un gradiente
de deformacién que incrementa hacia el frente de montaia al SE (Figura 28). Dicho gradiente es
evidente por variaciones estructurales, texturales y mineralégicas, y el estudio detallado de rocas
con distintos grados de deformacion permite dilucidar los mecanismos de deformacién y los
procesos asociados con la nucleacién y evolucidn de ambas zonas de cizalla. A continuacidn, se
describe una seccién que muestra un gradiente de deformacidn que sintetiza las variaciones en la

deformacién en secciones al NW, centro y SE del SZCTE (Figuras 29, 30y 31).

3.2.3. Estructuras a mesoescala de la SPCC asociadas con un régimen ductil

A mesoescala, la estructura mas prominente es la foliacion, la cual varia en su espaciamiento y
textura a lo largo y ancho de la zona de cizalla. Considerando el tipo de foliacion (magmatica o por
deformacién en estado sdlido), el espaciamiento de los dominios de clivaje, y el grado de
milonitizacion, se distinguieron cinco dominios: 1) granitoides sin deformacidn; 2) granitoides con
foliacién magmatica y deformacion incipiente; 3) protomilonita augegneiss y protomilionita con
dominios de flujo cataclastico; 4) milonita; y 5) milonita con bandas de ultramilonita. Enseguida se
describen las caracteristicas de cada dominio.

1) Granitoides sin deformacién

Los plutones sin deformacion presentan enclaves maficos de algunas decenas de centimetros y con
razones axiales de 1 a 2.5. Los enclaves son melanocraticos y de grano fino (Figura 32a). Asi mismo,
se observan diques apliticos y pegmatiticos de 1 a 20 cm de espesor de orientacién N30°W, N30°E,
N-Sy E-W. En muestra de mano los plutones tienen una textura faneritica equigranular conformada

por cristales de plagioclasa > cuarzo > feldespato > biotita + anfibol + titanita + titanomagnetita.
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Ultramilonita Milonita Granito foliado Anfibolita

Seccion D-D’

Figura 28. Segmento de la seccion D-D’ con fotografias en donde se muestran las rocas que afloran a lo largo
del gradiente de deformacion (izquierda) y una fotografia de la unidad Anfibolita Coapa (derecha).

2) Granitoides con foliacion magmatica y con foliacidn incipiente

La mayoria de los plutones sin deformacidn evidente muestran una foliacién magmatica subparalela
a la foliacion de las zonas de cizalla. Dicha foliacion esta marcada por una orientacién preferencial
de los cristales de anfibol y plagioclasa. Los ejes mayores de los enclaves maficos son paralelos a la
foliacién magmatica (Figura 32b). Por otra parte, en las zonas aledafias a la zona de cizalla, se
desarrolla una foliacién incipiente definida por dominios de clivaje espaciado, discontinuo y de
geometria anastomosada. Estos dominios acumulan micas, éxidos y minerales de grano muy fino, y
bordean porfidoclastos de plagioclasa de grano grueso (Figura 32c). Dentro de ellos se observa una

trama de tipo S-C poco desarrollada.
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3) Dominio de protomilonita

El dominio de protomilonita corresponde con zonas en donde la matriz representa entre el 10 y el
50% del volumen total de la roca y volumétricamente comprende la mayor parte del SZCTE. En este
dominio las rocas presentan tres tipos de textura: a) cuando el protolito estd dominado por cuarzo
la protomilonita presenta una foliacion anastomosada y espaciada entre 2 y 3 mm, la cual estd
definida por dominios de biotita con sigmoides formados por agregados de cuarzo y pequefios
porfidoclastos alargados de plagioclasa, (Figura 32e); b) cuando el protolito presenta abundantes
cristales de plagioclasa y feldespato, la protomilonita presenta una textura de augengneiss, con
porfidoclastos de plagioclasa de hasta 1 cm de didmetro y de geometria sigmoidal (Figura 32f); y c)
en dominios con un protolito formado por abundante plagioclasa, los cristales de plagioclasa
presentan fracturamiento intenso y flujo cataclastico (Figura 32d). De manera general, los tres tipos
de protomilonita se caracterizan por presentar una foliacion milonitica, espaciada y anastomosada
marcada por agregados de cuarzo, mica y oxidos. Los agregados de cuarzo y biotita se encuentran
estirados formando lineaciones sobre los planos de foliacion. La foliacién bordea a cristales de
plagioclasa de grano grueso formando porfidoclastos de tipo o (Figura 33a). La foliacién principal
presenta una trama S-C y bandas de cizalla sintéticas C’ incipientes. De acuerdo con su trama, las
rocas del segmento Tonald se clasifican como tectonitas tipo L-S, mientras que en el segmento

Escuintla son tectonitas tipo S-L.

4) Dominio de milonita

Los dominios de milonita incluyen a rocas deformadas en donde el volumen de matriz va del 50 al
90%. Las porciones del SZCTE que corresponden con este dominio se encuentran aledafios o dentro
de los nucleos o zonas de mayor deformacion localizada cerca del frente de montafia al SE. A
mesoescala, este dominio presenta una foliacién continua, de grano medio y de geometria
anastomosada a plano-paralela con lineaciones de agregados. La foliacidn bordea porfidoclastos de
plagioclasa de geometria o y 6. En este dominio se observan bandas de cizalla C' dominantes
respecto a la foliacién oblicua S. Otro rasgo tipico de este dominio es la presencia de vetas de cuarzo
paralelas y a 45° con respecto a la foliacidn principal. Los diques de aplita y la foliacién forman
pliegues similares de algunos centimetros con planos axiales orientados a 30° con respecto a la
foliacién principal (Figura 33b). De acuerdo con la trama que desarrollan, se consideran tectonitas
L-S aquellas que componen al segmento Tonala, mientras que, las que conforman al segmento

Escuitla son tectonitas S-L.
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5) Dominio de milonita con bandas de ultramilonita

Las zonas de mayor deformacién localizada consisten de una intercalacién de bandas de milonita,
protomilonita y ultramilonita en varias proporciones que forman patrones irregulares a sigmoidales
entre si (Figura 32h). Debido al alto contraste reoldgico entre las diferentes bandas, este dominio
presenta pliegues isoclinales con planos axiales subparalelos a la foliacion. Asi mismo, presenta una
foliacion milonitica penetrativa, de grano fino a grueso, con lineacién por extensién, porfidoclastos
de plagioclasa mas finos que en los dominios anteriores, y bandas de cizalla C’, dominantemente.
Tanto en el segmento Tonald como en el segmento Escuintla, estos dominios presentan una trama

de tectonita S-L.
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Figura 32. Fotografias de afloramiento que muestran las texturas de distintos dominios estructurales a lo largo
del SZCTE, asociados a distintos grados y estilos de deformacion.
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3.2.4. Microestructura a lo largo del gradiente de deformacion del SZCTE

Se seleccionaron diez muestras correspondientes con cuatro dominios estructurales definidos a
partir del grado y estilo de deformacién, de las cuales: las muestras PI-2 y ES-3 corresponden con el
dominio de granitoide foliado, las muestras TO-2, PI-3, ES-1 y ES-4 corresponden con el dominio de
protomilonta, las muestras TO-1y ES-2 corresponden con el dominio de milonita y las muestras PI-
1y PI-4 corresponden con el dominio de ultramilonita. A continuaciéon, se describen los rasgos

microestructurales que tienen en comun las muestras que corresponden con los distintos dominios

estructurales.
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Figura 33. Fotografias y fotomicrografias de algunas de las estructuras y microestructuras presentes
en las rocas deformadas correspondientes con el SZCTE. Las figuras corresponden con las siguientes
estructuras: A) foliacion milonitica bordeando a porfidoclastos de plagioclasa en protomilonita; B)
vetas de cuarzo plegadas con planos axiales inclinados 30° con respecto a la foliacion, C) foliacion
milonitica a microescala bordeando porfidoclastos de plagioclasa y con bandas de cizalla C’; D)
porfidoclastos de plagioclasa con tres nucleos unidos en un mismo manto, formando una estructura
de pinch and swell; E), F) y G) diferentes texturas que presenta el cuarzo asociados con distintos
mecanismos de deformacion: rotacion de subgranos (e), migracién de borde de grano de alta
temperatura (f) y cuarzo tablero de ajedrez (g).

1) Dominio de granitoide con foliacion incipiente

Las rocas correspondientes con este dominio muestran una foliacién espaciada, discontinua y
anastomosada definida por dominios de cuarzo, biotita y clorita, los cuales bordean a cristales
subhedrales de plagioclasa, anfibol, ortopiroxeno y titanita de grano grueso. Los cristales de
plagioclasa presentan maclado mecdanico y nucleaciéon de pequefios subgranos en sus bordes,
asociados con migracion lobular de borde de grano (Figura 33c y 34c). Asi mismo, los cristales de
mayor tamano se encuentran inclinados por rotacion de cuerpo rigido. El cuarzo presenta textura
de tablero de ajedrez (Figura 33g), asi como migracién de borde de grano formando I6bulos grandes
en comparacién con el tamafio promedio de los cristales, similar a lo descrito por Stipp et al. (2002)
como migracion de borde de grano de alta temperatura (Figura 33f). Dichos cristales no presentan

orientacién preferencial cristalografica (Figura 34d). Los cristales de biotita se acumulan en zonas

de baja presién formando mantos alrededor de plagioclasa (Figura 34b).
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Figura 34. Fotomicrografias que corresponden rocas graniticas con poca o nula deformacion. A)
Fotografia en nicoles cruzados en donde se aprecia la textura faneritica y equigranular del protolito
compuesto por cristales de plagioclasa, cuarzo, anfibol y biotita; B) textura de un granito foliado, se
observan cristales de plagioclasa con fracturamiento y maclado mecdnico, dominios de filonita
compuestos de biotita y clorita; C) cristales de plagioclasa con desarrollo de subgranos en los bordes;
y D) mapa microestructural realizado con EBSD, en gris se muestra un mapa de contraste de bandas
de las diferentes fases minerales que integran la roca y en colores se muestra el cuarzo, el color
representa el eje cristalogrdfico alineado con el eje IPF Z de la adquisicion de datos, es decir, de un
eje que es perpendicular a la pdgina, en este caso no se observa una OPC.

b) Dominio de protomilonita

Las rocas que conforman a este dominio presentan una foliacion anastomosada marcada por
dominios de filonita y agregados de cuarzo, los cuales bordean a porfidoclastos de plagioclasa,
feldespato y titanita (Figura 35a y b). Los dominios de filonita estdn compuestos por cristales de
biotita y clorita paralelos entre si y formando geometrias sigmoidales. Por otra parte, los agregados
de cuarzo se encuentran formados por cristales de geometria elongada y listones de cuarzo, similar
a lo reportado por Stipp et al. (2002) como recristalizacion por rotacién de subgranos (Figura 33e).
Alrededor de los porfidoclastos hay nucleacién de pequefios granos producidos por migracion de
borde de grano. Dichos agregados, presentan una foliacion oblicua a la foliacidon principal.
Finalmente, los porfidoclastos de plagioclasa presentan maclado mecanico, extincidon ondulante y
fracturamiento. Asi mismo, hay estructuras de manto y nucleo, con el manto esta formado por

cristales de plagioclasa recristalizados, agregados de cuarzo, biotita, clorita y epidota (Figura 35a).

c) Dominio de milonita

Este dominio presenta una matriz con foliacién continua con dominios de filonita, agregados de
cuarzo recristalizado y bandas de epidota. La foliacion rodea porfidoclastos de plagioclasa,
hornblenda, feldespato y titanita, desarrollando una geometria anastomosada y micropliegues
alrededor de los porfidoclastos (Figura 35c). Los dominios de filonita estan formados por biotita,
clorita y mica blanca y algunos cristales de peces de mica con geometria sigmoidal. Los agregados
de cuarzo estan compuestos por cristales equidimensionales y de geometria elongada formando
una foliacion oblicua “S”, oblicua a la foliacidn principal (Figura 33d). Dichos cristales presentan un
tamanfio de grano menor que en el dominio de protomilonita. De acuerdo con las caracteristicas del
cuarzo recristalizado, los agregados son similares a lo descrito por Stipp et al. (2002) como rotacidn
de subgranos. Por otra parte, los cristales de plagioclasa presentan rotacién de cuerpo rigido,
maclado mecanico, extincién ondulante y fracturamiento (Figura 35C). Los porfidoclastos presentan

estructuras de manto-ntcleo de geometria sigmoidal de cinematica sinistral. El nlcleo consiste en

67



un cristal redondeado de plagioclasa, mientras que el manto contiene pequefios cristales de cuarzo,
mica blanca, biotita, epidota y plagioclasa. Los mantos de los porfidoclastos se unen formando
estructuras de pinch and swell (Figura 33d). La foliacién principal esta discolacada por bandas de
cizalla C'. Cabe mencionar que a meso y microescala, se observa un contraste reolégico mayor entre
el cuarzo y la plagioclasa en el segmento Escuintla que en el segmento Tonald, es decir, que en las
milonitas de la ZCE la plagiolasa presenta mayor fracturamiento y maclado y el cuarzo recristalizado
presenta un menor tamafio de grano con respecto a las milonitas de la ZCT, lo cual podria deberse

a temperaturas menores de la deformacion.

d) Dominio de ultramilonita
Las rocas que corresponden con el dominio de ultramilonita presentan una matriz con foliacion
continua y anastomosada a plano-paralela, la cual bordea a porfidoclastos de plagioclasa, titanita,
epidota y anfibol (Figura 35 e). La matriz consiste de una mezcla de cristales de cuarzo rutilado y
plagioclasa con un tamafo de grano homogéneo, intercalados con cristales mas pequefios de
biotita, clorita y mica blanca. Los granos de cuarzo y plagioclasa en la matriz tienen forma alargada
y geometria romboidal a rectangular con los ejes largos paralelos a la foliacion. El cuarzo presenta
rotacion de subgranos, en concordancia a lo descrito por Stipp et al. (2002) para estos dominios. El
cuarzo tiene una orientacion preferencial cristalografica mas cadtica que los dominios de milonitay
protomilonita. Por otra parte, los porfidoclastos de plagioclasa son practicamente paralelos a la
foliacién milonitica y tienen maclado mecanico, extincién ondulante, migracion lobular de borde de
grano y fracturas rellenas de cuarzo. Los porfidoclastos presentan estructuras de manto—nucleo de
geometria sigmoidal y de cinemdtica preferentemente sinistral. Los mantos de los porfidoclastos
tienen granos de plagioclasa, cuarzo, feldespato, mica blanca y epidota de granulometria
homogénea. La foliacidén principal esta desplazada por bandas de cizalla sintéticas C' y en menor

medida, por bandas de cizalla S.
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Figura 35. A, C, y E fotografias con luz polarizada en nicoles cruzados, de las muestras PI-3 (dominio de

protomilonita), ES-2 (dominio de milonita) y PI-1 (dominio de ultramilonita), respectivamente. B, D, y F, mapas
microestructurales obtenidos con EBSD, donde se muestra en colores el eje cristalogrdfico paralelo al eje IPF Z, con la
adquisicion de datos como se muestra en la simbologia. B, D, y F se corresponden con muestras PI-3, ES-2 y PI-1,
respectivamente.




3.2.5. Orientacion preferencial cristalografica del cuarzo

Los mecanismos de deformacién cristal-plastica incluyen arrastre de dislocaciones, migracién de
borde de grano, arrastre por difusién y deslizamiento de borde de grano. El arrastre de dislocaciones
ocurre en una direcciény a lo largo de un plano especifico conocido como sistema de deslizamiento.
Los sistemas de deslizamiento estdn asociados a la energia elastica almacenada, la deformacion
permanente acumulada y la temperatura de la deformacién. La técnica de EBSD permite conocer la
orientacion preferencial cristalografica (OPC) del cuarzo en rocas deformadas para posteriormente

interpretar la orientacion de los sistemas de deslizamiento activos durante la deformacion.

Granito foliado  Protomilonita Milonita Ultramilonita

0001} o001} {0001}

oPC Sistema de Sistema de Sistema de Sistema de Sistema de
aleatorio deslizamiento deslizamiento deslizamiento  deslizamiento deslizamiento
basal y rémbico  rémbicoy rémbico y prismatico <a> prismatico [a]
prisméatico <a> prismatico <a> + arrastre por difusién + arrastre por difusién

Figura 36. Diagramas de polo del hemisferio superior en donde se proyecta la orientacion del eje <c>
del cuarzo en distintos dominios estructurales, lo cual permite visualizar la activacion de distintos
sistemas de deslizamiento indicados en la seccion a diferentes grados de deformacion.

A lo largo del gradiente de deformacion del SZCTE, se observan distintos patrones en los diagramas
de polo que representan la OPC del cuarzo en los diferentes dominios estructurales como se
describe a continuacién (Figura 36). En el granito foliado se observa un arreglo aleatorio y no hay
una OPC, en la interfaz entre este dominio y el de protomilonita, se observa un ligero desarrollo de
OPC en dos sistemas: uno de deslizamiento basal (0001) <1120> y uno de deslizamiento rémbico
(1011) <1120>. Por otra parte, en el dominio de protomilonita hay dos sistemas de deslizamiento:

uno principal de tipo rémbico (1011) <1120> y uno subordinado de tipo prismatico paralelo al eje
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<a> (1010) <1120>. El dominio de milonita presenta un sistema de deslizamiento prismatico
paralelo al eje <a> (1010) <1120> con un sistema rémbico (1011) <112 0> subordinado. Y
finalmente, en el dominio de ultramilonita el sistema de deslizamiento varia en las dos muestras
analizadas: para la muestra PI-1 el sistema de deslizamiento es prismatico paralelo al eje <a> (1010)
<1120>, mientras que en la muestra PI-4 el sistema de deslizamiento es prismatico paralelo al eje
<c>(1010) [0001].
3.2.6. Evolucidn del tamaiio del cuarzo y la plagioclasa a medida que
incrementa la deformacion y estimacion de la paleopiezometria

Dentro de la mayoria de las zonas de cizalla, existe una disminucidn del tamafio de grano a medida
que incrementa la deformacidn. Una de las implicaciones de la reduccién del tamafio de grano es
gue el tamafo promedio del cuarzo recristalizado esta directamente relacionado con los esfuerzos
diferenciales asociados al flujo dentro de una zona de cizalla: a menor tamafio de grano los esfuerzos
diferenciales aumentan y viceversa (Twiss, 1977; Stipp y Tullis, 2003). Por otra parte, la activacién
de los mecanismos de deformacién de arrastre por difusidn y deslizamiento de borde de grano son
favorecidos por el aumento de temperatura y por la reduccién y homogeneizacién del tamafio de
grano de las fases que componen el sistema (Oliot et al., 2014). Por esta razdén, se realizé una
estimacion del tamafio promedio del cuarzo recristalizado, del tamafo promedio de la plagioclasa
y de los porfidoclastos de plagioclasa a partir de la informacion obtenida de los andlisis de EBSD

como se reporta en la Tabla 4.

Tabla 4. Tamafio promedio de grano del cuarzo recristalizado, tamafio promedio de la plagioclasa y rango
de tamario de los porfidoclastos de plagioclasa. Se presenta una estimacion del esfuerzo de flujo a partir de
la ecuacién propuesta por Stipp y Tullis (2003) para los regimenes Il y Il de deformacidn por recristalizacion
dindmica.

Dominio Granito foliado Protomilonita Milonita Ultramilonita
estructural

Tamaiio promedio Ton.:36+9 um Ton.: 28 £15 um Ton.: 24 £5 um 23+ 6 um

de grano del Esc.:50+£ 12 um Esc.:36 £ 21 um Esc.: 25+ 5 um

cuarzo

recristalizado

Tamaio promedio  Ton.: 112 um Ton.: 65 um Ton.: 46 um 45 um

de la plagioclasa Esc.: 170 um Esc.: 75 um Esc.: 40 um

Tamaio de grano Ton.: 65-2490 um Ton.: 165-2479 Ton.: 130-1654 um 120-1194 pm
de porfidoclastos Esc.: 240-2634 um Esc.: 140-1390 um

de plagioclasa um Esc.: 215-2077 um

Esfuerzo de flujo Ton.: 38 £ 9 MPa Ton.: 50+ 12 MPa Ton.: 54 + 8 MPa 52+ 13 MPa

Esc.: 30 + 3 MPa Esc.: 38 £ 12 MPa Esc.: 53+ 7 MPa
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Por una parte, se observé que el tamafio promedio del cuarzo recristalizado disminuye de ~36 um
(para Tonald) y 50 um (para Escuintla) en el granito foliado hasta ~23 um en el dominio de
ultramilonita. Por otra parte, el tamafio promedio de los cristales de plagioclasa varia de ~112 um
(Tonald) y 170 um (Escuintla) en las rocas menos deformadas, hasta ~45 um en el dominio de
ultramilonita. Asi mismo, el tamafio de los porfidoclastos de plagioclasa disminuye desde 165-2634
pum en las rocas menos deformadas, hasta 120-1194 um en las rocas mas deformadas. De manera
general se observa que los granos de cuarzo y plagioclasa disminuyen su tamafio de grano de
manera significativa hasta alcanzar un tamano de grano similar en el dominio de milonita, el cual se

mantiene en el dominio de ultramilonita.

Finalmente, de acuerdo con la ecuacién propuesta por Stipp y Tullis (2003), el esfuerzo de flujo (o)
aumenta a medida que disminuye el tamafio de grano (D) como se muestra en las ecuaciones 1y 2,
por lo cual, los dominios de grano fino favorecen la localizacion de la deformacién. Las ecuaciones
son diferentes dependiendo de si la deformacidn del cuarzo ocurre por bulgging (1) o por rotacién

de subgranos y migracion del borde de grano de alta temperatura (2).

(1) D(um) = 780 (MPa)~ 6!
(2) D(um) = 36310 (MPa)~ 126

Para cada dominio estructural, el esfuerzo de flujo varia en los siguientes rangos: 27-62 MPa para
los dominios de granito foliado y protomilonita y 39-65 MPa para los dominios de milonita y
ultramilonita (Figura 37). Aparentemente, el esfuerzo de flujo estimado fue mayor para el segmento
Tonald que para el de Escuintla, aunque parecen ser similares dentro del error, por lo cual quizas se

necesiten mas mediciones.
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Figura 37. Estimacion del esfuerzo de flujo a partir de la ecuacién de Stipp y Tullis (2003).

3.2.7. Numero de vorticidad cinematica

Para conocer el grado de co-axialidad de la deformacion en los distintos dominios estructurales y
comparar ambas zonas de cizalla, se realizd un analisis del nUmero de vorticidad cinematica a partir
del dngulo maximo que forman las bandas de cizalla sintéticas C' con respecto a la foliacidn
milonitica, el cual se considera la bisectriz del angulo agudo entre las apofisis de flujo. A
continuacion, se describen los resultados obtenidos de este analisis, los cuales se resumen en la
Tabla 5.

En una muestra del dominio de granito deformado el Wm es de 0.64 en el segmento Tonal3,
mientras que para el segmento Escuintla Wm es de 0.77. Por otra parte, para el dominio de
protomilonita, Wm varia entre 0.79 y 0.83 en el segmento Tonala, mientras que en el segmento
Escuintla Wm varia entre 0.44 y 0.52. Asi mismo, para el dominio de milonita Wm tiene un valor de
0.69 para el segmento Tonala y un valor de 0.84 para el segmento Escuintla. Finalmente, para el
dominio de ultramilonita el valor de Wm varia entre 0.84 y 0.88 en el segmento Tonald mientras
gue para el segmento Escuintla no se obtuvieron estimaciones en este domino debido a que no se

observaron bandas de cizalla C’ claras.

Tabla 5. Numero de vorticidad cinemdtica a partir del dngulo mdximo de las bandas de cizalla C'

Rumbo de la
Muestra  foliacion C'(°) Wk-Wm Litologia Tectonita
Zona de Cizalla de Tonala
PI-2 N35°W 25 0.64 Granito foliado L-S
TO-2 N40°W 19 0.79 Protomilonita L
PI-3 N45°W 17 0.83 Protomilonita L-S
TO-1 N30°W 23 0.69 Milonita L-S
PI-1 N40°W 16 0.84 Ultramilonita S-L
PI-4 N15°W 14 0.88 Ultramilonita S-L
Zona de Cizalla de Escuintla
ES-3 N60°W 20 0.77 Granito foliado S-L
ES-4 N35W 29 0.53 Protomilonita S-L
ES-1 N70W 32 0.44 Protomilonita S-L
ES-2 N9OE 16 0.85 Milonita S-L

3.2.8. Variaciones quimicas a lo largo del gradiente de deformacion

De acuerdo con Goncalves et al. (2012) y Oliot et al. (2012), las zonas de cizalla ductiles se comportan

como sistemas abiertos en donde existe movilizacién o intercambio de elementos favorecida por un
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desequilibrio quimico entre las rocas mdas y menos deformadas y por la presencia de gradientes de
potencial quimico. La ganancia o pérdida de ciertos elementos en las zonas mas deformadas
favorece el desarrollo de nuevas fases minerales en sistemas isobaricos e isotérmicos, los cuales
pueden jugar un rol importante en la localizacion de la deformacidn. Por esta razdn, se analizé la
composicion quimica de tres muestras a lo largo de un gradiente de deformaciéon de ~150 m,
representado por las muestras PI-2 (granito foliado), PI-9 (milonita) y PI-1 (ultramilonita). En general,
se observa un enriquecimiento de Mg, Fe, P, Mn, Tiy Ca, mientras que hay un empobrecimiento en
K, Siy Na en las rocas mas deformadas (Tabla 6) . En el siguiente apartado se describen los cambios
en la mineralogia en el mismo gradiente de deformacidn, para discutir posteriormente el efecto de
los cambios en la quimica en la neoformacion de minerales y su implicacién en el desarrollo de la

zona de cizalla.

3.2.9. Variaciones mineraldgicas a lo largo del gradiente de deformacion

Las variaciones quimicas a lo largo del gradiente de deformacién favorecen algunas reacciones
guimicas que dan lugar a la neoformacidon de fases minerales. Por esta razdn, se realizd un analisis

cuantitativo de las fases minerales presentes en dos muestras: Pl-2 (granito foliado) y PI-1

Tabla 6. Geoquimica de elementos mayores de tres muestras a lo largo de un gradiente de deformacion en la

Componente PI-2(granito foliado) PI-9 (milonita) PI-1 (ultramilonita)

Si02 70.29 65.48 66.60
Tio2 0.3627 0.5028 0.5912
Al203 16.19 18.02 16.21
Fe203 2.217 3.367 3.876
MnO 0.0421 0.0603 0.0622
MgO 0.5877 1.072 1.855
CaO 3.193 4.479 4.182
Na20 4.531 4.864 4.113
K20 2.441 1.964 2.369
P205 0.1316 0.1890 0.1465
Suma 100 100 100

(ultramilonita), las cuales definen un gradiente de deformacion de ~150 m. En general, se observa
gue hacia las zonas con mayor deformacién se incrementa el contenido en plagioclasa rica en Ca,
mica blanca, epidota y clorita, mientras que el sistema se empobrece en fases como ortopiroxeno,
anfibol y feldespato. La mica blanca y la clorita son fases que presentan un bajo coeficiente de
friccidn interna, por lo cual su neoformacién puede favorecer la localizaciéon de la deformacidn
(Figura 38).

74



=
PI-2 PI-1

) +Plagioclasa +Mica balnca .
44%Plagioclasa . ) 52%Plagioclasa
AN 50.17% + An% en porfidoclastos +Epidota 54.6 % An
+26% Cuarzo +Clorita +27% Cuarzo
+18%Feldespato = +8%Feldespato
+Opx+Anf+Clz+Bt+ . +Clz+Anf+Bt+Apt+
Apt+Zr+Tn+Tnmg -Ortopiroxeno -Feldespato Zr+Musc

-Anfibol Tn+Tnmg

Figura 38. Se muestran las variaciones en el contenido modal de distintas fases minerales a lo largo del

gradiente de deformacion. Se puede observar

3.2.10. Cinematica del SZCTE

A partir de la observacidon y cuantificacion detallada de ocho a 15 indicadores cinematicos en 43
muestras de rocas deformadas a lo largo y ancho del SZCTE (Anexo 1), se realizé un analisis de la
cinematica de ambas zonas de cizalla. En general se consideraron cuatro indicadores cinematicos
principales: bandas de cizalla C' y la foliacién oblicua S, porfidoclastos de tipo oy §, y el diagrama
de polos de la OPC del eje <c> del cuarzo. Se considerd la cinematica dominante de cada muestray
la orientacion de la foliacién y la lineacidon. De manera general, a partir del andlisis realizado, se
obtuvo una cinematica preferentemente siniestral para del segmento Tonald, mientras que para del
segmento de cizalla Escuintla se obtuvo una cinematica preferentemente siniestral con una fuerte
componente inversa. En la Figura 39 se muestran fotos de algunos indicadores utilizados en el
analisis (Figura 39a), asi mismo, se muestra la orientacidon de algunos planos de foliacion y su
cinematica correspondiente en los mapas correspondientes con las zonas NW, centro y SE del area
de estudio (Figura 39a). Finalmente, se agrega una tabla con ejemplos de diez muestras de las cuales

se obtuvo su cinematica (Figura 39c).
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Zona
centro

Orientacion
Muestra de la muestra Indicadores cinematicos Cinematica
Bandas de cizalla SCy C', porfidoclastos tipo sigma de plagioclasa, foliacién oblicua, sigmoides
TO-1 N40°W de cuarzo, figura de polo del cuarzo lzquierda
Bandas de cizalla C’, porfidoclastos tipo sigma de plagioclasa y titanita, foliacién oblicua, figura
T0-2 N30°W de polo del cuarzo lzquierda
Dextla-Sinistral
PI-1 N45°E Bandas de cizalla SCy C’, foliacién oblicua, porfidoclastos (nicleo/manto)
Sinistral (C'), dextral (OPC
PI1-2 N40°W Fabrica SCy C' por bandas, foliacién oblicua del cuarzo)
Porfidoclastos con manto de geometria sigma, bandas de cizalla C’, figura de polo del cuarzo,
PI-3 N35°W foliacién oblicua del cuarzo Dextral-Sinistral
Pl-4 Vertical N15°E  Bandas de cizalla C', figura de polo del cuarzo, foliacién oblicua Dextral-Inversa
ES-1 N70W Bandas de cizalla C', porfidoclastos tipo sigma, figura de polo del cuarzo Sinistral
Estructuras de pinch and swell, porfidoclastos tipo sigma, bandas de cizalla C', foliacién oblicua, Sinistral (porfidoclastos)-
ES-2 N9OE porfidoclastos de titanita, figura de polo del cuarzo Dextral (OPC del cuarzo)
ES-3 N60°W Bandas de cizalla sintéticas C', porfidoclastos Sinistral
ES-4 N35W Bandas de cizalla sintéticas C', porfidoclastos, foliacion oblicua, figura de polo del cuarzo Dextral

Figura 39. Sintesis de los resultados del andlisis cinemdtico del SZCTE en donde se muestra que el segmento
Tonald estd dominado por una cinemdtica siniestral y el segmento Escuintla estd dominado por una cinemdtica
siniestral inversa.
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3.3.Estructuras de deformacidn asociadas con un régimen quebradizo: la Falla de
Tonala

Sobrepuestas a las estructuras asociadas con un régimen de deformacién ductil, se desarrollaron
estructuras que acusan deformacion quebradiza asociadas con la Falla de Tonald., las cuales fueron
agrupadas en cuatro grupos: planos de falla discretos con indicadores cinematicos, bandas de
cataclasita, vetas de clorita + epidota y fracturas. A continuacién, se presenta la orientacion de las
principales familias de cada grupo de estructuras en las zonas NW, centro y SE de la Falla de Tonala.

Fallas

En las tres zonas al NW, centro y SE de la Falla de Tonald se desarrollaron planos de falla que acusan
un cinematica normal, inversa, lateral izquierda y lateral derecha de acuerdo con estrias de fallay
fibras de clorita + epidota. De acuerdo con los analisis de fracturas y observaciones de campo se

determind la orientacion de las principales familias de fallas en cada zona.

En cuanto a las fallas de desplazamiento vertical, en las tres zonas se presentan familias de fallas
normales de orientacion: 1) N45°W en la zona NW; 2) N10°W y N50°W en el area central; y 3) N60°E
y N30°E en el drea SE. Mientras que, en las zonas NW y centro existen tres familias de fallas inversas
de orientacion E-W, N70°W y N30°E. Por otra parte, en cuanto a las fallas de desplazamiento a
rumbo, se presentan fallas de cinematica lateral derecha de orientacién: 1) N70°E, N45°W y N30°E
en la zona NW; 2) N45°W, N-S, E-W, N70°W y N45°E en el area central; y 3) E-W y N30°W en el area
SE. Finalmente, en cuanto a las fallas de cinemdtica lateral izquierda, existen distintas familias de
orientacién: 1) E-W y N30°W en drea NW; 2) E-W y N45°E en el area central; y 3) E-W y N60°W en la

zona SE.

Cataclasitas

Sobrepuestas a la foliacion milonitica, se observan zonas estrechas que presentan un clivaje de
fracturamiento intenso y bandas de algunos milimetros a algunos centi metros en donde se localiza
deformacién. Dentro de estas zonas se da una reducciéon del tamafio de grano y se observan fabricas

gue acusan cataclasis. Dichas zonas son consideradas zonas de cataclasis en este trabajo (Figura 40).

En la zona NW, las bandas de cataclasita tienen una orientacion preferencial N65°E, aunque hay

otras bandas de cataclasita en direcciéon E-W, N30°E, N30°W y N60°W. Por otra parte, en la zona
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centro, las bandas de cataclasita tienen una orientacién N70°E, N70°W y N15°E. Finalmente, en la

zona sur, las bandas de cataclasita se agruparon en tres familias en direccion N60°W, E-W y N60°E.

C
Zona NW Zona SE
E-W N70°W
N30°E : N15°E
. N3oow ‘\\\'a,,u_,,/-—// \\\_77»1MI»//,/’/
Cataclasita N60°W  (Cataclasita Cataclasita
N=20 N=16 N=13

Figura 40. A) Banda de cataclasita a escala de afloramiento, B) zona de flujo catacldstico en Idmina delgada,
C) orientacion de las bandas de cataclasita en las zonas NW, centro y SE de la Falla de Tonald.

Fracturas

De manera subordinada a las fallas y zonas de cataclasis, una gran cantidad de fracturas afectan
todas las unidades (Figura 41), sin embargo, raramente es posible definir su consistencia cinematica
con las fallas mayores. El andlisis conjunto y estadistico de fracturas permite reconocer la
orientacion de los sistemas principales de fracturamiento y su relacién con estructuras mayores
descritas previamente. De manera general, en la porcién NW las familias principales de fracturas
tienen una orientacion: N45°E, E-W, N45°W, N-S, N70°E y N70°W (Figura 42a). Por otra parte, las

principales familias de fracturas reconocidas en el sector central presentan una orientacion: N45°W,
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N45°E, E-W, N-S, N30°E, N60°E y N70°W (Figura 42b). Finalmente, las principales familias de
fracturas que afectan las rocas que corresponden con el sector SW presentan una orientacién: E-W,

N-S, N45°E, N30°E, N60°E, N30°W y N60°W (Figura 42c).

Figura 41. Fracturas de bajo dngulo formadas en las rocas graniticas correspondientes a la SPCC en el rio

Zanatenco al este de la ciudad de Tonald, Chiapas.

Vetas clorita y epidota

Alo largo de la Falla de Tonal3, se observan una serie de vetas de < 1 cm a 45 cm de espesor rellenas
por clorita, epidota, cuarzo y sulfuros, las cuales afectan principalmente a las rocas miocénicas de la
SPCC. Las vetas tienen una orientacion preferencial N45°W, y adicionalmente, se organizan en

direccién N70°W, N30°E y N70°E (Figura 43).
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Figura 42. 1) Ejemplo de fracturas formadas sobre rocas correspondientes con el Batolito pérmico del Macizo
de Chiapas; 2) Orientacion de las fracturas en las porciones NW, centro y SE del SZCTE.

NP
C | N

Vetas de clorita + epidota
N=19
N70°W
N45°W
N30°E
N70°E

Figura 43. Vetas de clorita y epidota de ~30 cm de espesor, cerca de Huixtla, Chiapas.
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4. Discusion

4.1. Modelo de evolucion de la estructura
Gradiente de deformacion

A partir de las observaciones de la deformacién a macro, meso y microescala, asi como la estimacién
de algunos parametros cuantitativos de la deformacién, en conjunto con el andlisis de la geoquimica
de elementos mayores y la mineralogia, se propone un modelo de evolucién geolégica para el
desarrollo del SZCTE. De acuerdo con las edades de deformacién obtenidas por Molina-Garza et al.
(2005) de Ar-Ar en biotita recristalizada y edades de cristalizacion de U-Pb en zircén, tanto el
magmatismo como la deformacién en estado sdélido ocurrieron de forma simultanea, por lo cual, en

el modelo se tomd en cuenta el traslape de ambos fendmenos.

Recordemos que tanto la ZCT como la ZCE presentan zonas con poca deformacion (dominios de
granito y granito foliado) y zonas altamente deformadas (dominios de ultramilonita), entre ambas
zonas se observan gradientes a lo largo de los cuales aumenta la deformacién. La componente de
cizalla simple varia entre 45% (dominio de granito foliado) hasta 68.5% (dominio de ultramilonita;
Tabla 5), lo cual indica un aumento en la componente de cizalla simple a medida que incrementa la

deformacion.

A partir de las observaciones microestructurales, la OPC del cuarzo y la estimacion de la evolucion
del tamafio de grano, se interpretaron los mecanismos de deformacidn asociados a cada dominio
estructural. En el dominio de granito foliado el cuarzo se deforma por migracién de borde de grano
de alta temperatura lo cual desarrollé una ligera orientacion preferencial cristalografica de esta fase,
mientras que la plagioclasa se deforma por migracion lobular de borde de grano y maclado

mecanico.

A medida que incrementa la deformacién, se puede observar en los dominios de protomilonita y
milonita que el cuarzo acumula deformacién permanente por rotacién de subgranos, lo cual es
evidenciado por el desarrollo de agregados policristalinos de granos elongados de cuarzo y una
orientacién preferencial cristalografica que acusa un sistema de deslizamiento de tipo prismdatico
paralelo al eje <a>. Asi mismo, algunos cristales de cuarzo presentan arreglos poligonales que
evidencian migracién del area de borde de grano asociados con un proceso de recuperacién
(recovery). Por otra parte, la plagioclasa se deforma por rotacién de cuerpo rigido, fracturamiento y

maclado mecanico.
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Finalmente, en el dominio de ultramilonita, la reduccidon del tamafio de grano de ambas fases
favorece el desarrollo de cristales alargados de geometria romboidal a rectangular, lo cual se
interpreta como arrastre por difusién y deslizamiento de borde de grano, asi mismo algunos
agregados de cuarzo se deforman por rotacién de subgranos, mientras que la plagioclasa se deforma
por difusion sobre el borde de grano, maclado mecanico, migracién lobular de borde de grano y

rotacion de cuerpo rigido.

De acuerdo con los resultados obtenidos de la termobarometria, los plutones se emplazaron a
profundidades menores a 12 km (Tabla 3), por lo cual la temperatura necesaria para favorecer
deformacién por rotacién de subgranos en el cuarzo (>450°C) no fue asistida por el gradiente
geotérmico natural (~30°C/km). En cambio, la temperatura pudo deberse a adveccion por el
emplazamiento del magma y su posterior enfriamiento. El cambio en el mecanismo de deformacién
de migracion del borde de grano a rotacién de subgranos en el cuarzo, al pasar del dominio de
granito foliado al dominio de protomilonita, puede asociarse con una disminucién en la temperatura
posterior al magmatismo o una mayor distancia con respecto al centro de emisidon del magmay
favorece un aumento en la tasa de deformacién al disminuir el tamafo de grano del cuarzo
recristalizado (Stipp et al., 2002). Mientras que el cambio de mecanismo de deformacidn de rotacion
de subgranos a deslizamiento a lo largo del borde de grano pudo deberse a la disminucién del
tamanfio de grano del cuarzo y la plagioclasa por recristalizacion dindmica, y a un aumento en la
circulacion de fluidos (Goncalves et al., 2014) Oliot et al., 2014). A partir de las evidencias descritas
en este apartado, a continuacion, se proponen los pasos que pudo haber seguido la evolucién del

SZCTE.

De manera general, se observa que al aumentar la deformacion el eje <c> del cuarzo tiende a
orientarse perpendicular a la lineacién y paralelo a la foliacién, favoreciendo un sistema de
deslizamiento prismatico paralelo al eje <a> del cuarzo. Este sistema de deslizamiento suele
activarse a condiciones de temperatura media a alta (450°-550°C) correspondiente con la transicién
entre facies de esquistos verdes y facies de anfibolita (Passchier y Trouw, 2005). Sin embargo, otros
factores como la presién de confinamiento, el contenido de H,O, la distorsion finita acumulada y la

tasa de deformacidn pueden haber favorecido la activacién de este sistema de deslizamiento.

Asi mismo, al aumentar la deformacién incrementan la relacion matriz/porfidoclastos, el porcentaje
en peso de elementos inméviles (TiO,, FeO, MgO, CaO, MnO y P,0s; Tabla 6) y el contenido modal

de clorita, mica blanca, epidota y plagioclasa (Figura 38). Por otra parte, a medida que aumenta la
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deformacién, disminuye el contenido de porfidoclastos, el porcentaje en peso de SiO3, K0 y Na,O
(Tabla 6), el contenido modal de ortopiroxeno, anfibol y feldespato (Figura 41), asi como el tamafio
de grano del cuarzo recristalizado y la plagioclasa (Tabla 4). Asociado con la disminucién del tamafio
de grano del cuarzo, se calculd el esfuerzo de flujo dentro de la zona de cizalla y se determiné que
hacia los dominios de mayor deformacién incrementan los esfuerzos diferenciales durante la
deformacién (Figura 38), lo cual refleja un incremento en la tasa de deformacidn de la zona de cizalla

(Stipp y Tullis, 2003).

Deformacion previa al emplazamiento del magmatismo miocénico

A continuacidn, se destacan algunos de los rasgos estructurales de las unidades previas al Mioceno
y se discute si éstas fueron deformadas antes, durante o después de la actividad del SZCTE y su rol

en el emplazamiento de los plutones miocénicos y/o en la localizacién de la deformacion.

A escala regional, a lo largo de la planicie costera de Chiapas afloran unidades metasedimentarias y
unidades metaigneas, las cuales son unidades pre-pérmicas (Weber et al., 2018), rocas ultramaficas
parcialmente serpentinizadas de edad desconocida, rocas metaigneas correspondientes con el
batolito pérmico que amalgama al complejo igneo y metamdérfico macizo de Chiapas (MC) (Schaaf
et al., 2002; Weber et al., 2007), asi como a rocas metavolcdnicas de edad supuestamente jurasica
(Molina-Garza et al., 2020). En conjunto, estas unidades encajonan a las rocas igneas

correspondientes con la Suite Plutdnica de la costa de Chiapas (SPCC).

Se puede observar que la distribucion espacial de los plutones de la SPCC se encuentra
estrechamente restringida a la margen sureste del macizo de Chiapas al igual que las unidades
metasedimentarias y metaigneas de edad previa y posterior al Pérmico. Mientras que la porcidn
noroeste, estd conformada dominantemente por ortogneisses de edad pérmica (Figura 7). En la
margen SE, los plutones de la SPCC presentan una foliaciéon milonitica bien desarrollada subparalela
a los lentes de las rocas encajonantes, con las cuales seinterdigita (figuras 29, 30y 31). En cuanto a
su orientacidn, los ortogneisses pérmicos del macizo de Chiapas presentan un bandeamiento
gnéisico de orientacidon N-S, mientras que el resto de las unidades igneas y metamoérficas tienen una
foliacién subparalela a las zonas de cizalla de Tonald (N30°W) y de Escuintla (N50°W) (figuras 10, 14
y 16). Asi mismo, estas unidades, muestran porfidoclastos de tipo o y 6, cuya cinematica es

consistente con la del SZCTE.

A partir de estas observaciones, se interpreta que las unidades metaigneas y metasedimentarias

gue presentan edades previas y posteriores al Pérmico, pero previas al Miocéno tardio, habian
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desarrollado previamente una foliacion que fungié como una anisotropia planar que facilité la
localizacién del magmatismo en una franja delgada de entre 1y 7 km (figuras 29, 30 y 31, 44A).
Debido a la falta de informacidn geomcronoldgica, se desconoce la edad de deformacidn de estas
unidades, sin embargo, el paralelismo entre la foliaciéon de estas unidades y la del SZCTE, asi como
la consistencia cinematica entre los porfidoclastos podria indicar que la foliacion se reactivé durante
el desarrollo del SZCTE en el Mioceno tardio. Sin embargo, es necesario obtener informacion
geocronoldgica nueva sobre estas unidades con criterios microestructurales con el fin de constrefiir

mejor su rol en el desarrollo del SZCTE.

Magmatismo y estructuras asociadas

Durante el Mioceno, las unidades metamarficas que componen al ensamble del macizo de Chiapas
fueron atravesadas por una serie de plutones correspondientes con la Suite Pluténica de la costa de
Chiapas (Molina-Garza et al., 2015). Los plutones presentan una gran variabilidad petrolégica y
composicional que va de gabro a granito, aunque la mayor parte corresponden con tonalita, cuarzo
diorita y granodiorita (Tabla 1 y Figura 24). La paragénesis de dichos plutones incluye plagioclasa,
cuarzo, feldespato potasico, biotita, anfibol, titanita, titanomagnetita, apatito y zircén, aunque
algunas muestras contienen orto y clinopiroxeno. Dichos plutones pertenecen al campo de los
magmas sub-alcalinos y presentan una tendencia calci-alcalina y calci-alcalina de alto potasio por lo
gue se han asociado con magmas emplazados en un arco (Figura 24; Winter, 2013). Asi mismo, su
contenido en Al indica que las rocas corresponden con magmas metaluminosos a peraluminosos, lo
cual puede estar influenciado por cristalizacién fraccionada, asimilacion cortical o mezcla de

magmas.

A escala de afloramiento, las rocas presentan una textura faneritica con algunos dominios de textura
porfidica con megacristales. Ademas, las rocas se encuentran atravesadas por diques apliticos y
enclaves maficos de grano fino a medio. En la porcién que corresponde con la ZCT, los enclaves
maficos presentan geometria elongada y se alinean con cristales de anfibol y biotita, definiendo una
foliacién magmatica subparalela a la ZCT. Por lo que se interpreta que los plutones se emplazaron
bajo el mismo campo de esfuerzos en el cual se desarrollaron la ZCT y la ZCE (figuras 44B y 44A).
Durante la formacion del reservorio magmatico los cristales y el fundido se encuentran en una
configuracién de crystal-mush (Cooper, 2017) en un estado semisélido. En este estado, los cristales
de anfibol y biotita, asi como los enclaves maficos, pudieron alinearse perpendicularmente a la

direccion de maximo acortamiento, desarrollando una foliacidn magmatica durante la cristalizacién.
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Esto se ha observado en ejemplos similares, tales como el cinturén Dom Feliciano en el sur de Brasil
(Tomassi et al., 1994), el cratén de Pilbara en Australia occidental (Pawley y Collins, 2002) y la zona

de cizalla de Rosy Finch en el oeste de Estados Unidos (Tikoff y de Saint Blanquat, 1997).

Ortogneisses pérmicos
del Complejo del
Macizo de Chiap

Unidades metaigenas y metasedimentarias
en el Complejo del Macizo de Chiapas

Emplazamiento de la Suite
pluténica de la costa de Chiapas y desarrollo
del arco volcanico en superficie

Plagioclasa
So
i % %
Cuarzo >

Figura 44. Diagramas esquemdticos que explican nuestras observaciones e interpretaciones sobre el
desarrollo del SZCTE: A) un escenario previo al emplazamiento de la SPCC en donde se desarrollé una
foliacion de las rocas metamorficas, la cual pudo fungir como una anisotropia en la corteza que
facilitd la intrusion del magma, y B) emplazamiento del arco magmadtico de la costa de Chiapas, el
cual utiliza a la foliacidn de las rocas metamarficas como una zona de debilidad en la corteza.
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Por otra parte, en dichos plutones se observé bajo el microscopio que el cuarzo presenta migracion
de borde de grano de alta temperatura, y una textura de tablero de ajedrez, asi como cristales de
plagioclasa con migracién lobular de borde de grano. Los mecanismos de deformacién del cuarzo y
la plagioclasa en estas rocas acusan deformacion en condiciones de alta temperatura (~600 °C) y
baja tasa de deformacion (Stipp et al., 2002). Por lo tanto, los plutones con poca o nula deformacidn
registran evidencias del inicio de la deformacién asociada a la zona de cizalla durante el enfriamiento

del magma (Figura 45A).

Nucleacidén

De acuerdo con Molina-Garza et al. (2015), el magmatismo y la deformacidn presentan edades
similares. De esta de esta forma, se puede establecer que, posterior al emplazamiento vy
cristalizacién de los magmas de la SPCC se desarrolld en estas rocas deformacion en estado sélido,
dando lugar a una serie de zonas de cizalla ductiles. En este apartado se discute como nuclearon
estas zonas de cizalla, es decir, a través de qué proceso o procesos se localizé la deformacion. Las
zonas de cizalla suelen iniciar a lo largo de anisotropias planares preexistentes en las rocas, por
ejemplo, planos de foliacidn. Sin embargo, las rocas graniticas no contienen grandes anisotropias
planares, por lo cual se han propuesto tres modelos para explicar la nucleacién de zonas de cizalla
en estas rocas: 1) la nucleacion dindmica sensu-stricto (Gueydan et al., 2001), 2) la nucleacién a
partir de fases débiles en arreglos anastomosados (Ingles et al., 1999; Oliot et al., 2010), y 3), la

nucleacidn a partir de rasgos heredados (fracturas, diques, microfisuras, etc).

En la nucleacidén dindmica sensu-stricto, la deformacion se localiza de forma aleatoria en una zona
paralela al esfuerzo de cizalla maximo, lo cual puede ser favorecido por la formaciéon de fases
minerales débiles (filosilicatos) (Gueydan y Leroy, 2003), o por una disminucién del tamafio de grano
(Oliot et al., 2014). A lo largo del gradiente de deformacién se observa una disminucién gradual del
tamafio de grano, marcando un cambio en el mecanismo de deformacidn de migracién de borde de
grano a rotacion de subgranos. Este cambio puede deberse a una disminucién local en la
temperatura o a un aumento en la tasa de deformacion (Stipp et al., 2002). Con esto, se plantea que
las regiones que primero se enfriaron, después de la cristalizacion, favorecieron el cambio de
mecanismo de deformacién y la consecuente disminucion del tamafio de grano del cuarzo (Figura
45a y b). La formacion de dominios de grano fino favorecid la nucleacién de zonas de cizalla al

incrementar el esfuerzo de flujo. Sin embargo, existen elementos estructurales previos a la
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deformacién que también pudieron asistir la nucleacién como diques de aplita, enclaves maficos y

la foliacién magmatica.

El modelo de nucleacidon por patrones anastomosados indica que en que al inicio de la deformacidn
se forman dominios de geometria anastomosada compuestos por fases minerales con un bajo
coeficiente de friccion interna, minerales de grano fino o pequefias gotas de fundido, los cuales
fungen como inestabilidades mecdanicas. A medida que aumenta la deformacién, estos dominios se
interconectan formando redes anastomosadas que permiten el crecimiento de la estructura (Fossen
et al., 2016 y 2017). En el SZCTE, se observd que los dominios de granito foliado y protomilonita,
presentan rasgos anastomosados compuestos por biotita, clorita y agregados de cuarzo de grano
fino (figuras 35 ay b, 47b y 49 a). Hacia los dominios mas deformados incrementa la interconexién
de los dominios anastomosados, mientras que, hacia las zonas menos deformadas, tienden a
desaparecer. Esto podriaindicar que éste fue el mecanismo que domind el avance de la deformacién
y el ensanchamiento de la estructura durante un periodo. Sin embargo, es dificil saber si estos rasgos

fueron los responsables de la nucleacién.

A) Cristalizacion y -

desarrollo de una foliacion B) Nucleacion de la EMA Simbologia
oll EMA all g

magmatica zona de cizalla

T°C: Temperatura
Ef: Esfuerzo de flujo
EMA: Eje de maximo acortamiento
e/é: Deformacidn/tasa de deformacion
MBG: Migracion de borde de grano en cuarzo
RSG: Rotacion de subgranos en cuarzo
FG: Flujo granular/arrastre por difusion
~=.. : Neoformacion de fases minerales,
principalmente filosilicatos

{OOoe: Tamario de grano promedio

[ : Zona de mayor temperatura
[ : Zona de menor temperatura

: Direccion de ensanchamiento/
adelgazamiento de la zona de cizalla

D) Adelgazamiento de la

C) Ensanchamiento de la zona de cizalla por “— : Planos de foliacion
zona de cizalla EMA ablandamiento EMA

Figura 45. Evolucion de la estructura, microestructura y las condiciones de deformacion a lo largo del tiempo.
A) Durante la cristalizacién se desarrollé una foliacion magmadtica y poco después se acumuld deformacion en
estado sélido a altas temperaturas; B) Posteriormente, lejos de los centros de emision, en las zonas que primero
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se enfriaron disminuyd el tamafio de grano del cuarzo por recristalizacion dindmica e inicié la localizacion de
la deformacion; C) A medida que el enfriamiento avanzo, también incrementd el tamarfio de grano del cuarzo
en otras zonas, ensanchando la estructura; D) el cambio en el mecanismo de deformacion de rotacion de
subgranos a flujo granular en las zonas con mayor disminucién de tamafio de grano favorecio la localizacion
de la deformacion y el adelgazamiento de la estructura.

Finalmente, el modelo de rasgos preexistentes establece que las zonas de cizalla nuclean a partir de
rasgos desarrollados previos a la deformacidn, los cuales inducen anisotropias planares en las rocas.
En las rocas de la SPCC se observan cinco rasgos que pudieron haber facilitado la nucleacion: 1)
enclaves maficos elongados, 2) diques de aplita, 3) foliacidn magmatica 4) contactos litolégicos con
otras unidades, y 5) fracturas rellenas de clorita y epidota. Los enclaves presentan una mayor
deformacién con respecto a las rocas que los contienen y los diques forman cuerpos tabulares con
poca deformacién bordeados por rocas altamente deformadas. En el caso de la foliacion magmatica,
la orientacién preferencial de forma de los minerales favorece el arrastre de dislocaciones de forma
efectiva en una direccidn y por lo tanto la reduccidn del tamafio de grano por rotacién de subgranos.
Se consideré que las fracturas rellenas de clorita y epidota y los contactos litoldgicos no
contribuyeron a la nucleacidon debido a que no se observa deformacién localizada cerca de los

contactos ni de las fracturas.

En resumen, el modelo de nucleacién dindmica y el de rasgos preexistentes son los que mejor se
funcionan para explicar la nucleacidn de las zonas de cizalla que conforman el SZCTE. En cuanto al
modelo de nucleacién en patrones anastomosados, hay evidencias de que este mecanismo tuvo
lugar durante la deformacién, aunque no estd claro que esto ocurrié durante la nucleacidn de la

zona de cizalla.

Evolucion de la estructura

Posterior a la nucleacién de la estructura se acumulé deformacion y desplazamiento a lo largo del
SZCTE. El crecimiento de zonas de cizalla en longitud se ha interpretado que ocurre a través de la
interconexidon entre segmentos de distintas zonas de cizalla mas pequefias. Sin embargo, la
evolucidn del espesor a lo largo del tiempo varia para cada zona de cizalla y existen distintos
modelos que explican como ocurre esto. En este trabajo se propuso un modelo en donde la zona de
cizalla tiende a ensancharse y luego a adelgazarse (Figura 45). A continuacidn, se explican las

evidencias que apoyan este modelo.
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Desarroll6 de una zona de cizalla ancha
dominada por cizalla pura formando
dominios de protomilonita y milonita

Plagioclasa

Desarrollo de zonas de ultramilonita
en donde se localiza la deformacion y
se adelgaza la zona de cizalla

Figura 46. C) Posterior al emplazamiento de los plutones se desarrollé una zona de cizalla ancha que favorecié
la formacién de dominios de milonita y protomilonita; D) la disminucion del tamafio de grano por
recristalizacion dinamica, asi como la neoformacion de mica blanca y clorita favorecieron la localizacion de la
deformacion en zonas estrechas formando los dominios de ultramilonita.

89



A lo largo del gradiente de deformacion se observa que del dominio mas deformado al menos
deformado los rasgos anastomosados formados por filonita y agregados de cuarzo de grano fino se
vuelven cada vez mas escasos y espaciados entre si hasta llegar a la zona en donde los granitoides
presentan poca o nula deformacién. Asi mismo, se observa una disminucién en el tamafio de grano
hacia las zonas mas deformadas. Los mecanismos asociados al desarrollo de dominios
anastomosados conformados por fases débiles y la disminucidon del tamafo de grano se han
asociado al ensanchamiento de las zonas de cizalla (Goncalves et al. 2012 y 2016; Montesi, 2013)
Debido a lo anterior, es posible interpretar que durante un periodo de tiempo la estructura
incremento su espesor hasta alcanzar algunos kildmetros de espesor (1-6 km) (figuras 30 D-D’, 48C
y 49C). Asi mismo, los dominios con bajos grados de deformacion presentan valores del nimero de
vorticidad cinematica de ~0.6, lo cual indica una fuerte componente de cizalla pura durante la
deformacién asociada con este periodo de ensanchamiento. En estos dominios el mecanismo de
deformacién dominante en las rocas es la rotacidn de subgranos, el cual estd asociado con
temperaturas de ~450°C y tasas de deformacion de 1x10's?, lo cual corresponde a un

comportamiento visco-plastico de las rocas durante la deformacién.

Posterior al ensanchamiento de la zona de cizalla se favorecié el adelgazamiento y la localizacidn de
la deformacion (Figura 46D). La primera evidencia de esto estd dada por la formacién de rasgos
anastomosados en fases débiles y de grano fino, las cuales terminan gradualmente contra las rocas
sin deformacidn, lo cual indica que en un momento el ensanchamiento paré. La segunda evidencia
es el cambio en los mecanismos de deformacién en los nucleos de la zona de cizalla con respecto al
resto de los dominios a medida que disminuye el tamafio de grano por recristalizacién dindmina
(Figura 45D): de rotacion de subgranos (arrastre de dislocaciones) a deslizamiento de borde de
grano (arrastre por difusién/arrastre asistido por el tamafio de grano; Figura 46D). Las principales
evidencias de este cambio en los mecanismos de deformacidn son los siguientes: una disminucion
y homogeneizaciéon en el tamafo de grano de todas las fases, una mezcla de todas las fases dentro
de la matriz, la geometria elongada y en forma de rectangulo/diamante de los cristales de cuarzo y
plagioclasa, la presencia de un solo sistema de deslizamiento activo durante la deformacidn
(prismatico paralelo al eje <a> del cuarzo) y una homogeneidad quimica en los dominios formados
por plagioclasa de grano fino, lo cual acusa difusion en estado sélido. Este fendmeno genera un
cambio en el comportamiento reoldgico de las zonas de cizalla de un comportamiento viscoso a un
comportamiento plastico o superplastico, lo cual permite mantener la tasa de deformacién a lo largo

de la zona de cizalla sin requerir un incremento de los esfuerzos diferenciales (Langdon, 1995;
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Hippert et al., 1998). Finalmente, en estos dominios el nimero de vorticidad cinematica es de
alrededor de ~0.9, por lo cual se considera que en estos dominios se localiza deformacién con una

mayor componente de cizalla simple.

En resumen, después de la nucleacidn de la zona de cizalla, la estructura incrementd su espesor
durante un periodo, durante el cual, las rocas se deformaron por arrastre de dislocaciones,
mostrando un comportamiento visco-plastico. Posteriormente, la intensa disminucién del tamafio
de grano en algunas porciones (Tabla 4) y la mezcla de fases minerales en la matriz (cuarzo,
plagioclasa, feldespato, biotita, mica blanca, epidota; Figura 35 E y F) favorecieron un cambio en el
mecanismo de deformacion activo a arrastre asistido por el tamafio de grano (grain size sensitive
creep), lo cual favorecié un cambio en la reologia del material de un comportamiento visco-plastico
a un comportamiento plastico y se favorecié la localizacién de la deformacién y el adelgazamiento
de la estructura como han sugerido que ocurre en otras zonas de cizalla (Hippert et al., 1998; figuras

48Dy 49D).

Actividad actual de la falla de Tonala

El SZCTE esta conformado por estructuras y microestructuras que sugieren deformacion por debajo
del limite quebradizo-ductil. Sin embargo, no se conoce con certeza la cinematica actual de la falla
de Tonala ni el grado de actividad que presenta. Este trabajo no se enfocd en el estudio de la
estructura quebradiza de la falla de Tonala, no obstante, durante el trabajo de campo se midieron
fracturas y fallas cuya orientacion y cinematica aportan informacién sobre la cinemdtica actual de
la estructura. A continuacion, se discuten brevemente los resultados obtenidos del analisis de fallas

y fracturas, asi como la ocurrencia de sismos recientes en la zona.

De acuerdo con los analisis de roseta presentados en el capitulo 3.3, el sistema principal de fracturas
que afecta a las rocas de la costa de Chiapas en la porcion NW y centro de la falla de Tonald presenta
una orientaciéon N45°W, la cual corresponde con la orientacidn del frente de montafia de la Sierra
Madre de Chiapas y por lo tanto con la traza de la falla de Tonald. Las fallas con esta orientacion
presentan estrias y fibras de clorita que sugieren una cinematica dextral-normal, la cual puede
corresponder con la cinematica actual de la falla de Tonala. Otra familia de fracturas importante en
el drea presenta una orientacién N-S y una cinematica dextral-normal, lo cual es consistente
cinematicamente con una cinematica dextral de la falla de Tonald (Figura 47). Esto puede ser
apoyado por el hecho de que las estaciones GPS: ESPO y CONC han registrado extension en direccién

ENE a lo largo de la falla de Tonala (Andreani y Gloaguen, 2016; figuras 50 y 55).
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Eje de maximo acortamiento

Eje de maximo estiramiento
(a partir de estaciones GPS
ESPO y CONC)

Figura 47. Posterior a la disminucidn de la temperatura, en las condiciones de deformacion, fueron favorecidos
los mecanismos de deformacion quebradiza durante la exhumacion de la SPCC. De acuerdo con los indicadores
cinemdticos encontrados en planos de falla paralelos a la traza de la Falla de Tonald, la presencia de fallas
normales de orientacion N-S y la direccion de extension mdxima registrada en los satélites actualmente en
direccion ENE, se interpreto que la Falla de Tonald puede tener una cinemadtica dextral actualmente.

En cuanto a los sistemas de fallas que afectan a la zona SE de la falla de Tonal3, se observaron dos
sistemas de fallas principales: uno de orientacion N60°W (subparalelo a la foliacion de la ZCE) de

cinematica siniestral-normal, y otro de orientacién E-W con estrias que indican una cinematica tanto

92



siniestral como dextral. El primer sistema (N60°W) tiene asociados grandes rios, facetas

triangulares, escarpes de falla y abanicos aluviales, lo cual podria sugerir que el sistema se encuentra

activo actualmente; mientras que el segundo sistema (E-W) es paralelo a un gran escarpe de falla

con abanicos aluviales desplazados y facetas triangulares, lo cual podria indicar que actualmente se

trata

de una falla activa. Finalmente, existen dos sistemas de fallas importantes en la regidn, uno de

orientacién N-S y uno de orientacion N30°W, ambos de cinematica dextral- normal.

Por otra parte, se realizé un mapa correspondiente a la parte central de la falla de Tonald, en donde

se proyectaron los epicentros de los sismos recientes someros (<24 km) que han ocurrido en la zona

de la planicie costera de Chiapas desde 1980 obtenidos del catidlogo de sismos del Servicio

Sismoldgico Nacional del Instituto de Geofisica de la UNAM (Figura 48). Se ha establecido que en la

region de la cosa la placa de Cocos se encuentra a una profundidad de ~100 km, por lo cual se

consideraron como sismos someros, y no relacionados con la zona de subduccion, a aquellos cuyos

hipocentros se localizaron a profundidades menores a los 24 km.
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Figura 48. Sismos someros (2-24 km) cuyo epicentro se reporté a lo largo de la planicie costera de Chiapas
entre 1991y 2021.
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De acuerdo con la presencia de sismos someros a lo largo de la traza de la falla de Tonal3, se puede
considerar que algunos segmentos de la falla aun presentan actividad. Sin embargo, debido a la falta
de mecanismos focales reportados para estos sismos no es claro cudl es su cinematica actual. A
pesar de esto, la presencia de un frente de montafa casi rectilineo, escarpes de falla y facetas
triangulares, asi como la formacidon de abanicos aluviales y cuencas fluviales elongadas
perpendiculares al frente de montafia, es posible asociar una componente de desplazamiento

vertical, probablemente normal, a la cinemdtica actual de la falla.

4.2, Comparacion de la zona de cizalla de Tonala y la zona de cizalla de Escuintla

El SZCTE estd constituido, de manera regional, por dos segmentos mayores: la zona de cizalla de
Tonala (ZCT) al NW y la zona de cizalla de Escuintla (ZCE) al SE, ambas presentan caracteristicas en
comun y rasgos que las distinguen. A continuacidn, se realiza una comparativa de ambas estructuras
en funcién de sus dimensiones, geometria, cinematica, trama, régimen de deformacién y edad con

el fin de justificar su division en dos segmentos y destacar sus similitudes y diferencias (Tabla 7).

Tabla 7. Tabla comparativa de las caracteristicas principales de las zonas de cizalla de Tonald y de Escuintla.

Dimensiones Longitud ~180 KM Longitud ~45 KM
Ancho ~4-6 km Ancho ~1 km
Geometria Bloques con poca o nula Zona de cizalla estrecha y tabular en donde
deformacién bordeados por se localiza la deformacion
zonas altamente deformadas
de geometria anastomosada
Protolito SPCC SPCC

Microestructura

Cinematica
Fabrica
Edad

Condiciones de
deformacion

Dominios de filinota y
agregados de cuarzo rodeando
porfidoclastos de plagioclasa,
anfibol y titanita.

Sinistral
Tectonitas L-S

Mioceno tardio

T430-520°C

P conf 150 — 260 MPa (5.7 y 9.8
km)

Esfuerzos diferenciales 52 MPa

Dominios de filinota y agregados de cuarzo
rodeando porfidoclastos de plagioclasa,
anfibol y titanita. Hay un mayor contraste
reologico entre cuarzo y plagioclasa.

Sinistral-Inversa
Tectonitas S-L

Desconocida (probablemente Mioceno
tardio)

T430-520°C
P conf 420 MPa (15.8 km)
Esfuerzos diferenciales 53 MPa
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Dimensiones y geometria

A escala regional la ZCT presenta una longitud de ~180 km y un espesor de ~4.5 km, lo cual
corresponde con casi cuatro veces el tamafio de la ZCE. La longitud y el espesor de una zona de
cizalla se encuentran estrechamente relacionados con su desplazamiento neto acumulado (Ramsay
y Allison, 1980; Pennacchioni, 2005), lo cual permite inferir que la ZCT acumulé ~4 veces el
desplazamiento que acumuld la ZCE, al haberse desarrollado en el mismo protolito y bajo
condiciones de deformacidn similares. La ZCT presenta una foliacion milonitica de orientacién
N30°W, mientras que la foliacién milonitica de la ZCE se orienta hacia N50°W, es decir, son oblicuas
entre si 20°. Topograficamente se observa una curvatura en la traza de la Falla de Tonald en la zona
gue corresponderia con la interseccion entre ambas estructuras ductiles. Sin embargo, a escala de
afloramiento las rocas no presentan deformacion ductil aparente en esta zona, por lo cual se
consideraron estructuras independientes. Debido a la falta de informacion geocronolégica se
desconoce la edad de la deformacién de la ZCE y su relacién temporal con la ZCT, por lo que no se

descarta una probable interaccién entre ambas estructuras ni su actividad simultanea.

En cuanto a su echado, ambas presentan trazas subverticales, aunque la ZCE se encuentra ~15°
menos inclinada. En ambos casos, la foliacion buza hacia el NE, por lo cual el bloque de techo
corresponde geomorfoldgicamente con la Sierra Madre de Chiapas (al NE), y delimita al sur al
complejo igneo y metamarfico macizo de Chiapas (MCh). En general, la foliacidn de la ZCT se localiza
en bandas con texturas de milonita a ultramilonita bordeando bloques con poca o nula deformacién,
formando patrones de geometria anastomosada, mientras que en la ZCE la foliacidon milonitica se
presenta en una zona discreta y continua en donde se localiza la mayor parte de la deformacién y
las rocas adyacentes son ligeramente deformadas. A meso-escala, ambas estructuras presentan
caracteristicas similares: se encuentran definidas por una foliacion milonitica de geometria
anastomosada formada por dominios de biotita, clorita, titano-magnetita, plagioclasa y cuarzo de
grano fino bordeando porfidoclastos de plagioclasa, titanita y anfibol y presentan enclaves maficos

deformados, diques apliticos, bandas de cizalla C’' y pliegues similares e isoclinales.
Cinematica

Sobre los planos de foliacién se midieron lineaciones de agregados, las cuales son subhorizontales
en el caso de la ZCT, mientras que en la ZCE presentan inclinaciones variables entre subverticales a
subhorizontales (Figura 27). En cuanto a su cinemadtica, la ZCT presenta una cinematica

preferencialmente sinistral con pocas variaciones a rumbo, mientras que la ZCE presenta una
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cinematica siniestral con una componente inversa, la cual varia en funcién de la inclinacién de las

lineaciones de agregados.

En ambas zonas de cizalla se observan porfidoclastos de tipo o y & que indican cineméticas
contradictorias, lo cual es normal considerando que una zona de cizalla se comporta como un
continuo de flujo en donde localmente el flujo cambia su direccién. Sin embargo, otras estructuras
tales como la foliacién oblicua del cuarzo, la cual se forma paralela al eje de maximo estiramiento y
las bandas de cizalla sintéticas C’, las cuales se forman a un bajo angulo con respecto a la foliacidn

milonitica C indican cinematica dominantemente siniestral.

Tramay régimen de deformacion

La ZCT esta formada por tectonitas de tipo Ly L-S en los dominios de protomilonita y milonita y de
tipo S-L en los dominios de ultramilonita, lo cual sugiere una distorsidn por constriccion. Las
tectonitas L y L-S suelen formarse por deformacién dominada por cizalla simple, cizalla simple
confinada al plano, o transpresion dominada por cizalla simple, dando lugar a zonas de cizalla que
tienden a adelgazarse (Yang et al.,, 2019). Mientras que la ZCE estd compuesta esencialmente por
tectonitas tipo S-L con algunos dominios de tectonitas tipo L-S, lo cual indica un régimen de
deformacién finita dominada por aplastamiento. El predominio de tectonitas S-L suele ser un

indicador de un régimen de transpresion dominada por cizalla simple (Yang et al., 2019).

A escala microscdpica, ambas zonas de cizalla presentan rasgos en comun: 1) en los dominios con
poca deformacién (granito foliado y granito con foliacién magmatica), el cuarzo se deforma por
migracion de borde de grano de alta temperaturay la plagioclasa por migracion lobular de borde de
grano; 2), en los dominios de protomilonita y milonita la plagioclasa de deforma por maclado
mecanico, extincién ondulante, rotacidn de cuerpo rigido, fracturamiento y difusién a lo largo del
borde de grano y el cuarzo por rotacién de subgranos; y 3), en el dominio de ultramilonita tanto el
cuarzo como la plagioclasa se deforman por arrastre susceptible al tamafio de grano (grain sensitive
creep). Ademas, la plagioclasa se deforma por rotacion de cuerpo rigido y difusion de borde de grano

y el cuarzo por rotacidn de subgranos (Tabla 8).

En ambas estructuras, en los dominios de milonita, el cuarzo se deformd asistido por arrastre de
dislocaciones a lo largo de un sistema de deslizamiento romboidal y un sistema prismatico paralelo
al eje <a>, lo cual sugiere temperaturas de deformacion similares entre 430 y 520°C (Passchier y

Trow, 2005). La unica diferencia notable entre ambas estructuras es el contraste reoldgico
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observado entre el cuarzo y la plagioclasa, en la ZCT el contraste reolégico entre ambas fases es
menor que en la ZCE, por lo cual el tamafio de grano tiende a homogenizarse de manera mas
eficiente en la ZCT que en la ZCE durante la deformacién. Asi mismo, la diferencia en el tamafio de
grano entre el cuarzo (fino) y la plagioclasa (grueso) en las milonitas que conforman la ZCE podria
deberse a condiciones de menor temperatura que las de la ZCT, aunque también a diferencias de

tamafio de grano en el protolito.
Edad

Tanto la ZCT como la ZCE se desarrollaron principalmente en rocas pluténicas del nedgeno
correspondientes con la SPCC. Molina-Garza et al. (2015) determinaron la edad de la SPCC a partir
del método U(Th)-Pb en zircén medido con la técnica SHRIMP-RG en dos muestras, y se obtuvo una
Chiapas, y que corresponde con la ZCT. Asi mismo, determinaron edades de la deformacidn con el
método de Ar-Ar en biotita, anfibol, feldespato K y mica blanca presentes en rocas con evidencias
de recristalizaciéon dindmica, con un rango de edad entre 9 y 10 Ma. Por otra parte, las rocas
graniticas ubicadas en la porcion SE de la SPCC, correspondiente con la ZCE, han sido fechadas por
Mdgica (1987) y Garcia-Palomo et al. (2004) a partir de cristales de biotita por los métodos K-Ar y
Ar-Ar, respectivamente. Las edades encontradas han sido divididas en dos grupos: una serie de
intrusivos emplazados entre los 29 y los 39 Ma (Eoceno-Oligoceno) y una serie de intrusivos con
edades entre 12 y 20 Ma (Mioceno). Adicionalmente, fue reportada una edad de U-Pb en circones

de un cuerpo intrusivo de 64 Ma (Villagdmez y Pindell, 2020) al norte de Huixtla, Chiapas.

De acuerdo con las edades de cristalizacion reportadas de U-Pb en zircdn, los plutones
correspondientes a la SPCC se emplazaron hace ~10 Ma, mientras que de acuerdo con las edades
de Ar-Ar en biotita, hornblenda y feldespato potasico, se ha interpretado que la deformacién ocurrié
también a los ~10 Ma, por lo cual se ha considerado que el magmatismo y el desarrollo de la zona
de cizalla ocurrieron de forma simultdnea. Asi mismo, la orientacion N-S de la foliacién magmatica,
es cinematicamente congruente con la orientacion N30°W de la ZCT y su cinematica siniestral,
considerando un eje de maximo estiramiento también N-S. Por otra parte, el cuarzo presenta una
textura de tablero de ajedrez y migracién de borde de grano en algunas muestras de granito que no
presentan deformacion a escala de muestra de mano, lo cual indica deformacidn a temperaturas
muy altas, probablemente cerca de la temperatura de emplazamiento. A partir de estas evidencias,
se ha interpretado que los plutones fueron emplazados sintecténicamente, y las zonas de cizalla de

Tonald y Escuintla pudieron haber tenido actividad de forma simultanea. Sin embargo, las edades
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de las rocas correspondientes con el sector SE son escasas y su interpretacién se vuelve dificil al
discernir si corresponden con edades de cristalizacion o de deformacién debido a que fueron
obtenidas por los métodos de K-Ar y Ar-Ar en biotita. Debido a esto, es necesario llevar a cabo mas
analisis que aporten informacién sobre la edad del magmatismo, la deformacidn y la exhumacion

de la SPCC.

Asi mismo, algunas de las rocas encajonantes de la SPCC, las cuales incluyen rocas metaigneas y
metasedimentarias con edades entre el Mesoproterozoico y el Cretacico (Garcia-Palomo et al,,
2006; Cisneros de Ledn et al, 2017; Molina et al., 2020), presentan una foliacién milonitica
subparalela a la del SZCTE por lo cual no se descarta la idea de que la estructura sea mas antigua
gue los plutones de la SPCC y que estos registren Unicamente su ultimo periodo de actividad,
considerando la dimensiény longevidad del SFPM. Sin embargo, esta hipdtesis deberia ser abordada

posteriormente utilizando observaciones de campo, petrograficas y geocronoldgicas.

Las edades de ambas zonas de cizalla coinciden con el ultimo periodo de mayor desplazamiento de
la falla Polochic, la cual tuvo lugar entre los 15 y los 5 Ma (Ratschbacher et al., 2009), por lo cual, es
probable que ambos sistemas de fallas estén conectados entre si o que hayan interactuado durante
su periodo de actividad. Se estima que durante este periodo (5-15 Ma) se acumularon 100 km de
desplazamiento a lo largo de la falla Polochic, mientras que a lo largo de la Falla Motagua se
acumularon 300 km de desplazamiento (Ratschbacher et al., 2009). Asi mismo, se ha calculado, que
entre los 40 y los 15 Ma se acumularon ~700 km de desplazamiento a lo largo del Sistema de Fallas
Polochic Motagua (SFPM), contando el desplazamiento de la Falla de las Islas Swan en el mar Caribe

(Ratschbacher et al., 2009).
4.3. El rol del SZCTE en el desarrollo del punto triple NA-CC-CRB:

La configuracion tectdnica actual del sureste de México estd dominada por la interaccion de tres
placas tectdnicas: la Norteamericana, la del Caribe y la de Cocos, las cuales forman un punto triple
de tipo subduccidn-subduccién-transformante, en donde el limite transformante, correspondiente
al SFPM, no corta directamente a la trinchera ni la desplaza por lo cual se considera un limite difuso
(Figura 2; Guzman-Speziale et al., 1999; Plafker, 1976). De acuerdo con diversos autores (Guzman-
Speziale et al., 1999; Authemayou et al., 2012), gran parte de la deformacién asociada con este
limite tectdnico se ha repartido en distintos elementos tectdnicos, de los cuales destacan
estructuras como: los sistemas de pilares y fosas al norte de Guatemala (Plafker, 1976), el Cinturdn

de pliegues y cabalgaduras de Chiapas (Guzman-Speziale y Meneses-Rocha, 1999), la falla de
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Jalpatagua y su continuacion a lo largo del Arco volcanico centroamericano (Authemayou et al.,
2012), y la falla de Tonald a lo largo de la planicie costera de Chiapas (Authemayou et al., 2012;
Molina-Garza et al., 2015).

a) Modelo
del zipper

Falla\ - —>»

Ja/patahu:';‘ ______________

b) Modelo

antearco
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Figura 49. Esquemas en donde se muestran los modelos que se analizan en este trabajo y los resultados que
se esperaban obtener para comprobar cada una de las hipdtesis propuestas por Authemayou et al. (2012): A)
modelo del zipper y B), modelo del pull-up. AVCA-Arco volcdnico Centroamericano, AVCh-Arco volcdnico de
Chiapaneco, BSM-Bloque sur de México, FVTM-Faja volcdnica Transmexicana, NA-Placa de Norteameérica.

En este contexto, Morgan et al. (2008) proponen otro elemento tecténico que juega un papel
importante en la tectdnica regional: una cufia de antearco que corresponde geograficamente con la
plataforma marina que se encuentra entre la trinchera mesoamericana y la linea de costa (Figura
49b). De acuerdo con estos autores, la paca de Cocos es mecanicamente muy resistente y tiende a
romperse, en su lugar, se favorece el desarrollo de una cufia de antearco y deformacidén intraplaca
por detras de la cuia. La cuia de antearco se comporta como un bloque rigido independiente
Rodriguez et al., 2009). Ademas, a partir de modelacién numérica de informacion sismica y de GPS,
se ha observado que la porcién de la cufia de antearco contigua a la placa Norteamérica tiene un
fuerte acoplamiento mecanico con la paca en subduccién (la placa de Cocos), mientras que la
porcién que colinda con la placa del Caribe tiene un bajo acoplamiento mecdnico (Franco et al.,

2009).

En este contexto, la falla de Tonala ha sido invocada en dos modelos tectdnicos: el modelo del zipper
y el modelo del pull-up. Ambos se basan en informacién de campo recabada en Guatemala, un
analisis geomorfoldgico e investigacién documental. A continuacién, se discuten los resultados mas
relevantes presentados en este trabajo para dilucidar cual modelo es mas consistente con la

cinematica del SZCTE.
El modelo del zipper

El modelo del zipper establece que, a medida que la placa del Caribe se desplaza hacia el este, el
Sistema de fallas Polochic-Motagua (de cinematica siniestral) y la falla Jalpatahua (de cinematica
dextral) convergeny se suturan en una estructura mayor: el SZCTE, el cual crece hacia el SE a medida
que la placa del Caribe acumula desplazamiento. Bajo esta premisa, al estudiar la cinematica a lo
ancho del SZCTE se esperaba determinar un desplazamiento puramente lateral y con una cinematica
preferentemente siniestral al NE y una cinematica preferentemente dextral al SW, tal como se

muestra en la Figura 49A.

En este trabajo, se observé que la ZCT presenta una cinematica preferentemente siniestral con
algunos indicadores de cinematica dextral con una distribucidn aleatoria. Los indicadores que
presentaron una cinematica dextral fueron los porfidoclastos de tipo o y 6. Sin embargo, de acuerdo

con la foliacidon oblicua del cuarzo, la OPC del cuarzo y las bandas de cizalla sintéticas C’, la
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cinemadtica es izquierda. Por su parte, la ZCE, presenta una cinematica siniestral con una

componente de desplazamiento inverso (Figura 39).

Estas observaciones son incompatibles con el modelo del zipper, sin embargo, la presencia de
granitoides deformados cercanos a la costa podria indicar que la mitad meridional de la zona de
falla, donde deberia dominar la cinemdtica dextral, no estad expuesta. Asi mismo, de acuerdo con
Passchier y Platt (2017), en un sistema de fallas tipo zipper, la cinematica de la estructura en la que
convergen dos estructuras menores de cinematica contraria va a estar dominada por la cinematica
de la estructura de mayor orden (Raschbatcher et al., 2009). En este caso, la falla que ha acumulado
mayor desplazamiento es el SFPM de cinemadtica siniestral en comparacidn con la Falla Jalpatagua,
lo cual podria explicar la cinematica preferentemente siniestral que muestra la parte expuesta de la
SZCTE. Por otro lado, de acuerdo con la teoria sobre los sistemas tipo zipper, se deberia cumplir que
la falla que funciona como un zipper, en este caso el SZCTE, se desactivara a medida que las otras
dos acumulan desplazamiento, por lo cual, la edad de la ZCT y la ZCE deberia disminuir
progresivamente hacia el sur (Passchier y Platt, 2016). Asi mismo, se deberia cumplir que la falla de
Zipper acomode un desplazamiento igual a la suma del desplazamiento de las dos fallas que se estan

suturando (Passchier y Platt, 2016).

En cuanto a la edad de la deformacion de los tres sistemas de fallas, de acuerdo con Ratsbatcher et
al. (2009), tanto el SZCTE como la falla Polochic tuvieron su mayor desplazamiento durante el
Mioceno medio a tardio (15-5 Ma). Por otra parte, de la falla de Jalpatagua no se tienen edades de
la deformacién, pero se sabe que afecta principalmente a rocas pertenecientes al Arco Volcanico
Centroamericano (AVCA) y se obtuvo una edad de Ar-Ar en biotita de 10 Ma de un dique granitico
cortado por esta falla sin deformacidn ductil aparente (Garnier et al., 2020), por lo cual esta edad

puede representar la edad maxima de deformacioén.

Sin embargo, existen algunas evidencias que sugieren que la falla de Jalpatagua tiene un desarrollo
mas reciente comparado con la actividad del SZCTE, las cuales se mencionan a continuacién: 1) la
falla de Jalpatagua actualmente presenta una tasa de desplazamiento de 7.1 + 1.8 mm/afio con
mecanismos focales de cinemdtica dextral mientras que la falla de Tonald no registra actividad
reciente registrada por mecanismos focales ni estaciones de GPS, 2) la falla de Jalpatagua corta a
rocas del AVCA depositadas recientemente mientras que el SZCTE afecta principalmente a rocas del
Mioceno medio a tardio, 3) la falla de Jalpatagua acomoda parte del movimiento entre la cuiia de
antearco y la placa del Caribe actualmente, y 4) sus fallas menores asociadas controlan parte de la

extensidon E-W dentro de la placa del Caribe asi como el desarrollo de rasgos geomorfolégicos como
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cuencas pull-apart activas (Garnier et al., 2020). Debido a esto, la actividad simultanea del SZCTE y

la falla Jalpatagua en un sistema de zipper es poco probable.

Por otra parte, de acuerdo con Molina-Garza et al. (2015) y Raschbatcher et al. (2009), el
desplazamiento acumulado a lo largo del SFPM vy la falla de las Islas Swan (~1000 km) es equivalente
al desplazamiento acumulado por las zonas de cizalla ductiles que afectan a los plutones que se
encuentran a lo largo de la costa del Pacifico mexicano: la zona de cizalla de Tierra Colorada, la zona
de cizalla de Chacalapa, la zona de cizalla de Tonald y la zona de cizalla de Escuintla (~1000 km). Por
otra parte, la falla Jalpatagua acumulé entre 6.5 y 8.6 km de desplazamiento (Authemayou et al,,
2011). De existir un sistema de zipper, el SZCTE debié acomodar mayor deformacién que el SFPM
debido a que incluiria el desplazamiento acumulado por la falla de Jalpatagua, sin embargo, el SZCTE
por si solo (sin contar las zonas de cizalla de Chacalapa y de Tierra Colorada) acumulé menos
desplazamiento que el SFPM. Asi mismo, el desplazamiento a lo largo de la falla de Jalpatagua es de
mucho menor orden que el de los otros dos sistemas de fallas, por lo cual su participacién en un

sistema tipo zipper podria no estar reflejado en la cinematica de las fallas mayores.

En cuanto a su cinematica y geometria actual, la falla de Jalpatagua presenta una traza de 70 kmy
un rumbo N65°W. No se han reportado afloramientos in situ de la zona de falla, por lo cual su
cinemadtica ha sido determinada a partir de un analisis de marcadores geomorfoldgicos
(Authemayou et al., 2011), mecanismos focales, informacion geodésica de estaciones de GPS (Ellis
et al., 2019) y de un andlisis de fallas secundarias asociadas a este sistema (Garnier et al., 2020). A
partir de estos analisis se determind que la falla presenta una cinematica dextral, acomodando
extensién en direccién E-W a lo largo de fallas normales de orientacién N-S. Sus terminaciones al
NW y al SE consisten en sistemas extensionales dominados por fallas normales de orientacién N-S
en la zona de la caldera de Atitlan al NW y en el graben de la ciudad de Guatemala al sur. Su limite
norte coincide con el término difuso de la falla Motagua, por lo cual se ha interpretado que esta
zona de extensidn representa la interaccion y término de ambas estructuras (Garnier et al., 2020).
Debido a esto, se ha descartado la conexidon de la falla Jalpatagua con las fallas Polochic y Tonald

(Garnier et al., 2020; este trabajo).

En resumen, la falla de Jalpatagua se desarrolld posterior e independientemente al SZCTE (Figura
50; Garnier et al., 2020), por lo cual, es poco probable que evolucionaran de forma simultanea en
un sistema de zipper. Por otra parte, el SZCTE y la falla Polochic tuvieron una actividad simultanea
(Ratsbatcher et al.,, 2009), con una cinematica similar y un desplazamiento equivalente, lo cual

sugiere que ambas estructuras pudieron estar conectadas o funcionar como relevos (Figura 50).
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Figura 50. Modelo de evolucion del SZCTE a lo largo del tiempo. A los 15 Ma, las rocas que se encontraban en
la zona correspondiente a la planicie costera de Chiapas presentaban una foliacion que fue reactivada o
reorientada y fungié como una anisotropia planar que favorecio el emplazamiento del magma en esta zona.
A los 10 Ma, ocurrié el emplazamiento de la SPCCy se localizo deformacidn ductil en esta zona correspondiente
al SZCTE. A los 5 Ma, la zona de cizalla fue sellada por el enfriamiento de los cuerpos de rocas graniticas y a
medida que la placa del Caribe se movié hacia el este, se formo la falla de Jalpatagua de forma incipiente.
Acualtmente, la mayor parte la deformacion ocurre a lo largo del SFPM y de la falla Jalpatagua, la cual, localiza
también el vulcanismo correspondiente al Arco volcdnico centroamericano.

Un fendmeno que podria explicar la disminucién en la actividad del SZCTE y la transferencia del
desplazamiento hacia la falla Jalpatagua seria que debido al enfriamiento de los plutones
correspondientes con la SPCC, estos pasaron de favorecer la localizacidn de la deformacién a sellar
la falla, favoreciendo un comportamiento reoldgico rigido. Al detenerse el desplazamiento a lo largo
del SZCTE, y continuando con el avance la placa del Caribe hacia el este, la deformacién pudo
haberse transferido a las fallas de Jalpatagua y Motagua vy a los sistemas de pilares y fosas al norte

de Guatemala a finales del Mioceno (Figura 50).

Bajo este modelo, se deberia considerar que la cuiia de ante arco que se encuentra entre la trinchera
mesoamericana y las fallas de Jalpatagua y Tonald formaba parte de la placa del Caribe hasta que se
desarrolld la falla de Jalpatagua, separando ambos bloques corticales. (Figura 50) Tomando eso en
cuenta, el fuerte acoplamiento mecdnico entre la cufia de antearco y la placa de Cocos en la region
que colinda con la placa de Norte América (Franco et al., 2019) también podria explicar el cese de

la actividad a lo largo del SZCTE en Chiapas y la transferencia de la deformacién hacia el SE.

Modelo del pull-up

El segundo modelo del pull-up o del bloque arrancado establece que a medida que la placa del
Caribe se desplaza hacia el E, un bloque cortical perteneciente a la placa norteamericana vy
delimitado por la trinchera mesoamericana al oeste y una falla de cinematica lateral izquierda al
este se desprende y es arrastrado a lo largo del limite transformante entre las placas de
Norteamérica y la del Caribe, es decir, a lo largo del SFPM. Posteriormente, este bloque pasa a
formar parte de la placa del Caribe. Subsecuentemente, otros bloques son arrancados de la placa
norteamericana, son arrastrados a lo largo del SFPM, y finalmente son incorporados a la placa del
Caribe (Authemayou et al,, 2012). De acuerdo con este modelo, durante el Mioceno tardio, la
actividad del SFPM y del SZCTE fue transferida a los sistemas de fallas laterales que se encuentran
al norte en el estado de Chiapas, como la falla Tuxtla-Malpaso, la falla Chicoasén-San Cristdbal, etc.

(Figura 51; Raschbatcher et al., 2009). Estos sistemas se extienden a lo largo de los estados de
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Chiapas y Veracruz hasta coincidir con las fallas normales que afectan a las rocas que conforman la
Faja volcanica Transmexicana (FVTM), delimitando un bloque litosférico definido como el Bloque
sur de México por Andreani et al. (2008) (Figura 49b). Authemayou et al. (2012) consideran que el
bloque sur de México es el bloque perteneciente a la placa de Norte América que esta siendo

arrancado y arrastrado hacia la placa del Caribe en su modelo del pull-up (Figura 49b).

Considerando la enorme cantidad de fallas litosféricas que bisectan el sur de México (p/ej. Oaxaca,
Vista Hermosa, Motozintla, Tuxtla-Malpaso, Chacalapa, Tierra Colorada, Caltepec, etc.; Figura 51)
es poco factible que exista un bloque litosférico del tamafio que sugieren Andreani et al. (2008), el
cual se transporta integramente hacia el sur. Sin embargo, es posible que este fendmeno haya
ocurrido o esté ocurriendo a menor escala, es decir, afectando a bloques mads pequenos, como se

discute a continuacion.
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Figura 51. Elementos tectonicos del sur de México destacando los principales sistemas de fallas que bisecan el
territorio y fungen como discontinuidades mecdnicas en las rocas. Los acrénimos corresponden con los
siguientes elementos tectonios: Cch-Complejo Chontal, CG-Complejo Guichicovi, CMLT-Campo monogenético
Los Tuxtlas, CPCCh-Cinturdn de pliegues y cabalgadura de Chiapas, CPCh-Cinturon plegado de Chicomuselo,
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CPCM-Cinturdn de pliegues y cabalgaduras mexicano, CSJ-Complejo Sierra de Judrez, CTM-Cuenca Tampico-
Misantla, FVTM-Faja volcdnica Trans-mexicana, MC-complejo del macizo de Chiapas, TC-Terreno Cuicateco,
TM-Terreno Mixteco, TO-Terreno Oaxaquefio, TX-Terreno Xolapa. Modificado de Villagémez et al. (2022).

De acuerdo con el modelo del pull-up, los bloques que son arrasados deberian estar delimitados por
la trinchera mesoamericana al oeste y por una falla lateral izquierda al este. El Unico blogue que
cumple con estas condiciones actualmente es la cuiia de antearco que colinda con la placa de Norte
América (Figura 49b). Sin embargo, este elemento tectdnico se estd desplazando relativamente
hacia el NW y no hacia el limite transformante al SE, de acuerdo con datos de GPS colectados por
Ellis et al. (2019), por lo cual el movimiento de este bloque no es consistente con el modelo del pull-

up actualmente.

Asi mismo, la cinematica actual de falla de Tonald no ha sido totalmente establecida con base en
estaciones GPS o con mecanismos focales (Andreani y Gloaguen, 2016; Styron et al., 2020) y se ha
asumido que es preferentemente siniestral por su conexion con la falla Polochic (Guzman-Speziale
y Meneses-Rocha, 2000). Sin embargo, existen evidencias que permiten conocer mas sobre la
cinematica de esta falla en la actualidad: 1) de acuerdo con distintos parametros morfométricos la
falla presenta una cinematica preferentemente inversa en su porcién sur, cerca de la zona en donde
converge con la falla Polochic (Authemayou et al., 2011; Andreani y Gloaguen, 2016); 2) el relieve
se encuentra en equilibrio dindmico hacia el NW, lo cual indica una actividad tectdnica nula a muy
baja, mientras que al SE existe un rejuvenecimiento del paisaje y los rios tienen una alta tasa de
incisién, lo cual indica una mayor actividad tecténica (Andreani y Gloaguen, 2016); 3) de acuerdo
con las estaciones de GPS ESPO y CONC, a lo largo de la falla de Tonalad se acomoda extensién en
direccidon ENE (Figura 52; Andreani y Gloaguen, 2016), la cual corresponde con una cinematica
dextral a lo largo de la traza principal de la falla; 4) en este trabajo se reporta una cinematica dextral
para la falla de Tonala (porcién quebradiza) a partir de estrias de falla y fibras de clorita (Capitulo
3.3.); 5) mientras que en este trabajo, en el Capitulo 3.3 se reportan fallas normales de orientacién
N-S, las cuales coinciden con la direccién de extension ENE obtenida a partir de informacién de
estaciones GPS y con una cinematica dextral de la falla; y 6) el desplazamiento relativo al NW de la
cuia de antearco con respecto a las placas Norteamericana y Caribe coincide con una cinematica

dextral.
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Figura 52. En esta figura se muestran direcciones de mdximo acortamiento y estiramiento obtenidas a partir
de estaciones de GPS en la zona correspondiente al norte de Guatemala y el sur de México. En el drea que
coincide con la zona de cizalla de Tonald se muestra que actualmente hay extension con una direccion de
maximo estiramiento en direccion ENE. Asi mismo, se muestran las principales fallas que afectan a las rocas
en esta region, las cuales se encuentran ligadas a la configuracion del punto triple entre las placas
Norteamericana, Caribe y Cocos. También, se muestran en diferentes colores los bloques limitados por las
fallas. Modificada de Andreani y Gloaguen (2016).

En resumen, se interpretd una cinemadtica inversa a la porcion sur de la falla asociada con mayor
actividad tectdnica y una cinematica dextral con poca actividad tectdnica hacia la porcidn norte y
centro de la falla. Si se considera una cinematica actual dextral de la falla de Tonald y una cinematica
actual siniestral de la falla Tuxtla-Malpaso (Guzman-Speziale y Meneses-Rocha, 2000), el bloque de
en medio tenderia a desplazarse hacia el SFPM como lo describe el modelo del pull-up (Figura 51).
Sin embargo, este bloque no podria moverse de forma rigida debido a las fallas que lo bisectan (La

Venta-Grijalva, Motozintla, etc.; Figura 51).

Por otra parte, existen otros bloques mas pequenos delimitados por fallas laterales de cinematica
izquierda en Chiapas, los cuales son evidentes en las terminaciones curveadas y ramificadas de la
ZCT y la ZCE al oeste, donde bordean bloques de distintas litologias e historias de deformacién

(figuras 27, 31 y 55). Algunos bloques de unidades meta-igneas y meta-sedimentarias propias del
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macizo de Chiapas dentro de la ZCT y la ZCE tienen foliaciones orientadas NW-SE, lo cual podria
indicar que estos bloques fueron arrancados, arrastrados, y reorientados con la zona de cizalla, o
bien, que su trama controld la localizacidn de la zona de cizalla posterior.

Modelo de subduccién oblicua
para el Mioceno tardio (10 Ma)

Direccion oblicua <« Direccion de la deformacion
de la subduccion por cizalla simple
\ Direccion de acortamiento

Placa de Cocos

Complejo del macizo

de Chiapas

Cinturén de pliegues

y cabalgaduras de Chiapas

Placa Caribe

Figura 53. Modelo de subduccion oblicua para la tectonica de la region Chiapas durante el Mioceno tardio.
En este modelo, la subduccion oblicua de la placa de Cocos favorece el desarrollo tanto de zonas dominadas
por cizalla simple (flechas en color rojo) como zonas dominadas por acortamiento.

Finalmente, la estructura regional del estado de Chiapas durante el Mioceno tardio pudo estar
dominada por una subduccién oblicua de la placa de Cocos, mas que por la influencia del limite
transformante entre las placas Norteamericana y Caribe. En este contexto, la subduccion oblicua
provocaria que la deformacién se reparta tanto en estructuras que acomodan acortamiento como
pliegues y fallas como estructuras que acomodan deformacidon por cizalla simple como fallas
laterales y oblicuas (Figura 53). La deformacion asociada al acortamiento puede corresponder con
el levantamiento del Macizo de Chiapas y el desarrollo del Cinturdn de pliegues y cabalgaduras de
Chiapas, mientras que la deformacién asociada a fallamiento transcurrente corresponderia con los
sistemas de fallas laterales Tonala-Escuintla, La Venta-Grijalva, Tuxtla-Malpaso, Chicoasén-San
Cristébal, etc. Sin embargo, esta hipdtesis requiere del analisis en conjunto de la orientacién,

cinematica y edad de todas las estructuras mayores que se encuentran en la regién.
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5. Conclusiones

La falla de Tonald limita al suroeste al complejo igneo-metamorfico del macizo de Chiapas, y se
extiende por mds de 200 km a lo largo de la planicie costera de Chiapas y el sur de Oaxaca con un
rumbo N45°W. Esta estructura localiza fallas de cinematica dextral, inversa y normal y fracturas
sobrepuestas a una trama milonitica que corresponde con el Sistema de Zonas de Cizalla Tonala-
Escuintla (SZCTE) de cinematica siniestral/siniestral-inversa y de orientacién N30°W-N50°W, el cual
se desarrollé durante el Mioceno tardio en rocas plutdnicas emplazadas sintecténicamente,
agrupadas como la Suite Pluténica de la Costa de Chiapas o SPCC. Esta es una de las fallas con mayor

longitud y exposicidn en todo México.

El SZCTE se compone de dos segmentos: el segmento Tonala al NW y el segmento Escuintla al SE. El
primero tiene un rumbo N30°W y se caracteriza por presentar una foliacién subvertical con
lineaciones sub-horizontales en una trama dominada por tectonitas L-S, tiene una geometria
anastomosada con bloques con poca deformacién bordeados por bandas de milonita y ultramilonita
gue pueden alcanzar un grosor entre 6 y 1 km, con cinematica dominantemente siniestral. El
segmento Escuintla presenta una orientacion N60°W y se despliega por al menos 35 km y muestra
una foliacién milonitica inclinada 70° al norte, con una lineacién por extension buzando al SW entre
10 a 85° y su trama esta dominada por tectonitas S-L. Este segmento presenta una traza rectilineay

un espesor constante de ~1 km.

Las rocas de la SPCC localizan el SZCTE, el cual tiene una foliacion magmatica subparalela a la
foliacién milonitica, por lo cual, en conjunto con las edades presentadas por Molina-Garza et al.
(2015), se interpreta que el magmatismo fue sintectdnico (Figura 54-1 y 2). La deformacion en
estado soélido, posterior al magmatismo, ocurrid bajo condiciones de alta temperatura (~500°C) y a
una profundidad promedio de 7 km, de acuerdo con el andlisis de termobarometria. Durante este
periodo, la zona de cizalla tuvo una tendencia a ensancharse (Figura 54-3), de acuerdo con la
estimaciones del nimero de vorticidad cinematica, el analisis de paleopiezometria y la variacidn en
los mecanismos de deformacidn activos en el cuarzo y la plagioclasa a lo largo de un gradiente de
deformacién de la zona de cizalla. De acuerdo con los mecanimos de deformacion, durante este
periodo, la tasa de deformacién fue menor con respecto a la deformaciéon que tuvo lugar

posteriormente durante el desarrollo de la zona de cizalla.
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Figura 54. Evolucion del SZCTE en el tiempo. Inicialmente, las rocas metaigneas y metasedimentarias del
complejo del macizo de Chiapas que presentaban foliacion favorecieron el emplazamiento del magmatismo
correspondiente a la SPCC (1y 2); posteriormente, por deformacion en estado sdlido, se desarrollé una zona de
cizalla extensa con tendencia a ensancharse (3); la reduccion del tamafio de grano favorecio la localizacion de
la deformacion en bandas estrechas (4); y, finalmente, durante la exhumacion, fue favorecida la deformacion
quebradiza y el desarrollo de fallas y fracturas.

La nucleacion de la zona de cizalla estuvo dominada por 1) la reduccién del tamafio de grano
asociada a recristalizaciéon dinamica, b) la presencia de anisotropias mecanicas previas como
enclaves maficos, diques y la foliacion magmatica, y 3) el desarrollo de bandas de agregados de
cuarzo de grano fino, filosilicatos y 6xidos formando patrones anastomosados, con una baja
competencia mecanica, los cuales se propagaron de forma lateral y longitudinal favoreciendo el
ensanchamiento de la zona de cizalla. Este periodo estuvo dominado por una fuerte componente
de cizalla pura durante la deformacion. Poco después de la cristalizacién, el enfriamiento del
protolito favorecié la activacion de mecanismos de deformacién asistidos por el arrastre de
dislocaciones en el cuarzo, por rotacion de subgranos, con la consecuente disminucidn de su tamafio
de grano. A su vez, los cristales de plagioclasa formaron porfidoclastos con nucleos afectados por
maclado mecanico y mantos formados por cristales de plagioclasa de grano fino, afectados por
disolucién por presion. El analisis de paleopiezometria, indica que la disminucion del tamano de
grano favorecié el aumento en la tasa de deformacidn y el adelgazamiento de la zona de cizalla
(Figura 54-4). Los mecanismos de deformacién y el desarrollo de una OPC del cuarzo de tipo
prismatica paralela al eje <a> indican condiciones de deformacidon en la parte alta de la facies de

esquistos verdes, a una temperatura alrededor de 450°C. De acuerdo con el nimero de vorticidad
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cinematica, este dominio estuvo dominado por una fuerte componente de cizalla simple con una

menor componente de cizalla pura.

Estimaciones geobarométricas sugieren que zona de cizalla se desarrollé a profundidades promedio
de 7 km, por lo cual el magmatismo debid asistir la temperatura suficiente para favorecer la activacién
de mecanismos de deformacion ddctil. Al entrar en equilibrio las rocas magmaticas con las rocas
encajonantes, la disminucién en la temperatura pudo haber asistido el cese de la actividad a lo largo

de la zona de cizalla o el cambio a mecanismos de deformacién quebradiza (Figura 54-5).

Durante la deformacién quebradiza, se formaron bandas de cataclasita, vetas de clorita y epidota y
se emplazaron diques de composicién intermedia. Las vetas de clorita paralelas a la foliacién
milonitica indican una cinematica dextral, asi mismo, hay evidencias de extensién ENE a lo largo de
la zona de cizalla lo cual puede indicar que la reactivacion quebradiza de la falla de Tonala estd

dominada por una cinematica dextral.

De los modelos que abordan la configuracion tectdnica del punto triple entre las placas
Norteamericana, de Cocos y del Caribe, se concluyd que: debido a que la falla de Tonala tiene una
cinemética preferentemente siniestral y que la longitud y edad de la falla de Jalpatagua sugieren que
esta no esta conectada con la falla Polochic ni con la falla de Tonald, el modelo del zipper no es
congruentes con estos resultados. De esta forma, se establecié que la falla de Tonald se encuentra

conectada con la falla Polochic y que la deformacion migré de NW a SE, lo cual favorece una

transferencia del movimiento de la falla de Tonala a la falla Polochic sin involucrar un sistema de
zipper (Figura 50). En cuanto al modelo del pull-up, observaciones de campo y la geologia regional no
sostienen este modelo a la escala que se ha propuesto debido a que el sur de México esta disectado
por numerosas fallas tales como Tonald, Motozintla, Polochic, La Venta-Grijalva, Tuxtla-Malpaso, etc.,

las cuales permitirian la transferencia de bloques mas pequefios, antes que la de un bloque regional.

Finalmente, la estructura regional del estado de Chiapas puede estar dominada por una subduccion
oblicua de la placa de Cocos, la cual provoca que la deformacion se haya repartido tanto en
estructuras que acomodan acortamiento como pliegues y fallas, como en estructuras que acomodan
desplazamiento siniestral como fallas laterales y oblicuas (Figura 53). Sin embargo, esto debe

estudiarse de manera mas integral.
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6. Anexos

Anexo 1: Cinematica del Sistema de zonas de cizalla Tonala-Escuintla-Compendio de
indicadores cinematicos en lamina delgada

En este apartado se presenta una tabla resumen en donde se mencionan los indicadores
cinematicos en las muestras analizadas en las porciones NW, centro y SE del Sistema de Zonas de
cizalla Tonala-Escuintla. Para algunas muestras en donde la cinematica no era clara se realizd un
conteo estadistico de indicadores y se expresa el porcentaje de indicadores encontrados para cada

cinematica.

Tabla Al. Resumen de indicadores cinemdticos

Muestra

Litologia

Indicadores cinematicos

Cinematica

de tonalita de
anfibol

PI-3 Protomilonita Porfidoclastos con manto y geometria delta y | Dextral-Siniestral
de granodiorita | sigma, shear bands sintéticas, figura de polo del

cuarzo, foliacion oblicua del cuarzo

PI-1 Milonita  con | Estructuras SC, shear bands asimétricas, foliacién | Siniestral
dominios  de | oblicua, porfidoclastos de plagioclasa
ultramilonita

PI-2 Protomilonita Trama S-C-C' y foliacion oblicua Siniestral (c),
de granodiorita dextral, quartz pole

figure

PI-4 Ultramilonita Bandas de cizalla C' sintéticas, figura de polo del | Dextral-Inversa

cuarzo, foliacion oblicua

PI-9 Milonita Bandas de cizalla C', foliacidn obliucua del cuarzoy | Siniestral

pordifoclastos de plagioclasa

PI-10 Anfibolita La roca presenta una textura granoblastica con una | Siniestral

foliacion definida por la orientacion preferencial
de forma de los cristales de plagioclasa y anfibol.
En campo, se observaron porfidoclastos de tipo
sigma.

PI-8 Protomilonita Porfidoclastos y trama S-C Siniestral
de granodiorita

PI-5 Meta-arenisca No se observaron indicadores cinematicos en | Sin indicadores

muestra de mano ni en lamina delgada. cinematicos

PI-12 Milonita de Siniestral inversa
tonalita de
anfibol

PI-7 Anfibolita En lamina delgada no se observaron indicadores | Siniestral

cinematica, sin embargo, en muestra de mano se
observaron porfidoclastos de cinematica siniestral.

PI-6 Meta- Textura granoblastica/equigranular, no hay | Sin indicadores
granodiorita indicadores cinematicos cinematicos
pérmica

PI-11 Protomilonita Porfidoclastos de anfibol y plagioclasa Siniestral inversa

Zona NW-Tonala

TO-11

Meta-granito

Peces de mica (biotita) y foliacién oblicua del
cuarzo

Siniestral
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TO-2 Protomilonita Shear bands, porfidoclastos, foliacion oblicua, | lzquierda
de granodiorita | figura de polo del cuarzo
TO-1 Milonita con | Trama SC y C', porfidoclastos tipo sigma de | lzquierda
dominios de | plagioclasa, foliacidn oblicua, sigmoides de cuarzo,
ultramilonita figura de polo del cuarzo
TO-18A Milonita de | Porfidoclastos tipo sigma de plagioclasa Siniestral
granodiorita
TO-18B Milonita de | Porfidoclastos de tipo sigma, foliacion oblicua del | Siniestral
granodiorita cuarzo, bandas de cizalla C'
TO-18C Protomilonita Porfidoclastos de tipo sigma, foliacion oblicua del | Siniestral
de granodiorita | cuarzo
TO-18D Ultramilonita Bandas de cizalla C' Siniestral
de granodiorita
TO-18E Ultramilonita Bandas de cizalla C' Siniestral
de granodiorita
TO-16 Ultramilonita Porfidoclastos de tipo sigma y bandas de cizalla C' | Siniestral
de Tonalita
TO-08 Milonita  con | Porfidoclastos de tipo sigma, bandas de cizalla C'y | Siniestral
dominios  de | estructuras de pinch and swell
ultramilonita
TO-20A Meta-granito Foliacion oblicua del cuarzo Siniestral
de biotita
TO-20B Meta-granito Foliacion oblicua del cuarzo, porfidoclastos tipo | Siniestral
sigma
TO-07 Meta-tonalita Trama S-C, indicadores poco confiables Aparentemente
siniestral
TO-10 Protomilonita Porfidoclastos de plagioclasa Siniestral
TO-09 Granodioriorita | Sin indicadores cinematicos No se encontraron
de  Dbiotita vy indicadores
anfibol cinematicos
TO-05 Protomilonita Peces de mica (biotita) y porfidoclastos de | Siniestral
de granodiorita | plagioclasa
de Dbiotita vy
anfibol
TO-06A Milonita de | Porfidoclastos de plagioclasa y bandas de cizalla C' | Siniestral
tonalita
TO-06B Protomilonita Porfidoclastos de plagioclasa, cinematica poco | Dextral
confiable
TO-04A Milonita de | Porfidoclastos tipo sigma de plagioclasa y foliacion | Siniestral
granodiorita de | oblicua del cuarzo
biotita y anfibol
TO-04B Protomilonita Peces de mica, porfidoclastos de plagioclasa y | Siniestral
de granodiorita | anfiboly foliacién oblicua del cuarzo
de Dbiotita vy
anfibol
TO-15 Meta-tonalita Porfidoclastos  simétricos, cinematica poco | Siniestral (poco
confiable confiable)
TO-12 Ortogneis Deflexidn de la foliacion (a escala de afloramiento) | Siniestral
TO-14 Protomilonita Porfidoclastos de plagioclasa Siniestral
TO-16 Milonita de | Shear bands, porfidoclastos, foliacion oblicua, | Siniestral

granodiorita

figura de polo del cuarzo
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TO-19 Micro Textura seriadada No se encontraron
granodiorita indicadores
porfidica cinematicos

TO-22 Milonita de | Porfidoclastos de tipo sigma, foliacién oblicua del | Siniestral
granodiorita cuarzo, bandas de cizalla C'

TO-17 Meta- La muestra presenta principalemnte | Siniestral
monzonita fracturamiento vy flujo cataclastico, sin embargo, a

escala de afloramiento se  observaron
porfidoclastos de cinematica siniestral

TO-21 Meta- Porfidoclastos de plagioclasa y trama S-C Siniestral
granodiorita de
biotita y anfibol

TO-13 Migmatita- Textura granoblastica No se encontraron
Ortogneis indicadores

cinematicos

TO-03 Protomilonita Foliacién oblicua del cuarzo Siniestral
con
pseudotaquilita

Zona SE-Escuintla

ES-185 Protomilonita Bandas de cizalla C' sintéticas, porfidoclastos tipo | 65% Siniestral y 35%
de monzonita sigma, figura de polo del cuarzo dextral

ES-211 Milonita a | Pinch and swell structures, Porfidoclastos rotados | 74% siniestral y 26%
ultramilonita al reversoy al frente de geometria sigmoidal, shear | dextral, con OPC del

bands sintéticas, estructuras C', foliacion oblicua, | cuarzo de
porfidoblastos de titanita, figura de polo del cuarzo | cinematica dextral

ES-233 Meta-granito Bandas de cizalla sintéticas C', porfidoclastos 100% siniestral

ES-353 Anfibolita Bandas de cizalla sintéticas C', porfidoclastos, | Dextral

foliacidon oblicua, LPO de cuarzo

ES-156 Milonita de | Porfidoclastos de plagioclasa de tipo sigma, | 65% de indicadores

anortosita estructuras de pinch and swell, bandas C'. de cinematica
siniestral y 35% de
indicadores de
cinematica dextral

ES-164 Milonita de | Porfidoclastos de plagioclasa y anfibol, foliacion | 68% siniestral y 32%
granito de | oblicua del cuarzo, bandas de cizalla C' dextral
biotita, anfibol
y mica blanca

ES-231 Ultramilonita Bandas de cizalla C'y OPC del cuarzo Siniestral

ES-344 Milonita de | Foliacién oblicua del cuarzo, bandas de cizalla C', | 60% Dextral y 40%
monzonita porfidoclastos siniestral

ES-154 Meta- Trama S-C poco confiable Dextral
anortosita

ES-351 Anfibolita de la | Porfidoclastos de plagioclasa y anfibol y bandas de | 21% siniestral y 79%
unidad cizalla C' dextral
Candelaria -
milonita

ES-172 Meta- Bandas de cizalla C' y sombras de presion Siniestral
granodioria

ES-192 Ultramilonita Porfidoclastos poco claros, cinematica no confiable | Aparentemente
de Tonalita dextral
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Anexo 2. Marco tedrico: Las zonas de cizalla origen, evolucién y mecanismos de
deformacion

Introduccidn

El estudio de las estructuras de deformacién ha permitido comprender la distribucién espacial que
tienen las rocas en la corteza, su contexto tectdnico, la edad y las condiciones de la deformacién en
la corteza y el manto. Este capitulo estd enfocado en revisar los fundamentos tedricos que se
consideran en el estudio de las zonas de cizalla ductiles tomando en cuenta los avances mas

recientes publicados hasta la fecha.
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Figura Al. Diagrama esquemdtico de una zona de cizalla. Al lado izquierdo se colocd el limite en el cual se
producen sismos en la corteza, a su derecha se colocaron dos curvas, las cuales indican los limites del
comportamiento quebradizo en el cuarzo y en el feldespato. En el resto del esquema se muestra como a medida
que incrementa la temperatura cambian los tipos de roca de falla y los mecanismos de deformacion activos.
Tomada de Fossen y Cavalcante (2017).

En la litdsfera la deformacién cominmente tiende a localizarse en zonas estrechas y planares que
acomodan el desplazamiento entre bloques con poca deformacién. Estas zonas se conocen como
zonas de cizalla y de acuerdo con los mecanismos de deformacién que operan, una zona de cizalla
puede ser: quebradiza, quebradiza-ductil o ductil (Figura A1) (Ramsay y Graham, 1970; Sibson, 1977;
Ramsay, 1980). Las zonas de cizalla que presentan un comportamiento quebradiza también se

conocen como zonas de falla y generalmente se estudian independientemente de las zonas de
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cizalla ductiles. Las zonas de cizalla ductiles se asocian mds intimamente con el emplazamiento de
magmas (Neves, 1995), la circulacién de fluidos en la corteza (Goncalves et al., 2012) y con el

desarrollo de sistemas orogénicos y sistemas de rift (Fossen, 2016).

El estudio de las zonas de cizalla ha permitido entender las condiciones bajo las cuales se forman
los limites de placa, ha ayudado a la reconstruccién de la evolucidn tectono-metamérfica de la
litosfera y ha permitido dilucidar los procesos y condiciones bajo las cuales ocurre la deformacion
en la corteza media e inferior y en el manto (Vauchez et al., 2012; Bercovici y Ricard, 2012; Montési,

2013).

El estudio detallado y cuantitativo de la geometria y cinematica de las zonas de cizalla comenzd hace
muy poco con un estudio sistematico publicado por Ramsay (1967), seguidos por una serie de
articulos publicados durante los 70’s y 80's, entre los que destacan los de Ramsay y Graham (1970),
Lister y Williams (1979), Sibson (1977), Ramsay (1980). Estos primeros trabajos estudiaban la
evolucidn geométrica zonas de cizalla considerando Unicamente la deformacién por cizalla simple
en el plano. Posteriormente, se introdujo el concepto de cizalla subsimple para nombrar a la
deformacién que involucra una componente de cizalla simple y una componente de cizalla pura
(Ramberg, 1975; Passchier, 1986; Tikoff y Fossen,1993; Simpson y De Paor, 1993), lo cual describe
la dilatacion o contraccion de zonas de cizalla. Asi mismo, Sanderson y Marchini (1984) introdujeron
el anadlisis tridimensional de las zonas de cizalla en el contexto de los ambientes transpresivos y

transtensivos.

Figura A2. Zona de cizalla de cinemdtica lateral dextral formada a los costados de una fractura preexistente
en un protolito granitico. Fotografia de Manktelow y Pennacchioni del Atlas of Structural Geology (Mukherjee,
2015).
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Durante los ultimos afios, se han publicado diversos articulos y libros sobre modelos analdgicos y
numéricos que replican la evolucidn textural de las zonas de cizalla a partir de distintos protolitos
(Mancktellow, 2002; Michail et al., 2021), otros enfocados en la nucleacién y evolucién a lo largo y
ancho de zonas de cizalla (Means, 1995; Ingles et al., 1999; Pennacchioni y Mancktelow, 2007; Oliot
et al., 2010 y 2014; Pennacchioni, 2018), unos mas sobre los mecanismos de deformacion a escala
de grano que operan en distintas fases minerales en distintas condiciones P/T/fu0 (Passchier y
Trouw, 2005; Oliot et al, 2014), asi como el rol que juegan los fluidos, el metasomatismo, el
emplazamiento de magma, la temperatura, la tasa de deformacion, la mineralogia y la textura del
protolito en el desarrollo de las zonas de cizalla (Goncalves et al., 2012; Montési, 2013; Oliot et al.,
2014; Boffadossi et al., 2021); y finalmente, algunos articulos de revisidn que sintetizan muchos de

los trabajos previos (Xypolias, 2010; Fossen et al., 2016; Oriolo et al., 2018).

Definiciones
Una zona de cizalla puede ser definida como una zona en donde la deformaciéon es claramente

mayor que en las rocas que la rodean y cuyos margenes estan definidos por la rotacién de
marcadores o por la formacion de una nueva textura (Fossen et al., 2016). Estas zonas estan
asociadas con la localizacion de la deformacidn por cizalla simple, es decir, que los ejes de maximo
acortamiento y estiramiento de la tablkade deformacién tienen a rotar a medida que la distorsidn
interna incrementa. En las zonas de cizalla ductiles en donde las rocas acumulan deformacion
permanente sin pérdida de cohesién se forman rocas altamente deformadas y foliadas que se

conocen como milonitas, las cuales se describen a continuacion.

La palabra milonita proviene del griego “milos” que significa molino, debido a que anteriormente se
pensaba que estas rocas se formaban como resultado de la trituracién de rocas en zonas estrechas
(Lapworth, 1885). Actualmente, se utiliza la palabra para referirse a rocas foliadas, que presentan
lineacidn y que contienen elementos de simetria monoclinica en su textura (Figura A2; Bell y
Etheridge 1973; Hobbs et al., 1976). Las milonitas se pueden desarrollar en todo tipo de rocas y
ambientes tectdnicos, y se han descrito desde la escala submilimétrica hasta de varios kildémetros

(Bak et al., 1975; Hanmer 1988).
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Clasificacion

Las milonitas se pueden clasificar con base en tres parametros: (a) en funcién del grado metamarfico
durante la deformacidn, una milonita puede ser de facies de esquistos verdes, anfibolita, esquistos
azules, etc., dependiendo de las paragénesis mineral y de los mecanismos de deformacién presentes
en los minerales que reflejan las condiciones P-T de la deformacién; (b) de acuerdo con el protolito,
ya sea una roca polimineralica o monomineralica, por ejemplo, milonita de granodiorita o una calci-
milonita cuando el protolito es una roca carbonatada (Burlini y Kunze, 2000); y (c) dependiendo de
la cantidad relativa de matriz y porfidoclastos en la muestra. Se considera matriz el material
retrabajado tecténicamente (recristalizado, neoformado, pulverizado, etc.), mientras que se
consideran porfidoclastos todos aquellos cristales que se preservan del protolito. Cuando las rocas
tienen entre 10 y 50% de matriz definen a una protomilonita; cuando hay entre 50 y 90% de matriz
se conocen como milonita y cuando hay mas de 90% de matriz son ultramilonita (Figura A3; Spry

1969).

Figura A3. Fotografias (arriba) y microfotografias (abajo) de un gradiente de deformacion a partir de un mismo
protolito granodioritico: a y b ortogneiss de granodiorita, c y d protomilonita, e y f milonita y e y h ultramilonita.
Modificada de Oliot et al. (2014).
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Geometria
Existen distintos elementos geométricos que se pueden encontrar dentro de una zona de cizalla, los

cuales permiten identificarlas, describirlas y caracterizarlas. A continuacion, se describen algunos de

estos.

Comunmente, las milonitas muestran bandas o lentes de material de grano fino, formados durante
la recristalizacion dindmica de rocas de grano grueso, los cuales tienen geometria de una tabla de
surf, con rasgos geométricos planares y lineares a la vez (Passchier y Trouw, 2005). Otro elemento
importante es la presencia de porfidoclastos: cristales o agregados policristalinos relictos de fases
mecanicamente resistentes del protolito, de un tamafio de grano mayor a los que componen la
matriz. Las fases minerales que comunmente forman porfidoclastos son el feldespato, granate,
muscovita, hornblenda, piroxeno y cuarzo. La foliacidon planar suele rodear los porfidoclastos,

volviéndose anastomosada (Figura A4; Passchier y Trouw, 2005).

Lentes con
Lineacion de poca Pliegues de
deformacién cortina

agregados

Foliacidon
ilonitica

Pliegues de
vaina

Lamina delgada
perpendicular a la A

lineacion y a la foliacion

Ladmina delgada paralela
alalineaciény
perpendicular a la

' foliacion

Figura A4. En este esquema se muestra la geometria general de una zona de cizalla y la nomenclatura que se
utiliza para describir algunos rasgos que las componen. Se muestran algunos de los tipos de pliegues tipicos
de las zonas de cizalla. Ademds, se ilustran las diferencias geométricas de las estructuras en Idminas delgadas
de cortes paralelos y perpendiculares a la lineacion mineral (Passchier y Trouw, 2005).

La trama planar de las milonitas es conocida como foliacidon milonitica, mientras que la trama linear
se conoce como lineacidn de granos o de agregados. Por lo general las milonitas pueden desarrollar
dos o incluso tres tipos de foliaciones durante un mismo evento de deformacidn, las cuales hacen

un angulo agudo entre siy se conocen como foliacion C (foliacidn por cizalla), foliacidon S (a un angulo
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alto con respecto a la foliacién C) y foliaciéon C’ (a un dngulo bajo con respecto a la foliacién C). La
foliacién milonitica tiende a rodear bloques con menor deformacién que pueden ir desde
porfidoclastos milimétricos hasta lentes de escala kilométrica.

Comunmente, la foliacion milonitica forma pliegues similares, isoclinales o muy apretados con
planos axiales paralelos a la foliaciéon (Cobbold y Quinquis 1980). También, se pueden desarrollar
pliegues de vaina y presentan una estructura tubular paralela a la lineacién (Cobbold y Quinquis,
1980; Alsop y Holdsworth 2004). Otros pliegues son pliegues de cortina, los cuales tienen geometria
cilindrica y tienen planos axiales paralelos a la foliacion y ejes subparalelos a la lineacion, (Hartwig,
1925), estos se caracterizan por disminuir su amplitud y desaparecer lateralmente (Figura A4). A
continuacién, se describe cdmo se puede obtener informacién a partir de algunos de los rasgos

geométricos observados en zonas de cizalla para interpretar su cinematica.

Cinematica

La direccion de desplazamiento a lo largo de una zona de cizalla se observa en una seccidon
perpendicular a la foliacion milonitica y paralela a la lineacidn de agregados o fibras minerales
debido a que esta seccion corresponde con el plano de mayor flujo durante la deformacion y es en
donde los rasgos asimétricos que indican la cinemdtica se encuentran mds desarrollados.
Tradicionalmente, se utilizaban capas o diques desplazados o la deflexion de la foliacion o la
estratificacion hacia la zona de cizalla para determinar su cinematica. Actualmente, se utiliza la
geometria de algunas estructuras y microestructuras, conocidas como “indicadores cinematicos”,
los cuales permiten determinar la cinematica de una zona de cizalla a partir de una lamina delgada,

como se ilustra en la Figura A5.
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Figura A5. En esta figura se representan esquemdticamente los indicadores cinemdticos mds comunes que se
pueden encontrar en una zona de cizalla. Todos los indicadores presentan la geometria que se desarrollaria en
una zona de cizalla con cinemdtica dextral. Tomado de Passchier y Trouw (2005).

La principal caracteristica de los indicadores cinematicos es que presentan una simetria monoclinica,
es decir, que son asimétricas. Es importante mencionar, que los marcadores de la deformacion
tienden a rotar y la direccion de rotacion indica la direccidn de flujo de la zona de cizalla (Passchier

y Trouw, 2005).

Las zonas de cizalla presentan varias foliaciones con un angulo bajo con respecto a los limites de la
zona de cizalla y entre estas mismas. De manera inicial se forma una foliacién indicada por la
orientacién preferencial de los minerales o por un bandeamiento composicional conocida como
esquistosidad o foliacion S (schistocitté) la cual es perpendicular al eje de maximo acortamiento.
Posteriormente, en algunas zonas la foliacidn S tiende a rotar 45° hacia el plano de cizalla que
corresponde con la asintota de flujo de la componente de cizalla simple en donde el esfuerzo de

cizalla es maximo. Se desarrolla una nueva foliacion denominada con la letra C (cizaillement).

Posteriormente, se vuelve a sobreponer la foliacién S a la foliacién C. En agregados policristalinos,
dentro de la foliacién C, los granos que componen los agregados presentan una geometria elongada,
y desarrollan una orientacion preferencial de forma, oblicua a la foliacién principal entre 20 y 40°,
la cual se conoce como “foliacién oblicua” y es paralela a la foliacién S. Si la trama de una roca estd
dominada por ambas foliaciones, esto se conoce como trama S-C. La cinematica que indica la

orientacion de la foliacién oblicua se muestra en la Figura A5f y A5d (Berthé et al., 1979).
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Otro indicador cinematico son las bandas de cizalla C’'. Cuando la foliacidn milonitica es disectada
= H “ H ”

por pequefas zonas de cizalla subparalelas, estas se conocen como “bandas de cizalla”. Y presentan

un angulo entre 15y 35° con respecto a la foliacion por cizalla C y se forman cominmente en zonas

de cizalla altamente deformadas y con alto contenido de micas (Blenkinsop y Treloar, 1995). La

cinematica de las bandas de cizalla es sintética con la foliacion principal y se observa en la Figura

AbSe.

Otros indicadores cinematicos son los clastos envueltos o porfidoclastos de los cuales existen tres
tipos: (1) clastos desnudos, si son ecuantes y presentan contacto directo con la matriz; (2) pez
mineral, si el porfidoclasto tiene una forma sigmoidal asimétrica; y (3) sistemas de porfidoclastos, si
presenta bordes con textura o composicion diferente de la matriz (Lafrance y Vernon, 1998). Los
porfidoclastos presentan bordes con geometria de alas o colas que se unen a la foliacién C y
dependiendo la asimetria que desplieguen las alas podemos conocer la cinemdtica de la zona de
cizalla (Passchier y Simpson, 1986). Se distinguen cuatro tipos de porfidoclastos segln la geometria
de las alas: de tipo @, 6, o y de geometria compleja (Hooper y Hatcher, 1988). Los de tipo @
presentan simetria ortorrombica y no son buenos indicadores cinematicos, los de tipo o tienen alas
anchas con dos caras planas externas y dos caras curvas internas (Figura A5 b), y los de tipo 6 se
caracterizan por presentar alas estrechas y bahias rellenas de matriz. En la Figura A5 b se puede
analizar la geometria de cada uno de ellos y cémo se obtiene la cinematica a partir de los

porfidoclastos (Passchier y Trouw, 2005).

Finalmente, existen otras estructuras que permiten la determinacién de la cinematica de una zona
de cizalla, por ejemplo: (a) los sigmoides, agregados de geometria sigmoidal sin un nucleo (Figura
A5 b; Passchier y Trouw, 2005), (b) la orientacién preferencial cristalografica de los minerales, la
cual muestra una simetria monoclinica (Figura A5j; O’Brien et al., 1987), (c) la vergencia de trenes
de pliegues asimétricos (Figura A5i; Passchier et al., 2005); y (d) la formacién de pliegues alrededor

de porfidoclastos desnudos (Figura A5h; Hanmer y Passchier, 1991).

Analisis de la vorticidad
Para evaluar el grado de no coaxialidad en la deformacidn de las rocas, se realiza un analisis de

vorticidad, el cual consiste en la determinacion del nimero de vorticidad cinemdtica Wk para una
roca deformada. EIl Wk esn nimero adimensional que representa la relacidon entre la tasa de
rotacion (componente de cizalla simple Wk=1) y la tasa de acumulacién de la deformacidn
(componente de cizalla pura Wk=0) (Fossen, 2016). Dicho de otra forma, representa el grado de

coaxialidad de la deformacion. Para su estimacion se utilizan distintos marcadores de la
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deformacién y elementos geométricos dentro de las zonas de cizalla. El método del analisis de
vorticidad permite comparar distintas areas a lo largo y ancho de una zona de cizalla para distinguir
regiones donde la deformacién se ha acomodado por acortamiento, extension o por localizacidn de
la deformacién por cizalla simple. Abajo se explican las bases tedricas sobre el concepto de
vorticidad y la estimacidn de Wk de acuerdo con Xypolias (2010).

Una zona de cizalla puede ser vista como una zona con flujo continuo. El campo de velocidad

alrededor de un punto en un continuo de flujo, en cualquier instante de tiempo (Figura A6), puede

ser representado por el tensor de flujo o de gradiente de velocidad L: L = g—:]l:; i,j=1,2,3

Flujo
monoclinico
1\3\0\ b

\%
&

Figura A6. Representacion grdfica del concepto de vorticidad y nimero de vorticidad cinemdtica (a) se observa
la representacion grdfica del vector de vorticidad y de los ejes instantdneos de estiramiento (EIE). (b)
representacion grdfica de las apdfisis de flujo en un diagrama de cizalla subsimple en donde se muestra el
dngulo a utilizado en la estimacion de Wk. W-vector-matriz de vorticidad de flujo, EIE-eje instantdneo de
estiramiento.

En donde vi es la velocidad en la coordenada espacial xj. El tensor de flujo L se puede descomponer
en dos matrices: L= D+W, en donde D es la matriz del estado de esfuerzos y W la matriz de vorticidad.
La primera representa el estado de esfuerzos instantaneo bajo el cual se encuentra el continuo de
flujo y sus eigenvectores representan la direccion y magnitud de los ejes instantaneos de
estiramiento (EIE1, EIE2, EIE3). Por otra parte, W es un vector-matriz cuya magnitud Wk se define
como la vorticidad de flujo, la cual equivale al doble de la velocidad angular w de las particulas y
lineas dentro de un cuerpo que esta siendo deformado. El vector de vorticidad W es perpendicular
a la direccién de rotacién de las particulas y suele ser perpendicular a dos EIE, el maximo (EIE1) y el

minimo (EIE2), y paralelo al EIE intermedio (EIE3). El plano perpendicular al vector se conoce como
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el plano de perfil de vorticidad (PPV) y suele ser paralelo a la lineacidn y perpendicular a la foliacién
(Figura A6a).

En el estudio de zonas de cizalla se busca calcular el nimero de vorticidad cinematica Wk, el cual
relaciona el vector de vorticidad W con las tasas de estiramiento de los EIE a partir de la férmula:

Wy, = w;i[2(S2 + SE + SZ]

En donde w;es la vorticidad interna de la zona de cizalla y Sa, Sb y Sc son las tasas de deformacion
en cada uno de los E/E;. Cuando el PPV coincide con el plano paralelo a la lineacién y perpendicular
a la foliacion, entonces se puede calcular un nimero de vorticidad cinematica conocido como el
numero de vorticidad seccional Wn, el cual esta definido por la ecuacion: Wn = cosa en donde
es el angulo entre las apdfisis de flujo de material durante la deformacién (Figura A6b). Los valores
obtenidos tendran un valor entre 0 y 1, en donde O representa la deformacién coaxial y 1 Ia
deformacidn no coaxial. Es importante considerar, que al ser una funcion coseno, el valor intermedio

entre la deformacion coaxial y la no coaxial sera igual al coseno de 45°.

Existen varios métodos para estimar la vorticidad utilizando distintas estructuras y relaciones
angulares. En este trabajo se muestrearon los dominios mas resistentes, homogéneos vy
representativos, se asumio que la deformacién fue homogénea y continua en dichos dominios, y se
aplicaron diferentes métodos a las mismas muestras para comparar los valores de vorticidad
obtenidos y su variacion en las muestras analizadas. Los métodos mas comunes aplicados en zonas
de cizalla utilizan la relacidn angular entre la foliacién milonitica C y otros elementos estructurales,
tales como: el eje largo de los porfidoclastos, la foliacién S, las bandas C’, la foliacién oblicua en
agregados monocristalinos y la orientacidn cristalografica preferencial. Los detalles para aplicar

cada método se describen en el trabajo de Xypolias (2010).

Nucleacion de una zona de cizalla

La nucleacion de una zona de cizalla se refiere a la forma en que inicia la deformacién localizada en
una zona estrecha. Para explicar este fendmeno se han propuesto tres modelos de nucleacidn
basados en modelos analdgicos, evidencias de campo y evidencias petrograficas: 1) el modelo de
localizacién heredada propone que las zonas de cizalla nuclean a partir de discontinuidades previas
y microfracturas, posteriormente, la disminucidn del tamafio de grano y la interaccién con los fluidos
favorecen la deformacién cristal-plastica (Austrheim, 1987; Pennacchioni, 2005; Pennacchioni y
Mancktelow, 2007; Goncalves et al., 2016). 2) El modelo de ensanchamiento sugiere que las zonas

de cizalla pueden nuclear y crecer lateralmente sin necesidad de fracturas previas, en este modelo
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algunas micro inestabilidades forman patrones anastomosados al inicio de la deformacién y forman
zonas de cizalla (Figura A7), este modelo se ha utilizado para explicar los patrones de zonas de cizalla
anastomosadas que rodean bloques con menor deformacién (Ingles et al., 1999; Oliot et al., 2010;
Oliot et al., 2013); y 3) el modelo de localizacién sensu stricto en donde el cambio en las propiedades
mecanicas de las rocas durante la deformacién induce la localizacidn, este proceso ocurre cuando
disminuye el tamafio de grano por recristalizacién dindmica y la interaccién con los fluidos favorece
la cristalizacion de filosilicatos los cuales “ablandan” a las rocas en una direccién preferencial y

favorecen la localizacion de la deformacién (Gueydan et al., 2001).

Evolucion y crecimiento

Se ha observado que el crecimiento de las zonas de cizalla es similar al crecimiento de las fallas, en
donde a medida que se acumula desplazamiento éstas tienden a crecer en longitud y espesor. Sin
embargo, no se ha establecido una relacion clara entre la longitud y la cantidad de desplazamiento
acumulado debido a que las zonas de cizalla tienden a crecer al conectarse con otros segmentos de
zonas de cizalla cuando sus colas interactian, formando redes anastomosadas de zonas de cizalla
(Figura A7). Asi mismo, se ha determinado que en el nucleo de las zonas de cizalla se acumula la
mayor parte del desplazamiento y este disminuye hacia los lados y hacia las terminaciones (Fossen
etal., 2016).

——

(a) F———————% o —

\

—_— Interaccién

Figura A7. A la izquierda se muestra un esquema que muestra como ocurre el crecimiento de las zonas de
cizalla en longitud al conectarse distintos segmentos (a y b) e iniciar la formacion de una red anastomosada
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de zonas de cizalla (c y d) (Fossen et al., 2016). Del lado derecho se observan dos zonas de cizalla de con
distintos grados de desarrollo y a diferente escala. En (e) se observa un afloramiento de escala métrica en Cap
de Creus, Espafia (Fusseis et al., 2006), mientras que en (f) La zona de cizalla de Borbonera en Brasil de escala
de cientos de km (Fossen et al., 2016).

Por otra parte, un tema debatido en el estudio de las zonas de cizalla es la variacidn del espesor
durante su evolucién. La disyuntiva de este tema se debe a que las zonas de cizalla tienden a
ensancharse a medida que crecen, lo cual es contradictorio con la idea de que dentro de una zona
de cizalla las rocas tienden a ablandarse y se favorece la localizaciéon de la deformacion y la
disminucién del espesor. A continuacién, se describen los cuatro modelos ideales utilizados para
explicar los diferentes caminos de evolucién que experimentan las zonas de cizalla, propuestos por:

Means (1995).

Las zonas de cizalla de tipo 1 se caracterizan por incrementar su espesor hacia las paredes de la zona
de cizalla dejando inactiva la parte central a medida que aumenta la deformacién, (Figura A8a). Este
tipo de zonas de cizalla se interpretan como el resultado del endurecimiento por deformacién del
nucleo. Al contrario, las zonas de cizalla de tipo 2, las cuales disminuyen su espesor a medida que
incrementa la deformacidn, lo cual se ha asociado al ablandamiento por deformacién y a la
localizacién de la deformacion (Figura A8b). Las zonas de cizalla de tipo 3 se caracterizan por
mantener un espesor constante, lo cual se ha atribuido al confinamiento de la zona de cizalla en una
capa preexistente mas débil (Figura A8c). Finalmente, las zonas de cizalla de tipo 4 se caracterizan
por incrementar su espesor durante la deformacién sin dejar inactivo el nucleo (Figura A8d). Al
estudiar zonas de cizalla naturales se debe considerar que estos son modelos ideales que se utilizan
como referencia y en la naturaleza dependen de la tasa de endurecimiento y ablandamiento de las

rocas por deformacién y del nimero de vorticidad cinematica (Wk) (Vitale y Mazzoli, 2008).

(a) Type 1 (b Type 2 {c) Type 3 (d) Type 4

—5 M WA -

Figura A8. En esta figura se representan los cuatro modelos propuestos para explicar la evolucion del espesor
de una zona de cizalla a medida que acumula desplazamiento, los cuales presentan las siguientes
caracteristicas: a) el espesor incrementa, pero el nicleo se desactiva; b) el espesor disminuye; c) el espesor se
mantiene constante; y d) el espesor incrementa sin desactivarse el ntucleo. Fossen (2016).

Los dos fendmenos que ocurren durante la deformacién y que determinan la evolucién de una zona

de cizalla son el ablandamiento, que favorece la formacidn de zonas de cizalla de tipo 2y 4, y el
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endurecimiento por deformacién, el cual favorece la formacién de zonas de cizalla de tipo 1y 2. A

continuacién, se mencionan algunos procesos que favorecen ambos fenédmenos en zonas de cizalla.

Algunos de los procesos que favorecen el ablandamiento por deformacién son: (1) la reduccion del
tamanfio de grano (Allison et al., 1979); (2) la recristalizacion por migracién de borde de grano (MBG),
en donde cristales muy endurecidos son reemplazados por cristales nuevos y faciles de deformar
(Tullis et al., 1990); (3) el crecimiento de nuevas fases minerales a partir del protolito, por ejemplo,
el crecimiento de mica blanca y cuarzo a partir del feldespato (Hippertt y Hongn, 1998); (4) el
ablandamiento geométrico, el cual consiste en el desarrollo de una orientacién preferencial
cristalografica de los minerales (Ji et al., 2004); (5) el desarrollo de microfracturas por un incremento
de fluido de poro (Rutter, 1976); (6) el desarrollo de bandas de cizalla (Ji et al., 2004); y (7) el
debilitamiento “hidrolitico”, asociado con la difusién de agua dentro de la red cristalina de los
minerales (Luan y Patterson, 1992). Montési (2013), evalud distintos parametros que ocurren en
zonas de cizallay determind que el factor que tiene un mayor rol en la localizacién de la deformacion
es la formacién de redes interconectadas de fases débiles como filosilicatos y agregados de grano

fino.

Por otra parte, los procesos que habilitan el endurecimiento de las rocas son: (1) la presencia de
heterogeneidades dentro de la zona de cizalla, por ejemplo, el crecimiento fases minerales mas
resistentes (Fossen et al., 2016); (2) la acumulacién de dislocaciones; (3) la deshidratacién del nucleo
de la zona de cizalla por migracién de los fluidos; y (4) cambios en los mecanismos de deformacion
(Oliot et al., 2010). Existen dos procesos que favorecen el ensanchamiento de las zonas de cizalla
sin endurecimiento por deformacion: 1) la interconexién de segmentos de zona de cizalla de manera
lateral y 2) la interaccién de los fluidos con las paredes de la zona de cizalla y la formacion de
filosilicatos (Finch et al., 2016). En una misma zona de cizalla pueden existir segmentos que se
comporten como zonas de cizalla de distintos tipos, por lo cual es necesario un estudio detallado

para tener un mayor entendimiento de su evolucion.

Mecanismos de deformacidn a escala de grano

Los mecanismos de deformacién a escala de grano explican que ocurre a nivel microscépico con los
minerales cuando estos acumulan deformaciéon permanente. En este apartado se describen los

mecanismos de deformacion mas comunes en zonas de cizalla ductiles, los cuales permiten el
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comportamiento plastico o viscoso de las rocas. Dichos mecanismos también son conocidos como

mecanismos de deformacidn cristal-plastica.

La deformacion cristal-plastica se asocia a la migracion de los “defectos” que existen en las redes
cristalinas de los minerales. Dichos defectos han sido clasificados como defectos de punto y defectos
de linea o dislocaciones (Passchier y Trouw, 2005). Los defectos de punto son atomos que faltan o
sobran en la red cristalina y son llamados vacantes e intersticiales respectivamente. Los defectos de
linea se clasifican en dos tipos: dislocaciones de borde y dislocaciones de tornillo. Las primeras se
deben ala presencia de un medio plano “extra” en la red cristalina, con un vector de desplazamiento
resultante paralelo al plano de dislocacion. Por otra parte, las dislocaciones de tornillo son aquellas
en donde la red cristalina se encuentra desplazada una unidad de distancia con un vector resultante
perpendicular al plano de la dislocacion. Durante la deformacidn, se generan defectos nuevos

continuamente en las redes cristalinas de los minerales (Passchier y Trouw, 2005).

El cambio de forma permanente de un mineral ocurre cuando hay un cambio en la posicién relativa
de los dtomos que los constituyen. Esto ocurre mediante el desplazamiento de vacantes y
dislocaciones dentro de la red cristalina, la deformacién asociada a este proceso se conoce como
deslizamiento de dislocaciones (dislocation glide) (Hull, 1975; Poirier, 1985; Passchier y Trouw,
2005). Las dislocaciones pueden moverse Unicamente en direcciones y planos cristalogréficos
especificos, que en conjunto se conocen como sistemas de deslizamiento (Passchier y Trouw, 2005).
La mayor parte de los minerales tienen distintos sistemas de deslizamiento. El sistema de
deslizamiento que se activa durante la deformacion depende de la orientacidon y magnitud del
campo de esfuerzos y del esfuerzo de cizalla critico resuelto (z.), particular de cada sistema de
deslizamiento. Para que las dislocaciones se desplacen se debe rebasar el (t.) (Passchier y Trouw,

2005).

Durante la deformacién intracristalina existen dos procesos mediante los cuales se inhibe el
desplazamiento de las dislocaciones y los minerales tienden a “endurecerse”. El primer proceso
ocurre cuando varios sistemas de deslizamiento se encuentran activos en un cristal y las
dislocaciones que migran se interceptan formando un nudo, por lo cual su movimiento queda
obstruido. El segundo mecanismo se conoce como pinning y ocurre en la interfaz entre dos fases
minerales distintas en donde las dislocaciones no se pueden mover, al acumularse las dislocaciones
el cristal se vuelve muy dificil de deformar. Existe también, un mecanismo que actua en contra del

endurecimiento y permite la deformacién ductil, este es la migracién de vacantes a las lineas de
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dislocaciéon, lo cual permite que las dislocaciones “brinquen” un sitio bloqueado y continden
migrando. En conjunto, el deslizamiento de dislocaciones y el “brinco” de sitios bloqueados se
conoce como el mecanismo de arrastre de dislocaciones. A continuacién, se describen algunos de
los principales mecanismos de deformacion cristal-plastica que ocurren durante el desarrollo de una

zona de cizalla.

Recristalizacion dinamica

Cada cristal dentro de una roca posee una “energia interna por distorsiéon”, la cual es minima cuando
un cristal estd libre de dislocaciones. Durante la deformacidon, un cristal adquiere nuevas
dislocaciones y aumenta su energia interna. Para reducir la energia interna de un mineral durante
la deformacién existen dos procesos: la recuperacion y la migracidon de borde de grano, que en

conjunto se conocen como recristalizacién dinamica (Passchier y Trouw, 2005).

La recuperacion es el proceso mediante el cual las dislocaciones en un cristal se acumulan en redes
planares, las cuales se conocen como bordes de subgrano. Estos bordes separan fragmentos de un
mismo cristal conocidos como subgranos, los cuales rotan ligeramente y presentan orientaciones
diferentes entre si (Trepied et al., 1980). Por otra parte, la migracion de borde de grano ocurre
cuando existen dos cristales contiguos uno con mas dislocaciones que el otro. En este caso, el cristal
con menos dislocaciones crece a costa del cristal con mas dislocaciones, desplazando el borde del
grano. Como consecuencia, nuevos granos pequefios reemplazan a los cristales mas viejos. En las
zonas de cizalla, existen tres mecanismos de recristalizacién que operan durante la deformacién,
gue se activan dependiendo de la temperatura, la tasa de deformacion, el contenido de fluidos y el
esfuerzo diferencial: (1) migracién lobular del borde de grano, (2) rotacién de subgrano y (3)

migracion del borde de grano, los cuales se explican a continuacion.

La migracién lobular de borde de grano (MLB), o bulging en inglés, es un mecanismo de deformacidn
activo en condiciones de baja temperatura y alta tasa deformacidn, y consiste en una migracion de
borde de grano entre dos cristales con diferente densidad de dislocaciones. El resultado es la
formacién de nuevos y pequefios granos independientes, libres de dislocaciones, en el contacto
entre cristales (Figura A9; Baily y Hirsch, 1962; Stipp et al.,, 2002). Los cristales viejos suelen
presentar lamelas de exsoluciéon, extincién ondulante o microfracturas y suelen estar rodeados de
nuevos granos (Gifkins, 1976). El rango de temperatura en el cual actla este mecanismo de

deformacién depende del mineral y de la fugacidad de agua en el sistema. Sin embargo, se ha
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calibrado que para el cuarzo este rango de temperatura se encuentra entre 300 y 400°C (Stipp et

al., 2002).
Migracién del Borde de Grano (MBG)
Alta temperatura
A
Deformacion
2 \ ., Rotacién de Subgrano (RSG
\\ PF— grano (RSG)
/\ . J—r g = —_ Tasa de
s ; v deformacion
Deformacion v
Migracién Lobular de Bordes(MLB)

Baja temperatura

Figura A9. En este diagrama se muestran de manera esquemadtica los distintos mecanismos deformacion
activos en zonas de cizalla.

A mayor temperatura y menor tasa de deformacidn, se favorece el mecanismo de recristalizacion
por rotacion de subgranos (RSG), el cual consiste en la acumulacidn de dislocaciones en bordes de
subgranos (Passchier y Trouw, 2005). Posteriormente, los dos subgranos que se forman rotan uno
con respecto al otro hasta alcanzar un angulo de rotacidn tan grande que ya no se consideran
subgranos. Los cristales originales adquieren una geometria elongada o en forma de listén, con
varios subgranos elongados alrededor (Figura A9), y en algunas ocasiones pueden ser
completamente reemplazados por subgranos (Passchier y Trouw, 2005). Para el cuarzo se ha
estimado que el rango en el que este mecanismo de deformacidn se activa es entre 400 y 500 °C

(Stipp et al., 2002).

Por ultimo, a altas temperaturas y bajas tasa de deformacién el mecanismo de deformacion que
opera es la recristalizacion por migracién del borde de grano (MBG). En este caso, la migracion del
borde de grano de cristales con pocas dislocaciones puede incluso consumir granos y enteros para
disminuir la cantidad de dislocaciones (Guillopé y Poirier, 1979; Urai et al., 1986; Stipp et al., 2002).
Los cristales resultantes presentan bordes lobulados o ameboides y el tamafio de grano es variable,
aunque por lo general tiende a ser mas grueso (Figura A9). Para el cuarzo, se ha estimado que el
rango de temperatura en que este mecanismo de deformacidn esta activo es de 500 a 700 °C (Stipp

et al., 2002).
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Finalmente, existe otro mecanismo de deformacién que comidnmente opera en las zonas de cizalla
cuando los minerales se deforman a temperaturas mayores que sus temperaturas de fusién y
cuando el tamafio de grano es reducido. Este mecanismo de deformacién se conoce como arrastre
por difusién (AD) o difussion creep en inglés. Este mecanismo tiene dos componentes que actlan
de manera simultanea: la transferencia de masas por difusion a escala de grano (TMD) vy el
deslizamiento de borde de grano (DBG). La TMD consiste en la migracién de vacantes a través de la
red cristalina y en los bordes de grano (Wheeler, 1992). Mientras que el DBG ocurre en agregados
de grano fino cuando los cristales pueden deslizarse uno al lado del otro, dicho proceso es conocido
como flujo granular (Langdon, 1995). En el caso de que los granos que se estan deformando por
flujo granular tengan un tamafo entre 1y 10 um y la tasa de deformacidn sea muy alta, se utiliza el

término de deformacidn superplastica (Rutter et al., 1994).

Geoquimica aplicada al andlisis de zonas de cizalla

Uno de los objetivos de la geologia estructural es conocer las condiciones de presién, temperatura
y fluidos bajo las cuales se desarrollaron las estructuras. En este apartado se menciona el rol de los
procesos geoquimicos en el desarrollo de zonas de cizalla y la aplicacion de los modelos

termodinamicos en su estudio.

Las milonitas pueden ser consideradas rocas metamorficas debido a que existen cambios en la
mineralogia y textura del protolito. ComiUnmente, los factores que determinan los cambios en la
mineralogia son cambios de presion y temperatura y la presencia y composicion de fluidos. Sin
embargo, se ha demostrado que el metamorfismo en zonas de cizalla ocurre bajo condiciones
isobaricas e isotérmicas (Gonclaves et al., 2012). Por lo tanto, se ha propuesto que el motor de los
cambios mineralégicos durante el desarrollo de una zona de cizalla estd mas bien asociado con
cambios en la composicion quimica del sistema debido a la interaccién de las rocas con los fluidos y

su posterior reequilibrio (Goncalves et al., 2012).

Para estudiar los cambios de composicidon quimica que ocurren en las zonas de cizalla diversos
autores (Yonkee et al., 2003; Bialek, 1999; Hippert, 1998; Oliot et al., 2014) han realizado calculos
de transferencia de masas en gradientes de deformacion. El método consiste en tomar muestras a
lo largo de un gradiente de deformacidn, luego se miden los elementos mayores y finalmente se
realizan cdlculos de balance de masas entre las rocas mas deformadas y las menos deformadas. Con

los cdlculos obtenidos se puede establecer en que elementos estd enriquecida y empobrecida la
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porcién mas deformada de la zona de cizalla. Los elementos que se han reportado que se
“enriquecen” en la zona de mayor deformacién son los elementos inméviles Fe, Mg, Mn y Ca,
mientras que los elementos que mas comunmente se pierden son los elementos méviles Na, K, Siy

Al.

En un estudio realizado por Goncalves et al. (2012) en un gradiente de deformacién en rocas
graniticas, se observd que al pasar de las rocas menos deformadas a las mas deformadas ocurren
dos reacciones: (1) el feldespato, la epidota y la biotita reaccionan al aumentar la cantidad de MgO
para formar mica blanca, cuarzo y albita; y (2) la biotita, la epidota y la albita reaccionan al disminuir

el CaO para formar clorita.

Orientacidn preferencial cristalografica del cuarzo

La orientacion preferencial cristalografica de un mineral se refiere a la posicién de sus ejes
cristalograficos con respecto a un sistema de referencia de tres dimensiones: IPF-X, IPF-Y e IPF-Z. En
rocas que presentan foliacidon y lineacion, el eje IPF-X corresponde con la direccién de maxima
cizalla, es decir, es paralelo a la lineacion, el eje IPF-Y es perpendicular a la lineacién y a la foliacion,

y el eje IPF-Z es paralelo a la lineacién y perpendicular a la lineacién.

(@) 5 il B ¥ (b) al N (c) S 3 LI (d P S
' Foliacion N \ ’ \
/ “‘ | \ "‘ @
| | |
. e o L I .0 .
Lineacién A § b \ / \
C c ¢ S
a a a 1
Deslizamiento rémbico <a> Deslizamiento basal <a> Deslizamiento prismatico <a> Deslizamiento prismatico <c>

Figura A.10. Sistemas de deslizamiento del cuarzo (abajo) y su interpretacion a partir de estereogramas que
muestran la orientacion preferencial del eje cristalogrdfico <c> (arriba). Modificado de Fossen (2016).

En rocas no deformadas, los granos de una misma fase mineral no suelen presentar una orientacion
preferencial cristalografica, su orientacidn suele ser aleatoria. Sin embargo, durante la deformacion
cristal-plastica, se activan diferentes sistemas de deslizamiento a través de los cuales las

dislocaciones son arrastradas. Los sistemas de deslizamiento corresponden con planos
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cristalograficos del mineral y se activan solo aquellos que requieren poca energia para permitir el
arrastre de dislocaciones. Debido a esto, durante la deformacién asistida por el arrastre de
dislocaciones, los ejes cristalograficos de los minerales son reorientados en una direccidn
preferencial en funcién del sistema de deslizamiento activo durante la deformaciéon (Prior, 1999).
Los sistemas de deslizamiento activos pueden interpretados en funcion de la fase mineral, la
temperatura, la tasa de deformacion, la distorsidn interna acumulada, la disponibilidad de fluidos,

el esfuerzo diferencial, la cinemdtica de la deformacion y su coaxialidad (Heilbronner y Tullis, 2006).

a a a
c C

‘__k T°C baja T°Cmedia T°Calta

—
—

v

Distorsion interna acumulada

Figura A.11. Sistemas de deslizamiento del cuarzo interpretados con respecto a la temperatura de

deformacion (arriba) y a la distorsion interna acumulada (abajo). Modificacda de Passchier yTrouw (2023).
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El cuarzo es la fase mineral que mas estudiada y constrefida debido a su abundancia, por lo cual, es
comun estimar la orientacion preferencial cristalografica de esta fase en la interpretacion de los
mecanismos de deformacién. Lo que se obtiene son estereogramas en donde cada uno muestra la
orientacién de un eje cristalografico para cada uno de los granos de una fase mineral en la muestra.
En cada estereograma se realiza un diagrama de polos que muestra la orientacidn preferencial de
cada eje cristalogréfico. En el caso del cuarzo se utilizan los ejes cristalograficos <c> y <a>.

(Heilbronner y Tullis, 2006).

De manera general, en el cuarzo existen cuatro orientaciones que se pueden formar en funcion de
los sistemas de deslizamiento activos durante la deformacién y para interpretarlos se suelen
obtener y analizar los estereogramas correspondientes al eje <c> del cuarzo (Fossen, 2016). Los
cuatro sistemas se ilustran en la Figura A10 y son los siguientes: 1) sistema basal (paralelo al eje IPF
Y), 2) sistema rémbico, 3) sistema prismatico paralelo al eje a, y 4) sistema prismatico paralelo al eje
c del cuarzo (Heilbronner y Tullis, 2006). A medida que incrementa la temperatura y/o la distorsién
interna se activan los diferentes sistemas de deslizamiento en el orden en que se enumeraron,
siendo el sistema basal el que corresponde a las condiciones de deformacién de menor temperatura
y menor distorsién acumulada y el sistema prismatico paralelo al eje <c> el de mayor temperatura

y distorsién acumulada como se ilustra en la Figura A11.

Existen distintos métodos para realizar la estimacidn, siendo el mds comun el EBSD (electron
backscatter difraction) o difraccion de electrones retrodispersados. Este método utiliza un
microscopio electrénico de barrido con un detector de electrones retrodispersados con el cual se
obtienen patrones de bandas para cada grano, las cuales se interpretan en funcién de la orientacién

preferencial cristalografica del cristal (Prior, 1999).
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