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RESUMEN

Las lavas de los volcanes monogenéticos de la Sierra Chichinautzin presentan
polaridad magnética normal ¥y no coinciden con los modelos de variacién secular,
observindose la baja wvariaciédn propuesta para bajas latitudes. La pos\cxén polar
media estimada para la Formacién Chichinautzin es de 74.5°N y 86.1°

Se obtuvieron 12 fechamientos (radiocarbono) de 23,200a a 3,250a para las lavas
de la Sierra Chichinautzin que permitieron delimitar tres grupos morfoestratigrdficos
de volcanes ( 10,000a: 10,000-25,000a y 25,000-40,000a).

La composicién de las rocas de la

Sierra Chichinautzin es basicamente andesitica
aunque exlsle%.}\:m;géos v dacitas en menor proporcién. Las lavas presentan relacio-
nes bajas de Sr (0.703-0.704) que contrastan con la presencia de xenolitos,
xenocristales v las caracteristicas de desequilibrio de las rocas (plagioclasa sdédica
con bordes de plagioclasa cdlcica. piroxenos con bordes méds magnésicos, cristales
de cuarzo junto con forsterita, cristales de plagioclasa v
parcialmente fundidos,

v cuarzo fragmentados vy

etc.yconstatan un proceso de contaminacién. La mayoria
de los xenolitos contiene menor KZO. Rb v Zr que las lavas. aunque sus valores
de St ¥ Ba son muy variadeos. Los“contaminantes son ro cgéuca\es que pueden
pertenecer tanto a intrusivos con bajas relaciones de Sr ‘y a lavas antiguas
como posiblemente a algunas granulitas.

)

Los mag.nas gue formaron las lavas de la Formacién Chichinautzin no pertenecen
a una misma camara profunda o reservorio, va que presentan diferencias fundamen-
tales en sus relaciones quimicas (MgO, Cr, Ni, Si0O, y Sr) que indican que no estdn
asociadas a un proceso de cristalizacién fraccionada. Tanto los elementos mayores
como los traza, sugieren un proceso de fusién puntual, lo que es apoyado por falta
de correlacién con la edad y entre diferentes focos de emisién cercanos. La
fuente de los magmas puede estar en la zona de baja velocidad sismica entre la
corteza y el manto, ya que los contenidos de Mg, Ni y Cr son transicionales.
magmas de la Sierra Chichinautzin deben provenir de por lo menos
materiales (fusidn paracial) que se contaminan.

Los
tres tipos de



INTRODUCCION

El vulcanismo monogenético, en general, ha sido poco estudiado

Yy se desconocen muchos de los aspectos de su generacidn,

por lo que
el estudio de un

campo monogeneético como el de la Sierra

Chichinautzin aporta al conocimiento de este tipo de fendmeno. En
esta investigacidn se pretendid decifrar el papel gque juegan la
cristalizacion fraccionada, la fusioén parcial y la contaminacion
en la génesis de los magmas gue forman volcanes monogeneticos.

El
tipo de fuente o fuentes

Yy su profundidad representan otra
incognita gque se trato de resolver en este trabajo.
Aungue los datos geofisicos no han delimitado camaras

magmaticas someras debajo de

volcanes monogeneticos, algunos

si las considera importantes. otro
objetivo de este estudio fue el de observar relaciones indicativas
de camaras magmaticas someras .

auvtores (McBirney, 1987)

o a profundidad, como fuente
homogenea de todo un campo monogenetico o en su caso,

desechar este
tipo de hipotesis.

En México existen miles de volcanes monogenéticos o volcanes

que solo han tenido una etapa de actividad y por lo tanto, su

estudio es de interés no solo desde el punto de vista petroldgico,

sSino por el riesgo gue puden presentar para centros urbanos como

la Cd. de Meéxico. La formacién misma de la Cuenca de Mexico esta

ligada al vulcanismo monogenético de la Formacion Chichinautzin.
Durante este estudio se llevaron a cabo una serie de analisis
gecguimicos y las consigulentes interpretaciones petrologicas para
tratar de entender el comportamiento magmatico de las rocas de la
Sierra Chichinautzin. Se realizd una reinterpretacion de 1las
fotografias aéreas 1:50,000 VY

1:25,000, e imagenes Landsat TM
1:200,000 para

redefinir unidades morfoestratigraficas y rasgos

estructurales. Despueées sSe muestrearon las diferentes unidades

volcanicas y se prepararon para analisis de elementos mayores (via
humeda y fluorescencia de rayos X),
CcCu, Zn, Ga, Rb, Sr, Ba, ¥, Zn, Nb,
fluorescencia de rayos X)),

elementos traza, Cr, Co, Ni,
Pb y Th (absocrcion atomica y

petrografia, microscopia electronica,
microsonda y analisis isotdépico de Sr.



Para
Chichinautzin

entender la evolucion del magmatismo de la Formacidn
en el tiempo fue
parametros

estratigraficos,

necesario
paleomagnetico

por

establecer
de

le gue se realizd el
variacion secular
El

estudio
antigua
utilizar

nuevos
geomeorfologia o morfoestratigrafia y algunos fechamientos de Ci4.

apoyada en la
metodos alternos de fechamiento
dificultad de fechar los volcanes

surgio jol=} o
poco
Cuaternaria con métodos tradicionales.

la
explosivos y de edad

Los datos cuantitativos de

magnetizacion remanente y posicion polar ayudan a correlacionar a

las Aiferentes unidades de la Sierra Chichinautzin y proporcionan

informacion acerca de la variacion secular durante la época de
polaridad magnetica normal, Bruhnes. También se retrabajaron los
datos paleonagneticos publicados sobre la Cuenca de Meéexico para

definir los paleopolos de las diferentes secuencias volcanicas.

Iocalizacion

L.a Sierra <Chichinautzin,
longitud oceste

localizada entre 99°00 a 19°20 de
¥y 19°00 a 19°1% latitud norte,
anteriormente por Martin Del Pozzo (13980, 1982).
visién mas completa evolucison

fue

estudiada
de 1la

Para obtenexr una

magmatica de esta zona

volcanica se decidid muestrear nuevamente la misma area (Figura 1)

Pero con un enfogque petrogenetico vy asi poder extender los estudios
anteriores.

ILLa Sierra Chichinautzin forma el limite sur de la Cuenca de
Mexico y corresponde al Distrito Federal y a los Estados de Méexico
¥ Morelos. El area esta limitada por la Ciudad de Meéxico (antiguo
lago) al norte, al sur por el valle de Cuernavaca y al ceste por
las Sierras de las Cruces, Ajusco Yy Zempoala; por el este,
Formacion Chichinautzin se extiende hasta el pie de
Nevada. La hoja Milpa

la
1:5%0,000,

la Sierra
Alta de Detenal (INEGI) E-14-A~49, escala
cubre el area estudiada.
Los volcanes Pelado, Chichinautzin Yy Tlaloc forman el
parteaguas sur de la Cuenca de México, pero la mayor parte de la
precipitacion se infiltra por la naturaleza

permeable de los
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productos volcanicos. El area esta poco disectada por corrientes
a la Jjuventud del relieve. otros
geograficos fueron tratados por Martin del Pozzo

fluviales debido

aspectos
(1.980) .

Estudios Previos

Desde el Siglo XIX existen publicaciones sobre las
investigaciones que se llevaron a cabo en las rocas volcanicas de

la Cuenca de México (Humboldt, 1826
1890 v 1895%:; Marrogquin y Sanchez,
enfocados principalmente al

Felix y Lenk, 1890;

Ordoénez
1897),

pero los estudios fueron

reconocimiento geoldégico vy a la
hidrologia de las Sierras del Ajusco y Las Cruces.

Wwittich (1910, 1917) realizd estudios sobre las lavas del
Pedregal de San Angel calculandoles una edad de 2,000 anos y Libby
(1951)

las fechdé en 2,400 anos por el método de radiocarbono.
Schmitter (1953)

estudiod la petrografia y geogquimica de las mismas
lavas.

Fries (1956,

1960) y Schlaepfer (1968) realizaron el mapeo de
la Cuenca de México,

incluyendo al Grupo Chichinautzin como 1lo
nombrd Fries (1960) .

Lugo (1970)

Yy Martin del Pozzo
geologia,

(1980 y 1982) estudiaron 1la
geomorfologia y vulcanismo de la Formacidén Chichinautzin
a detalle y junto con los estudios de Bloomfield (1973,
1977) pudieron definir

monogenético de la zona.

1974, 1975,
vulcanismo

las caracteristicas del

También se han realizado varios estudios geoguimicos en base
a los cuales se han propuesto diversos modelos petrogeneticos para

el origen de los magmas gueformaron la Sierra Chichinautzin: 1.-
Fusion parcial de las toleitas oceanicas o sus eguivalentes de alta
presion con la formacion de un magma andesitico primario (Gunn y
Mooser, 1971); 2.-— fusidén parcial de la corteza inferior con la
participacién de material simatico

Negendank, 1976), 3.-—

(Nixon, 1979).

(Negendank, 1973 y Richter vy
formacién de un magma andesitico primario
4 .—-Robin (1982) sugiere la fusiodon parcial del manto



como mecanismo dominante de formacidon de los magmas pero 5.- Verma
Y Armienta (1983) apoyan la cristalizacion fraccionada.

La Sierra Chichinautzin y la Cuenca de México en general
fueron estudiadas paleomagneticamente por Mooser y otros (1974) y
Herrero y Pal (1978). Posteriormente se llevd a cabo un estudio

sobre la Sierra

preliminar de variacion

Chichinautzin

secular antigua

(Herrexro et al., 1986) .



MARCO GEOLOGICO

L.a_Faja Volcanica Transmexicana

Humboldt (1826) observd gue existia en México un paralelo de
volcanes alrededor de los 19° de latitud norte. A esta alineacion
irregular de volcanes gue forma un rasgo geografico muy importante
en el centro de nuestro pais se le ha nombrado Eje Volcanico
Mexicano y mas adecuadamente Faja Volcanica Transmexicana (FVT)
(Mooser, 1957). Desde la Costa de Veracruz, hasta los estados de
Colima, Jalisco y Nayarit se levanta una serie de volcanes
poligenéticos que forman grandes estratovolcanes como el Pice de
el Popocatépetl y el Volcan de Colima, calderas comeo las

Orizaba,

de los Humeros, Amealco Yy La Primavera Yy pegquenhos volcanes
monogenéticos comoe Alchichica, Xitle, Paricutin y Jorullo (Figs.
2 y 3). La edad de la FVT es discutible, ya gue afloran rocas
Terciarias gue algunos autores (Demant, 1978) consideran

pertenecientes al sistema de la Sierra Madre Occidental y por 1lo
proponen gue la FVT es Plio—-Cuaternaria. Por lo menos J3diez

tanto,
la FVT han tenido actividad en tiempos histdricos

volcanes de
(Figufa 2).

Existe una serie de hipodotesis acerca del origen de la FVT.
Humboldt propusc gue la FVT estaba formada por una gran factura

(1826), y Menard (1955) considerdo gue representa la extension de

la fractura de Clarion: Mooser (1975) tambien propusoc una
Se han planteado modelcos gue prolongan al sistema de
Golfo de cCalifornia provocando desplazamiento
lateral derecho en la FVT (Gastil y JensXy, 1973) y la formacion
de una microplaca con la FVT come limite (Shurbet y Cebull, 1984).
(1988) con base en datos paleomagnéticos,
izguierdo dentro de 1la FVT.

geosutura.
fallamiento del

Urrutia y Boehnel
sugieren un desplazamiento lateral
También se ha propuesto gue el extremo occidental, el Bloqgque
Jalisco, forma una placa incipiente (Allan et al., 1987). De
cualgquier manera, la hipdtesis mas aceptada

para la formacion de la FVT es la gue la asocia a la subduccion de

las Placas de Cocos—-Rivera bajo la Americana (Molnar Yy Sykes,
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1969). La falta de focos profundos en la FVT y la dificultad en
definir al plano de Benioff bajo el centro y este de la FVT pueden
deberse a atenuaciones por las camaras magmaticas y la desviacion
de 15° de la FVT con respecto a la trinchera mesoamericana podria
estar asociada a procesos tectdénicos secundarios,
el desplazamiento lateral.

la FVT se formo

como podria ser
otros (1987) consideran
etapas tensionales

a los diferentes
provincia "Basin and Range®

Pasquares Yy que
desde el
sectores de la FVT a 1la
Yy al sistema de fallas

durante varias
Oligoceno y ligan

"Californianas".

La_ Cuenca de Meéxico

La Cuenca de México se localiza en la parte central de la FVT
Y esta formada por rocas volcanicas, tanto terciarias

como
cuaternarias y depodsitos lacustres plio—-cuaternarios.

Dentro de la Cuenca aflora una serie de unidades terciarias
que se discutiran con mayoxr detalle en la seccion de
paleomagnetismo de la Cuenca de México. La Andesita Zempoala Yy las
Formaciones Las Cruces y Ajusco son de interes por la relacidn
estrecha que guardan con la Formacion Chichinautzin y por lo tanto,
se inéluyeron en el muestreo.

IL.as dacitas de la Formacidén lLas Cruces afloran en la Sierra

Adel mismo nombre localizada en el extremo W—-SW de la Cuenca de
Mexico. Aungue los fechamientos muestran edades de 11Ma (Mooser,
1975) Yy 2-11Ma (Negendank et al., 1984) se pueden distinguir
algunos centros eruptivos como los Picachos y el volcan due se

encuentra entre el Valle de Toluca y el Volcan monogenetico Murfieco
de la Sierra Chichinautzin.

Los rasgos fisjiograficos de la Sierra
de las Cruces

hacen dgue se distinga facilmente:; se encuentra

disectada por grandes barrancas Yy se observan escarpes pronunciados
en sSus rocas de color

gris caracteristico.
porfiriticas con

fenocristales de
plagioclasa con o sin

Las dacitas son

hornblenda, piroxeno Y

cuarzo. En el campo se observaron flujos
piroclasticos y lavas dentro de esta secuencia.

Al sur de la Sierra de las Cruces se localiza la Sierra de
Zempoala con cuyas rocas se

correlacionan. Aungue la Andesita

10



Zempoala no se ha fechado aun, se distinguen algunos aparatos
volcanicos individuales y se pueden mapear flujos piroclasticos y
lavas de composicion andesitica con fenocristales de plagioclasa
Y piroxeno.

El Ajusco con su Pico del Aguila, muestra pendientes abruptas
Y representa un solo aparato volcanico principal formado por domos,
lavas Yy piroclastos andesiticos. El1 Ajusco presenta polaridad
reversa (Bremmer, 1985, Martin del Pozzo y otros, 1986) y vestigios
de glaciacion, por lo gue se infiere gue tiene mas de 0.72 Ma y que
posiblemente se haya formado antes de la ultima época glacial y
durante la época de polaridad reversa Matuyama (0.72 - 2.5 Ma).

El Vulcanismo Monogenético

Un volcan monogenético es aguél gue hace erupcidén durante una
sola etapa, a través de una fisura o boca y construye un peguenio

edificio en forma de maar, cono escoriaceo, domo o© volcan de
escudo. El conducto se considera una fisura a diferencia del
vulcanismo poligenetico donde el conducto es rosiblemente
cilindrico (Fedotov, 1976). El vulcanismo monogenético tiene una
duracion de meses a aproximadamente 10 anos, mientras gue el

poligenético puede presentar actividad interrumpida durante un
millén de anos. Existe una marcada diferencia entre el volumen de
los volcanes peoligenéticos como los de Hawaii y los del continente
Americano (miles de km? Y los monogeneéticos como el Paricutin (1.4
km3), Tolbachick (1.8 km3, Fedotov, 1976) y Xitle (3 kmﬂ.

Los tipos de erupciones y, por lo tanto, las estructuras o
edificios gque se forman en el vulcanismoc monogeneético son variados,
aungue en México se ha acostumbrado llamarles conos cineriticos.
La mayor parte de los miles de volcanes monogeneéticos gue se
encuentran en la Faja Volcanica y en el norte del pais son conos
piroclasticos, pero no de ceniza sino mas bien de lapilli. Se
pueden observar muchos cortes en este tipo de conos, ya gue han
sido muy utilizados como material de construccidén en la Cuenca de
México, zona de Toluca y Maravatio y en las cercanias de la Ciudad
de Morelia. Las lavas asociadas a los conos de lapilili,

11




generalmente,

salen de la base de los volcanes y podemos considerar
que este tipo de estructuras y productos

son el resultado de
erupciones de explosividad intermedia parecida a la estromboliana.
En el

campo monogenetico de Michoacan Y en las Sierras
Chichinautzin y Santa Catarina existen volcanes transicionales,

conos anidados gue presentan indicios de un cambio en el aporte de
agua al conducto. Esto se refleja en conos

con caracteristicas
surtseanas, cenizas finas de color gris que muestran
estratificacidn delgada, Y gue cambian a
estrombolianas,

caracteristicas
lapilli rojizo con poca estratificacion cuando el
aporte de agua disminuye. Los maars mexXicanos, xalapascos o joyas,
son estructuras bajas formadas por ceniza <con blogues. Este tipo
de estructuras se encuentra en el campo monocgenetico de La Guadiana
en Durango (La Brena), en San Luis Potosi
en Michocacan-Guanajuato

Oriental (Alchichica),
conos de lapilli,
California,

(Laguna de 1la Media
Luna), (Valle de Santiago) y Cuenca de
aungue en estas mismas zonas dominan los
al igual gue en las regiones de San Quintin,
Sonora Y Chihuahua. En los

Baja
campos de
monogenéticos también existen volcanes de lava,

volcanes
derrames viscosos

sin cono y derrames fluidos <on conos de lava,

durante erupciones efusivas.

que se formaron
En la

Faja Volcanica Transmexicana (FVT) el vulcanismo
monogeneético esta distribuido en diferentes campos volcanicos de
los cuales la zona de Colima y la de los Humeros son excepcionales,
vya que los productos de la zona de Colima son del tipo alcalino

asociado a zonas en vias de oceanizacioén (Luhr y Carmichael,

1981)
Yy las de los Humeros a vulcanismo post-caldera.
Negendank Yy otros (1987) al estudiar el vulcanismo de 1la
region oriental de la FVT

encontraron gue el vulcanismo
monogenético al sur del cofre de Perote se
efusiva de caracter subalcalino

de Palma Sola
(basaltico),

formé por actividad
{(hawaiitas) a diferencia de la zona
el wvulcanismo es

aungue tambien
basalticas) a menor escala.

donde principalmente

alcalino
calcialcalino

(andesitas
En la cuenca de oriental se encuentran

numerosos conos Yy maares cuaternarios de composicién calcialcalina
a alcalina-subalcalina.

existe

12



Robin (1982) encontrd valores altos en Sr
(50~185 ppmn),

Cr (85-~285 ppm) Yy MgO (6.5-8.8),
1.7%) Yy Ba(350-535 ppm) para
volcanes monogeneticos

(561-915 ppm), Ni
Yy bajos en X,0 (1.1-
los basaltos y andesitas de
(51-56%Si0,) de la region de

los
Orizaba vy
Puebla vy por esto sugiere gue las andesitas basicas pueden ser

primarias.

En Nayarit existen mas de 50 volcanes monogeneticos alcalinos
que incluyen a tres calcialcalinos.

Estan alineados al NW como los
volcanes Sanganguey Yy Las Navaj)as y son paralelos a las fallas

regionales que Verma v Nelson (1989) asocian a

esfuerzos
tensionales perpendiculares a las lineas de los conos cineriticos.
Nelson Yy Carmichal (1984)

concluyeron gue los magmas alcalinos
basicos han presentado fraccionamiento de OL en su ascenso Yy que
los magmas subieron en peguenas cantidades, cada una con evolucidn
propia. Debido alcalinas basicas

a que las rocas presentan
concentraciones de elementos traza incompatibles mayores que los

calcialcalinos,

Nelson y Livieres (1986) consideran gue se formaron
a partir de diferentes fuentes.

A continuacién se hara un breve analisis del vulcanismo de

Michoacan y la zona de Toluca por ser zonas de vulcanismo semejante
al de La Sierra Chichinautzin.

Zona del Volcan Paricutin,

Michoacan

Esta zona volcanica esta formada por volcanes monogenéticos
de menos de un millon de anos

andesiticos. Estos a

Y dgue varian de basalticos a
su vez, cubren volcanes
poligenéticos mas antiguos como son Tancitaro,

andesiticos
San Marcos.

Aguila, Angahuan Yy
El Paricutin es el mas Jjoven (1943-1952)
conos de lava qgue
estan
pero la preferencial es NE,
sobreposiciéon de bocas en

densidad de conos es de O.l/km{

ceniza y 20

de los mas de 150
Aparentemente

existen en el
orientados

conos de

estos

area.
volcanes

en varias
direcciones, lo que también se refleja
en 1la los diferentes volcanes. La

Durante la erupcioén del veolcan Paricutin la nmigracion de la
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actividad dio lugar a una alineacidén nororiental en las diferentes
bocas. En septiembre de 1944 se formd un graben de S00 m de ancho
Yy mas de un kildmetro de largo con rumbo N 30 E directamente al sur
del cono del Paricutin:; wvarias fisuras de cientos de metros de
largo se formaron dentro del graben con la misma orientacidn N 30
E, Yy varias bocas incluyvendo las de Junic, 1945 se formaron sobre
estas fisuras.

Los conos cineriticeos Pantzingo Yy Cutzato estan alineados
paralelos a esta direccion NE. Tambieén los cerros Curitzeran-
Anillo-Secuin forman un alineamiento paralelo a esta fisura NE. El
conjunto volcanico (cone cluster) del Jabali y el Volcan Capacuaro
que son de los volcanes mas Jjovenes de esta zona tambiéen se
encuentran sobre una linea NE-SW. El alineamiento de los volcanes
Peldén, Cumbuen y Peracho viejo se puede extender hasta el Paricutin
Y la zona de tremores (durante erupciocn) al SW de este.

En las fotografias aereas 1:500,000 ¥y 1:1,000, 000 se observa
claramente esta orientacidén nororiental de los volcanes. También
se observa una orientacion NW gue puede representar la falla
conjugada.

Por medio de la morfologia, observando cuales productos cubren
a cuales y basado en el trabajo de Williams (1950) se puede hacer
una estratigrafia volcanica:

Paricutin (1943-1952)

Jorullo (1759-1766)

Jabali (historico por mencioén de Purepechas)
Cerro Prieto

Surandaro

Capatacutiro

Capacuaro

Tzinzungo

Cutzato

Zirosto ¥y Tiripan

La densidad de conos en Michoacan y Guanajuato es de 0.025
conos/km2 y la tasa de erupcion de 0.8 km{/l,ooo arnios (Hasenaka y
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Carmichael) . Lugo (1985) considera gue es la zona mas activa de la

FVT.
Los volcanes son basalticos y andesiticos que aparte de los

conos cineriticos, conos de lava y lavas sin cono, forman maars
como los localizados en la zona de Valle de Santiago (Demant, 1979,
Silva—-Mora, 1980); Hasenaka Yy Carmiachael, 1985).

Hasenaka (1981) observe gue los volcanes monogeneticos de

Michcacan presentan diferencias en los contenidos de K,0, Mgo, Yy
Ni-Ca con los de Guanajuato al norte y Silva-Mora (1979) por otra
parte encontro altos valores de K,0, Na,0; y TiO, para los basaltos
y andesitas calcialcalinas de los volcanes monogenéticos del

oriente de Michoacan.
El Paricutin

En febrero de 1943 se formoe el Volcan Paricutin a partir de
un hoy en el cual se oian ruidos y emanaba calor desde agosto del
ano anterior (Foshag y Gonzalez, 1956). El1 20 de febrero de 1943
se formd una ampula de dos metros de altura sobre una fisura gue

se habia abierto. Al romperse el ampula, expulsd ceniza y asi
comenzo la formacion Ael Volcan Paricutin gque produje gran
conmocién entre los habitantes y en el mundo cientifico. E1
Paricutin estuvo activo nueve anos con una fase inicial

estromboliana gue eyectd bombas y ceniza y posteriormente lavas.
La actividad migré del crater superior a wvarias bocas laterales y
cambiaron varias veces los tipos de productos de lavas ceniza -
lava. Las lavas son andesitas calcialcalinas.

De 1943~1947 se produjo el 75% del volumen, pero las lavas
variaron muy poco, de 55 a 56% en S$i0,, 018 de 6.9-7, Yy 87Sr/“sr
= (0.7038. Posteriormente hubo un aumento en Ba, Rb, Li ¥ K,0 ¥y
disminucidén en MgO, Cu, Zn, Cr, Ni, Sr y Co. Estas variaciocnes
fueron asociadas a una camara magneética estratificada segun
McBirney y sus colegas (1987).

Wilcox (1954) modeld los magmas del Paricutin por un proceso
combinado de cristalizacion fraccionada y asimilacidn, aungque
Tilley (1968) basandose en las razones iniciales de estroncio
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considera gue la asimilacion fue minima.

McBirney y otros (1987) al reestudiar las lavas del Paricutin
propeonen una combinacion de cristalizacion fraccionada con hasta
20% de asimilacion de corteza continental para explicar su
formacion. Esto lo fundamentan en la similitud de los xenolitos
incluidos en las lavas del Paricutin con las rocas del basamento
gque afloran en areas cercanas.

El Jorullo v El Jabali

En las inmediaciones de la Ciudad de Uruapan se encuentran E1l

Jabali y El1 Jorullo. Este ultimo comenzdé su actividad en octubre
de 1759 con erupciones de ceniza hasta febrero de 1760 y parece que
después huboeo expulsion de lavas. El volcan estuvo en erupcion siete
anos, durante los cuales se formaron tres conos adventicios
alineados de norte a sur. La actividad fumardlica continuc durante
8 anos mas.

Existe una descripcion detallada de la erupcicén del Jorullo
(Gadow, 1930; Luhr y Carmichael, 1985). A partir de junio de 1759
se oyeron ruidos subterraneos (como en el Paricutin) gue aumentaron
a detonaciones para el mes de septiembre y fueron acompahados por
sismos gue fracturaron las construcciones cercanas. El 29 de
septiembre salio una densa nube negra del Arroyo cuitinga,
habiendose reportado varios sismos esa manana. Aparentemente la
erupcion causd importantes variaciones en la circulacion de aguas
subterraneas, ya que en el otono de 1759 nacieron varios
manantiales y chorros de lodo caliente emanaron de varias bocas.
Despues de las primeras erupciocnes gue fueron freatomagmaticas, el
volcan comenzd a expulsar ceniza el 6 de octubre gue cubricé el
pueblo de La Huacana a 9 km, causando su abanqono. E1l1 caracter
eruptivo cambié a magmatico en la segunda semana de octubre Y
aungue no se sabe a ciencia cierta la fecha de la emision de lava,
se considera que fue entre 1760 by 1766. Aparentemente las
erupciones mas fuertes ocurrieron en 1764 disminuyendo la actividad
hasta 1774. El magma construye cinco conos de lava Yy ceniza
orientados N35E, la alineacion dominante del vulcanismo
monogenético de Michoacan y Guanajuato, y produjo un velumen de 2
km® (Luhr y Carmichael, 1985) entre lavas tipo Aa y piroclastos.
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El magma del Volcan Jorullo evoluciond de un basalto primitivoe

con hiperstena normativa a una andesita basaltica cuarzo-normativa.
Aungue existen xenolitos

graniticos, Luhr y Carmichael (1985)
consideran gque la

asimilacion fue insignificante y modelan los

magmas como producto de dos etapas de cristalizacion fraccionada

a niveles de la corteca inferior o del manto (8-15Kb: 24-45 km) vy
obtroe a bajas presiones. E1 augita,
aungue contreolan la
distribucion de algunos elementos no explican el enriquecimiento
anémaloc en Rb, Sr, Ba, Hf,

fraccionamiento de olivineo,
plagioclasa y pequenas cantidades de espinela,

Th y Ta de las lavas mas Jjovenes.
Aungue Luhr y Carmichael

no fue importante en el
xenocristales v

y augita,

(1985) consideran gque la asimilaciodn
magma del Jorullo, la

presencia de
las variaciones en composicion

de la plagioclasa

asi como los enrigquecimientos andmalos en Rb, Sr, Ba, HE,

Th y Ta en las lavas mas diferenciadas, indican lo contrario.
También en esta region

el vulcanismo alcalino del volcan
monogenétice La Pilita,

que se encuentra a 3 kKm al S de Jorullo,
parece estar ligado a una fuente diferente gue la del Jorullo.

La unica referencia al Jabali se encuentra entre los escritos
de los Purépechas que describieron una erupcion con flujos de lava

saliendo de estos conitos (Williams, 1950).

Valle de Toluca

Alrededor de la ciudad de Toluca se encuentran 41 volcanes
monogenéticos de 8,390 +/- 100 a

40,000 anos (Bloomfield, 1975)
cgque forman conos

cineriticos y de blogues de lava.

También se
observa derrames de lava viscosa sin cono,

como el Basalto Tenango

que es en realidad una andesita por su indice de color y porcentaje
de silice. Las rocas varian de andesitas de piroxenos a andesitas

La densidad de conos en el area es de 0.1 km?
volumen total para 1los

(Bloomfield, 1975).

de olivino. con un
flujos de 1lava holocénicos de 4.5 km*

Caracteristicas Generales

La similitud en la morfologia de los volcanes monogeneéticos
mencionados y sus productos ponen en relieve la semejanza en su
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tipo de actividad, principalmente Estromboliana que formd conos de

lapilli con lavas saliendo de sus bases. Muchos conos
volcanes adventicios o conos sobrepuestos lateralmente

alineacion preferencial gue nos hace pensar en fracturas profundas
cque determinan su formacion.

presentan

sobre una

En la parte central de la FVT los magmas son calcialacalinos
(basalto a dacita) como se observa en el diagrama FMA (Figura 4),
pero en el suroeste de la FVT (Colima) y en el norte de México (San
Iamis Potosi, Durango,

Chihuahua y Baja California) son alcalinos.
Por 1lo tanto, aungue el caracter gquimico de los magmas esta
relacionado con el régimen tectdnico: Las debilidades estructurales
que producen el vulcanismo monogeneético aparentemente fisural, son
complejas.

Vulcanologia de la Formacidn_Chichinautzin

La eveolucidén de la Formacidén Chichinautzin, una secuencia de
lavas y tefra localizadas en la parte central de la FVT, es tipica
del vulcanismo monocgenetico de México.

El volcan Chichinautzin gue
significa en Nahuatl senor gue guema,

le Aa el nombre a la Sierra.
Al oceste del area estudiada,

Bloomfield (1975) obtuvo edades de
8,440 + 70 a 38,590 + 3,210 para los volcanes de la Formacion
Chichinautzin y Libby (1951) fecho 1las erupciones del Xitle,
posiblemente el volcan mas Jjoven de la secuencia,

en 2,400 anos;
los dos por el método de Cl4. De cualquier manera la juventud del
relieve y polaridad magnetica normal gque presentan las rocas ponen
un limite maximeo de 720,000

anos a la edad de 1la
Chichinautzin

(Herrero y Pal, 1978; Herrero et al., 1986).

dificultades y alternativas de fechamiento para estas rocas
discutiran en las

Formaciodn
Las
se

aungue las unidades
estratigraficas basicas gue se utilizaron en este estudio,

Plvl, Plvz, P1lv3, Plv4a y Hv,

siguientes secciones,

unidades
estan fundamentadas en parametros
morfologicos y edades radiométricas (Bloomfielqd,

1975; Martin Del
Pozzo, 1980, 1982).

Las caracteristicas geomorfologicas sobre las

que se basa esta subdivisidn se encuentran detalladas en la Tabla
1.
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PARAMETROS GEOMORFOLOGICOS USADOS PARA LA SUBDIVISION

TABLA 1.
ESTRATIGRAFICA DE LA FORMACION CHICHINAUTZIN
Unidad - P Edad isotSpica®
Edad relativa Parfmetros geomorfoldgicos (a2fos)
Suelo delgado.
Cubierta uniforme de vegetacidn baja.
Hv Todas las estructuras de flujo perfec-—
Volc&nitas** mente preservadas. 8,430+70
holocénicas Unidades de flujo individuales son -
cartografiables. :
Sin cultivar (pedregal)d.
Unidades de flujo individuales tienen
Plvy bordes marcados "levees'.
19,530+160

Volcé&nitas
pleistocénicas

Margenes: con cubierta de &rboles.
Centros de derrames tienen cubierta
de sueloc delgada.

Plv3
Volcd@nitas
pleistocénicas’

Cubierta de suelo impersistente.

Todas las crestas de presidn visibles.
ME3rgenes de derrames muy marcados.
Poca erosidén de crestas terminales.

21,860+380

Plv?2
Volcanitas
pleistocénicas

Margenes de derrames y crestas termi-
nales marcados.

Superficie de derrames cubierta con
suelo ( - 2 m a 3 m).

Crestas de presidn escasas.

30,500+1,160

Plvi1
Volcanitas
pleistocénicas

Ma&rgenes de derrames redondeados.

Sin estructuras de flujo internas.
Gruesa cubierta de suelo (4 m).
Intensamente cultivados. *

38,590+3,210

»

rocas volcinicas.
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Las edades isotS&picas mostradas en esta tabla estin basadas en
las dataciones publicadas por Bloomfield (1975).

Se propone el té&rmino volcinitas para denominar a tode tipo de



El vulcanismo de la Formacion Chichinautzin, hasta donde se
sabe, comenzd en el Pleistoceno con erupciones de explosividad
intermedia gque formaron las andesitas de la wunidad Plvl. La
actividad gque debidé haber sido Estromboliana se concentrd en la
parte central de la Sierra Chichinautzin. Aungue se observan conos
de lapilli y de lava y derrames con una gruesa cubierta de suelo,
las dimensiones y extension de esta unidad son dificiles de
determinar por la cubierta de productos volcanicos mas Jjovenes
(Figura 5) .

Después de la formacion de los volcanes de la unidad Plvil, la
actividad volcanica migroe hacia el noroeste originando a los
volcancitos de esa zona y las andesitas y basaltos de la unidad
Plv2 (Figura 5). La explosividad y morfologia volcanica de los
productos de stas dos secuencias son similares.

Posteriormente el vulcanismo gue formé a la unidad Plv3 se
hizo mas extenso formando pegquehos volcanes andesiticos Y
basalticos en diferentes puntos de la Sierra Chichinautzin (Figura
5) . En la unidad Plv3 se observa la misma heterogeneidad
petrografica gque en la unidad Plv2 y una proporcion de lavas a
piroclastos gque denota una explosividad intermedia también similar
a esa unidad.

A excepcion del Volcan Cuautzin localizado en la parte central

de la Sierra Chichinautzin, los conos de la unidad Plv4 se
concentran en el sur de la Sierra. El indice de explosividad
disminuy¢ en relacion a las unidades anteriores, ya gue 1la

proporcion de lavas es mayor a la de lapilli y ceniza. Se puede
observar en la Figura 5 gue las lavas de la unidad Plv4 tienen gran
extension: su composicién varia de andesita a basalto.

El vulcanismo durante el Holoceno se concentro en tres areas
diferentes de la Sierra Chichinautzin formando las rocas de las
unidades Hv (Figura 5). En el noroeste de la Sierra Chichinautzin
(zona Teteguillo-Xicomulco) se formaron volcanes gue produjeron
gruesos derrames de lava andesitica a dacitica y por la misma
viscosidad de las lavas, la mayoria no formaron conos. La
explosividad de estos volcanes fue baja porgue existe muy poco
material piroclastico asociado. Las lavas, gue variaron de
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andesitas de piroxenos hasta dacitas de hornblenda,

Se presentan
en derrames hasta de 300 m de espesor gque fluyeron hacia el norte

siguiendo la topografia gque descendia hacia el Lago de Xochimilco.

T.as crestas de presidén y lineas de flujo en estas lavas de blogue
también indican el punto de emision de cada volcan.

Se observa la alineacion E-W del wvulcanismo de
noroccidental

que seguramente

la regidn
influyo en producir las
caracteristicas similares de actividad gue presentan estos volcanes
(zona Tetequillo-Xicomulco, Figura 5). En la zona de las Lagunas
de Zempoala se concentre un wvulcanismoe similar al de la zona
Tetequillo-Xicomulco, perc donde las lavas fluyeron de la basde de
los conos Yy presentan una composicion ligeramente mas acida,

cosa
que se discutira en la siguiente secciéon. Los derrames Jruesos de
la lava dacitica de blogues formados por el vulcanismo monogenetico
cubren a las lavas Yy flujoes piroclasticos Terciarios de 1la
Formacion Zempoala ¥y presentan una direccion de flujo hacia el sur.
Un tercer tipo de vulcanismo formo volcanes de lava y otros de
lapilli y ceniza principalmente,
Chichinautzin

en la region central de la Sierra
basaltica,

Esta actividad basaltica y de andesita
que incluye al Xitle del noroeste de la Sierra,

(Figura 5).

formo
derrames fluidos de poco espesor gque cubrieron grandes extensiones
(Figura S) - La proporcion de lavas es mucho mayor al de
piroclastos, por lo que en indice de explosividad es bajo.
La concentracidn de ciertas caracteristicas especificas como
son explosividad alta o baja, tasa de efusion y composicion en
areas determinadas,

sugiere un proceso distinto gue determino el
erupcioén para cada zona.
entre cada

mecanismo de

Posibles
diferencias

causas de las

area son los esfuerzos tectonicos,
porcentaljes de agua, fuentes de generacion o reservarios
diferentes, velocidades o volumenes

magmaticos distintos. De
cualguier manera estas similitudes y diferencias de la unidad Rv

nos indican cambios fundamentales en el vulcanismo reciente de una
Yy otra zona.

En resumen

existen tres tipos de
Chichinautzin.

volcanes en la Sierra

conos de lapilli Y
(escoriaceos) como los conos superiores del Xitle,

se encuentran

ceniza
Pelado o Teutli
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(Figura 5) gque presentan pendientes externas de aproximadamente
30°. En cambio las bases de los volcanes Pelado y Teutli presentan

formas de escudo ya que la emision de lavas ocurrid a partir de 1la
base de los conos escoreaceos, pero también existen conos de lava
con pendientes mas abruptas como los veolcanes Chihinautzin vy

San
Miguel (Figura 5). No

se detectaron variaciones
importantes entre los diferentes volcanes de lava,

como de escudo,

petrograficas

tanto conicos
ni en los conos escoriaceos, lo gue indica gue la
Vviscosidad y morfologia de las lavas y de los conos parece haber
estadoe relacionado a la tasa de emision o efusién. El1 tercer tipo
de vulcanismo formé los derrames gruesos de 70 a 300 m de espesor
que pueden o no estar asociados a conos y gue se encuentran en las
zonas Tetequillo-Xicomulco y Zempoala (Figura 5). En este tipo de
volcanes

las lavas seguramente fue baja
produciendo flujos lentos por su misma viscosidad.

la tasa de emision de

Si se comparan
los volumenes de los derrames dgruesos gue forman una scola unidad
de flujo con los derrames fluidos compuestos de wvarias unidades
individuales de flujo, se observa gue las segundas, con una tasa
presentan volumenes mas grandes con la Wdnica
excepcgion del derrame de La Gloria (Tabla 2). Si
viscosos

de emision mayor,

los derrames
fueran mas Jjovenes se pensaria en un decremento en el
abasto de magma pero los derrames fluidos de los volcanes Xitle y
Chichinautzin parecen haber sido los mas jovenes. Esto podria
explicarse si el proceso magmatico no esta ligado a una sola fuente
de magma profundeo, sino a un proceso puntual para cada volcan. Este
es uno de los problemas que se trato de resolver con los estudios

geoguimicos y se discutira en la siguiente seccion.

El indice de explosividad para la mayor parte de los volcanes

de la Siexrra Chichinautzin parece haber side intermedio (Martin Del
Pozzo, 1980, 1982), aungue como sSe planted anteriormente en las
unidades Hv y Plv4 aumentoé la proporcion de lavas y por lo tanto,
bajo el indice de Martin Del Pozzo (1980, 1982)
determind con base en el diametro medio de las particulas (MDO) y
las caracteristicas de

explosivdad.

oxidacién, gque los
secuencia Chichinautzin fueron
Estrombolianas

piroclastos de 1la
formados por erupciones de tipo

principalmente, Y transicionales al tipo de
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TABLA 2 . Comparacién de Volimenes de lava entre volcanes monogenéticos
b de diferentes tipos

Volcdan : Volumen en km3
Tlaloc 3.8 lavas fluidas
Xitle 3.2 " ”
Pelado 1.9 " "
Yololica 1.25 " "
Tabagquillo Q.72 lava viscosa
Tertequillo 0.52 " "
Xicomulco 0.45 ' "
Tioca 0.21 ' "
Jumento .15 " o
Tepetlapan 0.03 " "
La Gloria 3.20 " "

25



actividad Surtseyana que seguramente fue determinado por 1la
cantidad de agua presente en cada sitio y su acceso al conducto
magmatico. La actividad de algunos volcanes que sélo emitieron
lavas se clasifica como del tipo Islandico por la alineacidn gue
muestran los volcanes, aungue no existe relacidn alguna con 1la
tectonica de centro de dispersion ni con el caracter toleitico que
presenta este tipc de vulcanismo en Islandia.

lLas rocas volcanicas
de la Sierra Chichinautzin son calcialcalinas

{(Martin Del Pozzo,
1980) .

Las lavas holocénicas cubren la mayor parte de la Sierra
Chichinautzin con un area y volumen de 413.75 km? y 20.325 km?,
respectivamente.

Aungue existen algunos afloramientos de

Pahoehoe Y Aa, la mayoria de las

volumen Y

lava
lavas son de Dbloqgue. La
extension de las
determinada por la tasa de efusiodn.

viscosicdad, lavas parece estar

Tectonica de la Zona de Estudiop

El cierre de la Cuenca de México hacia el sur se atribuyo
a la erupcion de las lavas y piroclastos de los volcanes de la
Sierra Chichinautzin que sellaron el drenaje proveocando la
formacion del lago y relleno por depdsitos lacustres. Debido al
a los desniveles

fallamientos posiblemente Pleistoceéenicos que
son visibles en las imagens de sateélite,

depositos Holocénicos,
haber

alineamiento de los volcanes monogenéticos (E-W),
Y escarpes anteriores,

perc due no cortan a los
se propone gue el cierre de la cuenca pudo
sido tectdnico la region estudiada
horst. Es posible que el
aprovechando las

correspondiendo a un

vulcanismo haya sido sintectodénico

fallamiento como debilidades para 1la

Mooser (1975) propusc gue habia mas de
Kilémetro de hundimiento en la Cuenca de Meéexico,

zonas de
subida del magma. un

pasandose en la
perforacidon del pozo Texcoco Yy el desnivel de las calizas al norte
(Pachuca) y al sur (Cuernavaca).

En la regidn de Las Cruces Yy El
Cantil-Colegio Militar,

suroeste de la Cuenca, también se observan

desniveles topograficos importantes gue aungue han sido cubiertos

por el vulcanismo mas joven, todavia son notables.

Existe fallamiento normal con direccién N-S y N65°W en 1las

26



rocas terciarias y un fallamiento E-W mas joven gue corta algunos
de los conos y lavas cuaternarias. También se encuentran fallas
con pequenos desplazamientos Yy longitudes menores a 1los 2 Xkm en
direcciones diversas (Figura 5). El alineamiento de conos y conos
sobrepuestos es dominantemente E-W.
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INTRODUCCION

Dado el proklema de fechar el wvulcamiento reciente con
tecnicas tradicionales se han complementado las unidades
morfoiégicas con dataciones de c'¢ Y magnetoestratigrafia.

Los vaolcanes monogenéticos
presentan polaridad normal,

Bruhnes,

de la sierra

Chichinautzin
lo gue los ubica dentrc de la Epoca
dada la Jjuventud de su relieve (Mcoser et al.,
Herrero et _al., 1986). Algunos lavas pueden
dentro de este periodo de polaridad normal
al-. 1985) .,

1974,
indicar excursiones

que

{(Martin Del Pozzo et
ademas de

ser marcadores estratigraficos
complementarian los estudios de la escala paleomagneética.
paleomagnéticos también son

Los datos
utiles para resolverxr
correlacidn.

problemas de

Se tratd de establecer una base de datos para correlacion y
dataciodn relativa entre las distintas unidades de la sierra
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Chichinautzin y las otras lavas de la Cuenca de México. Los datos
cuantitativos de intensidad de magnetizacidn remanente, direcciodn
de magnetizacién remanente y posicion polar, pueden ayudar a
correlacionar a las rocas de la sierra Chichinautzin. Otro objetivo
de este trabajo fue estudiar la variacion secular durante la época
Bruhnes.

La precision del fechamiento utilizando la variacion secular,
depende de la dispersidén y cantidad de datos paleomagnéticos, asi
como de la taza de variacion. La dispersicn de los datos no sdélo
refleja 1los errores analiticos, sino gue también depende de
anomalias locales en el campo geomagnetico, aspectos tectdnicos y
de alteracion. La tasa de variacién del campo es alrededor de 4°
por cada cien anos, aungue esto varia (Holcomb, 1980) . En este
trabajo se pretende hacer una aportacion preliminar al estudio de
la variacion secular en la Cuenca de Mexico.

La variacion secular del campo geomagnético (y la magnitud
del campo dipolar) durante tiempo histdricos, ha presentado una
distribucion geografica irregular gue se observa con mayor magnitud
en el hemisferio sur gue en el hemisferio norte (Cox Yy Doell,
1964) . Existen zonas de baja variacion secular como Hawaii,
Galapagos, Isla de Pascua, Islas Sociedad y la Isla Pagana que
posiblemente forman una ventana dipolar en el Pacifico, entre los
0O° ¥y 40° de latitud norte (Herrero y otros, 1986).

Para poder utilizar el fechamiento por variacioén secular, es
necesario construir una curva de variacidén basada en otras técnicas
de fechamiento (p. e. '“c), aunque después de gue se conoce la

historia de variacion secular esta puede usarse para fechamiento
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con ciertas limitaciones.

Los estudios paleomagnéticos pueden ser utiles en la
correlacion de eventos volcanicos, en delimitar la duracidén del
vulcanismo Y en definir la estratigrafia volcanica
(magnetoestratigrafia), como lo muestran los estudios de

Paleomagnetismo y Potasio—-Argon de las calderas Valles

(Doell et
al., 1969),

de paleomagnetismo de Jalisco (Urrutia-Fucugauchi vy

Pal, 1977 Y Urrutia Fucugauchi, 1980) Yy de los volcanes
monogenéticos del Eiffel en Alemania (Bohnel et al., 1982). En la

vulcanoleogia los estudios paleomagneticos también pueden indicar

varjaciones en la temperatura € historia de enfriamiento de flujos

piroclasticos, avalanchas y lahares e inclusive de depdsitos de

caida.

El Magnetismo Terrestre

El campeo magnético interno de la tierra presenta un componente

dipolar y otro no dipeolar. El1 campo magneético dipolar

es el
principal y parece estar asociado a

las caracteristicas de un

dinamo gue presenta el nucleo. Aparentemente un campo magneético

inicial indujo una corriente en el nucleo fluido al moverse por la

rotacion, esto a su wvez produce un campe magnético gue induce
corriente adicional y asi sucesivamente, mantiene el campo. Las

fuentes de energia para el dinamo pueden ser la conveccion térmica

© la precesion diferencial entre el nucleo externo y el manto.

El dipoloc magnético es geocéntrico, pero presenta una
desviacién de 11° con respecto al eje de rotacidén. E1 polo

magnético norte se localiza en la latitud 74°N y longitud 100°W
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mientras gue el pole magnético sur en la latitud 67°5 y longitud
145°E.

El campo no dipolar representa alrededor de 5% del campo
magnético total, aungue su distribucién y magnitud son variables
Y puede estar asociado a herogeneidades en la frontera nucleo-—

manto.

Por su naturaleza vectorial el campo magnético se representa

en la superficie terrestre por tres componentes: dJdeclinacidn,

inclinacidén y magnitud (intensidad).

Tipos de Magnetizaciodon

El campo magneético gue gqueda registrado en las rocas puede
ser adgquirido por procesos naturales o inducidos en el laboratorio.
La magnetizacion remanente natural esta formada por todos los
compoﬁentes de remanencia adgquiridos por diversos procesos, tales
como el térmico, deposicional Yy quimico. La magnetizacidén
termoremanente se produce al enfriarse un magma debajo del punto

de Curie de los minerales magneticos. Esta magnetizacion es muy

estable y depende de 1la forma, tamano y composicion de los
portadores magneticos, ya gue estos pueden comportarse como
dominios simples o multiples (cristales mas grandes). Durante el

transporte, depodsito y diagenesis de los sedimentos o piroclastos,

tambien se adguieren campos magnéticos, asi como durante la

cristalizacion y crecimiento de los minerales magnéticos y a causa

de impactos.

El campo magnético isotermal puede producirse por rayos © por
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un campeo magnético estacionario intenso sobre los portadores
magneticos,

mientras que los campos magneticos alternos y directos

producen magnetizacisén anistérica. En un campo alterno se puede

adquirir la magnetizacidén rotacional (rotando 1la muestra) o
giromagnética.

Los factores gque influyen en el proceso de magnetizaciodn son

la composicion original, temperatura, tasa o velocidad de
enfriamienteo y presencia de oxigeno. Los minerales magnéticos son
Oxidos, hidroxidos y sulfatos de fierro y de titanio y la mayoria

puede representarse dentro del sistema ternario,

Rutilo (TiO,) -
Wustita (FeO) - Hematita y Maghemita (Fe,0z)-. Existen tres tipos
de solucion solida en este diagrama ternario, la de la serie de
las titanomagnetitas gue es una solucidn sdélida entre ulvospinela

(Fe,TiO,) y magnetita, la de

la idilmenita-hematita y la de 1la
pseudobruguita.

ILa Escala Geomagnética del Tiempo

El campo magnético al presentar variaciones temporales en su

direccion e intensidad, es una herramienta estratigrafica muy util.

Las épocas de polaridad son periodos largos del orden de millones

de anos de polaridad normal o reversa gue estan asociadas tanto al
campo dipolar como al no dipolar. Los eventos tienen una duracidn
menor (0.1-1 Ma). La variacioén secular puede estar asociada tanto

al campo no dipolar como a oscilaciones del dipolo y mas bien

parece estar ligada a irregularidades en la frontera nucleo-manto

(Merrill y McElhinney, 1984). También existen variaciones en el

33




momento dipeolar y en la intensidad debidos posiblemente a 1la
turbulencia en el nucleo externo con duraciones de 100-1,000a. Las
variaciones de periodo corto como son las tormentas magneéticas, las
variaciones diurnas, las micropulsaciones Y las variaciones
subacusticas son debidas al campo magnetico externo gue proviene
principalmente del sol.

La escala de tiempo de la polaridad magnética para los ultimos
4 millones de afnos esta basada en una combinacién de fechamientos
de K—-Ar realizados en rocas volcanicas y datos de polaridad
paleomagnética (Mc Dougall, 1979), pero se ha extendido la escala
hasta 80 Ma por extrapolacidén con el patroén de anomalias magnéticas
marinas, (Tarling, 1983). La escala de polaridad estima el limite
entre las épocas Bruhnes—Matuyama en 0.72 Ma; Matuyama—Gauss en
2.47 Ma; Gauss—Gilbert en 2.41 Ma y Gilbert ~ época S en 5.44 Ma.
(Figura 6) . Dentro de las épocas existen periodos de duracidn menor
con pdlaridad opuesta y duracion de alrededor de 0.1 Ma (eventos).

El1 evento Laschamp de la Chaine des Puys de Francia presenta

direcciones reversas en las lavas, aungue existe cierta
incertidumbre acerca del fechamiento del evento 8,700 ~ 20,000a
(Bonhommet, 1970) & 29,000 - 36,000a (Gillot y Cassignol, 1977) vy

si representa una revisidén global. Estudios mas recientes (Tarling,
1983) muestran una posible correlacidén con las direcciones andmalas
de mas de 30 Ma obtenidas en las rocas de Australia e Islandia.
También dentro de la época Bruhnes se han reportado direcciones
intermedias y reversas de muy corta duraciéon y gue se han
denominado excursiones (Mc Dougall, 1979). Es posible que el evento

Blake de 100,000a y polaridad reversa observado en los nucleos
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marinos, sSea una excursidén. Sin embargo, aun persisten numerosas

incognitas sobre las variaciones dentro de la época Bruhnes.

En la época de polaridad reversa Matuyama también se han
documentado cuatro eventos, el Jaramillo, Gilsa, Olduvai y Reunidn
(Figura 6). Los eventos Mammoth y Kaena pertenecen a la época Gauss
Y los eventos Cochiti, Nunivak, Sidufjall y Thvera al Gilbert, peroc

es necesario documentar un mayor numero de sitios para definir con

mayor detalle y exactitud a la escala geomagnética del tiempo.
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MORFOESTRATIGRAFIA
Geomorfologia Volcanica

Ia edad, composicidon y caracteristicas eruptivas de las rocas

volcanicas se reflejan en la geomorfolegia, lo cual es de gran
utilidad en la estratigrafia.

Wood (1980) observd gue la relacidn entre la altura y diametro

de la base de un volcan cineritico {(H/D) disminuye con el tiempo.

Aungque en teérminos muy generales ésto es cierto, tanto Martin Del

Pozzo (1982) como Hasenaka (1985) encontraron grandes dispersiones
en H/D con la edad, lo gue indica gque se tienen gue incluir
criterios de discriminacién relacionados directamente al estilo

eruptivo.

También se considera gque la pendiente de un volcan disminuye
con el tiempo, debido a la inestabilidad del mismo cono y la
erosioén. Este parametro tampoco funciona de manera cuantitativa en

la definicidén de la edad (Martin Del Pozzo, 1982), ya que los
resultados presentan gran dispersidén. Sin embargo, la pendiente

puede dar una estimacion muy general de la degradacién, aungue no

debe utilizarse como indicador de edad absoluta come se ha usado

en ciertas zonas volcanicas.
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Hasenaka (1985) propuso gue los sSurcos ("gullies") de los
conos cineriticos se hacen menos numerosas con la edad, aungue se
ensanchan y profundizan. Este criterio puede ser util, aungue
dnicamente se ha obsexrvado esta relacidén en Michoacan. En
Chichinautzin no se nota esta relacion.

La cantidad de suelo preéente es indicador de la edad, aungque
también depende del clima, pendiente, materia organica y tipo de
material gque se degrada. Obviamente una ceniza volcanica formara
un suelo mas rapido gue una lava, como se ha observado en el volcan
Paricutin, donde las cenizas dieron lugar a un suelo fertil gue
mantiene una agricultura importante, mientras gue la lava todavia
forma un malpais.

Bloomfield (1975) propuso caracteristicas distintivas en los
derrames de lava correlacionados con fechamientos de radiocarbono
como unidades morfoestratigraficas (Tabla 1 ) - Estas mismas
unidades fueron utilizadas para la zona de Guanajuato - Michoacan
{(Hasenaka, 1985) Y la Sierra Chichinautzin (Martin Del Pozzo,
1982).

La unidad Plvl de Bloomfield es la unidad cuaternaria mas
antigua (38.6 + 3.2 Ka) y se caracteriza por una gruesa cubierta
de suelo intensamente cultivado y sin estructuras de flujo
distinguibles. El1 promedio de H/D para los conos de la sierra
Chichinautzin con lavas de caracteristicas Plvl es de 0.18 porgue
los conos gue presentan mayor proporcion de lavas aumentan esta
relacidén. Un valor de 0.12 para los conos escoreaceos (guitando
los conos con mas lavas) parece ser mas real. Los volcanes de 1la

sierra Chichinautzin contienen un mayor porcentaje de lapilli qgue
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de ceniza por lo que el término escoriaceo parece mas acertado.

La unidad Plv2 presenta menos suelo (espesor menor a 2 m) gue
las lavas de Plvl, por leo gue se observan margenes Y crestas
terminales marcadas. La relacidn H/D de los conos Plv2 de la sierra

Chichinautzin coincide con el valor de 0.11 gue obtuvo Blocomfield

(1975) para los volcanes monogeneticos del sur de Toluca.
Tanto en la unidad Plv3 como Plv4 la cubierta de suelo es
delgada o impersistente y por lo tanto, todas las estructuras de
flujo son visibles. Realmente la unica distincidén entre las dos
unidades es la identificacidn de unidades de flujo individuales en
Plv4d. lLa relacion entre altura y diametro de la base (H/D) para
Plv4 en los conos de la sierra Chichinautzin es de 0.15 y 0.12 para

Plv3.
La unidad Holocénica, Hv, presenta caracteristicas de flujo

perfectamente visibles gue reflejan su juventud, asi como una H/D

de 0.15.

IL.as pendientes de 1los conos distintas unidades

de las
(considerando sélo conos escoreaceos) ho disminuyen con la edad.
los volcanes Oyameyo Yy Mezontepec de la unidad Plvl presentan
igual gue el Cuauzontle de la unidad Plv2 y 1los

pendientes de 30°
(30° - 32°) de la unidad

(28 ~ 30° y el Yoleolica

conos de la Cima
Plv3. En la unidad Plv4 en cambio, el Teutli presenta una pendiente
de 32° mientras gue los conos de San Bartolo - La Comalera (Fig. 5)
varian de 12° a 23°, debido a gue se encuentran sobrepuestos. E1l
Pelado presenta una pendiente de 25°, aungue es Holocénico (HV).
Martin Del Pozzo (1982) propuso gue las pendientes estan ligadas

a la taza de efusidn y por lo tanto es necesario considerar las
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caracteristicas eruptivas de'cada volcan antes de pensar en la
degradacion. Es peligroso proponer edades en base a pendientes
unicamente.

Puede resumirse gue para 1la Sierra Chichinautzin, ni 1la
pendiente, ni la relacidn radio del crater/altura de los conos han
disminuido con el tiempo y gque la relacidén altura/diametro de la
base (H/D) presenta mucha dispersidén. Las lavas pueden ser mas
ttiles como indicadores morfoestratigraficos pero también tiene
que considerarse la fluidez de los derrames y la cubierta de
piroclastos, ya gue un derrame muy grueso formado por un flujo mas
viscoso conserva sus estructuras mas marcadas por el proceso
eruptivo en si, gue una lava muy fluida de menor espesor y con
leves, crestas de presidn y lineas de flujo de menores dimensiones.
Las variaciones en los cones pueden ser debidas a diferencias en
el tamano de las particulas gue los forman, en el contenido de
lavas >y bombas, en el nivel de salida de las lavas, asi como en la
composicidén.

Los parametros geomorfoloégicos pueden ser indicativos de edad
pero tienen gque considerarse los procesos vulcanoldgicos gque los
formaron para discriminar wvariaciones en el porcentaje de
piroclastos y lavas, su composicidn, tamano y taza de efusiodn.

También es primordial considerar las variaciones climaticas y de

velocidad de formacidn del suelo para cada zona. Por lo tanto,
deben detallarse las subdivisiones morfoestratigraficas Y
complementarse con estudios geocronométricos Yy

magnetoestratigraficos.
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Fechamiento

El vulcanismo monogenético debido

a su baja explosividad
presenta pocos horizontes que contengan materia organica

ademas de gue la sierra Chichinautzin por su juventud,

no puede ser fechada por otros métodos

carbonizada,

isotopicos como K/Ar o Rb/Sr
que requieren de una edad minima. En algunos conos de escoria se
encuentran pequenas particuias de carbon que a menudo son

14

insuficientes para una determinacién por C.

Los paleosuelos en
cambio son de gran utilidad para el fechamiento, aungque en la

sSierra Chichinautzin la extensa cubierta de lavas recientes impide
observar la mayoria de los suelos subyacentes.

Durante el muestreo de la zona se localizaron varios

horizontes de paleosuelo y dos conos que contenian particulas de
carbén. Estas fueron debidamente limpiadas y colectadas para su
analisis por e gque fue 1llevado a cabo en los Institutos de
Vulcaﬁologia DVN1l AC y Geoldgico AC de la URSS. Los resultados de
los analisis se presentan en la Tabla 3. E1 fechamiento de 3,250
+ 100 para los suelos que subyacen al Xitle pone un limite superior
a la edad de la Formacion Tarango de mas de 3,250a. Este dato que
implica que el Xitle hizo erupcion antes de esta fecha lo que
concuerda con la fecha de 2,400a gue obtuvo Libby (1951).
El volcan Pelado (Hv)

gue refleja su Jjuventud en su

morfologia, tiene una edad de aproximadamente 4,070a,

vya gue el
suelo muestreado parece haberse incluido entre los blogues durante
la erupcion.

Las edades obtenidas para los conitos de La Cima implican que

estos volcanes tienen edades mayores de 10,410a. Las
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TABLA3 Determinaciones de

Radiocarbono con vida media de 5,568a

Muestra Volcén Edad Laboratorio Comentarios ‘
1 Xitle-Tarango 3250 + 100 1. Geol. AC URSS paleosuelo bajo lava
del Xitle, estadio
Ciudad Universitaria
2 Pelado 4,070 + 150 1. Geol. HC URSS paleosuelo entre bloques
de lava .
borde NE del derrame
3 Cima 10,160 + 70 1. Vule. DVNI AC URSS paleosuelo sobre cono,
Estacién Cima
4 Cima 10,410 + 80 L. Vule. DVNI AC URSS paleosuelo sobre cono,
Estacién Cima
5 Raices 15,740 + BO 1. Vulc. DVNI AC URSS paleosuelo
km 50 autopista
-
Ld Raices 15,570 + 300 1. Geol. AC URSS paleosuelo sobre cono
Tres Cumbres 16,700 + 150 1. Vule. DVNI AC URSS paleosuelo sobre cono
8 Tres Cumbres 18,680 + 120 " paleosuelo sobre
- km 51 autopista
9 Tres Cumbres 23,200 =+ " paleosuelo sobre lavas
- km 51 autopista
10 Malinale 18,900 + 600 " carbon entre escorias
- del cono
flanco oriental
i1 Tezontle indeterminado, 200-300 error debido a raices
carbonizadas recientes
12

Acopiaxco

indeterminado

en escorias cono

cantidad de materia
organica insuficiente

Parres



caracteristicas morfoldogicas de estos volcanes permitieron
clasificarlos dentro de la unidad Plv3 (21,860a) pero es muy
posible que estos volcanes sean mas jovenes, ya que no es posible
que pasaran mas de 10,000 anos para la formacidn de un suelo sobre
sus piroclastos. Los volcanes Raices también son mas antiguos gque
el fechamiento del palecosuelo gue los cubre (15,780a).

El volcan Tres Cumbres gue anteriormente se clasificé dentro
de la unidad Plv4 porque se distinguieron unidades de flujo
individuales, presenta una edad un poco mayor a los 23,200 gque lo
envia al rango de edad de la unidad Plv3. El volcan Malinale en
cambio se incluyo en la unidad Plv2 (30,500), por 1o escasamente
visikbles de sus estructuras de flujo y presenta una edad de
formacion del cono de 18,900a. Esto parece ser debido a la
abundancia de cenizas Ade los conos circundantes gue ocultan las

caracteristicas morfoldégicas originales.

Los horizontes de los volcanes Tezontle y Acopiaxco no
permitieron un analisis de radiocarbono coherente (Tabla 3).

Debido a los resultados de los fechamientos y a la discusiodn
de 1la geomorfologia volcanica, es recomendable incluir a 1las
unidades Plv4 y Plv3 en una sola, con edades gue fluctuan de 10,000
a 25,000a. Ademas, los fechamientos de Bloomfield no limitan los
rangos de cada unidad, sus unidades Plv3 y Plv4 solo varian por
2,000 anos, mientras que las otras se separan por un promedio de
10,000a. Debido a gque el Malinale y los volcanes gue lo sobreyacen
tienen gue pasar a esta unidad de 10,000 - 25,000a, se considera
pertinente juntar al Cuauzontle Toxtepec y cocinas con los volcanes

de la unidad Plvl en un grupo de 25,000 a 40,000 anos de edad.
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MAGNETOESTRATIGRAFIA

Metodeologia

Se localizaron sitios de lavas gue no mostraran evidencias de
movimientos posteriores a su enfriamiento, ni gque estuvieran
intemperizadas y se perforaran de 6 a 11 nucleos de 2.5 cm. de
diametro por sitio.

Las muestras fueron orientadas en el campo con
una brujula Bronton-orientador y posteriormente

laboratorio. Las

cortadas en el
intensidades del
remanente se midieron con un magnetometro fluxgate
Y se 1llevaron

direcciones e

magnetismo

de giro (DIGICO)
a cabo técnicas dJde desmagnetizacion por campos
alternos para borrar las componentes secundarias.

La magnetizacidn
viscosa se considera varios ordenes de magnitud menor a la

remanente. Las direcciones medias para cada sitio y unidad fueron

graficadas en una proyeccion esterografica de igual area, asi como

las polaridades virtuales geomagneéticas (VGP).

Debido a ciertas dificultades con el eqguipo,

algunas medidas
se realizaron por posiciocnamiento y lectura manual y la limpieza

magnetica se llevd a cabo mediante un campo de SO0 a 75 militeslas.
La magnetizacion estable

se considera la

magnetizacidn
termoremanente adquirida al enfriarse el nagma.

También se complementaron los estudios con los resultados de

Mooser Yy otros (1974), aungque se retrabajaron los datos con
criterios de confiabilidad limitando los parametros estadisticos

kX (constante de Fisher <10) y a95 (cono de 95% de confianza >20).
Estas

reagrupadas

maestras fueron

estratigraficamente y las
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maestras con relaciones estratigraficas o posiciones geograficas
poco claras fueron eliminadas para no distorsionar los resultados.

También se calcularon sus paleocpolos y la varxriacién secular.

La_ _Cuenca de Meéxico

La Ciudad de México estad situada dentro de la Cuenca de México

que esta formada por depositos veolcanicos y lacustres

(Fig. 7).
Hacia el norte los limites de la cuenca los definen las sierras de
Pachuca y Tezontlapan,

hacia el sur la sierra Chichinautzin, las
sierras de las Cruces y Zempoala al ceste y las sierras Nevada y
de Rio Frio al este. Dentro de la cuenca también existen varios
volcanes aislados y pequenas sierras,
Chapultepec,

coma  Son
el Penon de los Bahos,

el cerro de

Xochitepec ¥y Tehuehue, asi como
los conos de Chimalhuacan y la Estrella y las sierras de Santa
Catarina y Guadalupe.

Aparentemente la Cuenca de México se origind en el terciario
medio, como un graben de orientacién NE-SW.

Directamente al sur Yy
al norte de la Ciudad de México se observan afloramientos de la

secuencia de calizas cretacicas plegadas,

pero gue dentro de la
cuenca se localizan a mas de 2 km de profundidad.
(Mooser,

El pozo Texcoco
1970) Jdespués de cortar 2,060 m de rocas volcanicas
terciarias Yy cuaternarias, asi como sedimentos lacustres solo
alcanzo una brecha calcarea (Balsas),
Eocénica.

peosiblemente de edad
Esto apoya un origen tectoénico para la cuenca.

Mooser y

otros (1974) propusieron gue el drenaje de la cuenca hacia el sur

fue cerrado por la erupcion de los volcanes cuaternarios.
Las rocas veolcanicas fechadas mas antiguas en el area,

son de

45



—_— —

f
0
0
Z
g
i4]
gl
o]
o
W
Q
Z

3y, s ’
' 80000
\;...a.«. :
LTRSS
TN

% DOUOWN

46

1CO

Mapa de la Cuenca de MéEX

Figura 7.




30.4 - 30.1 Ma (Mooser et al., 1974), la edad del Grupo Xochitepec.

I.as rocas volcanicas de la fase Tezontlapan parecen subyacer al

Grupo Xochitepec (Mooser et _al., 1974). Estas dos secuencias se

encuentran en la parte norte de la cuenca aungqgue Schlaepfer (1968)
correlaciona las rocas volcanicas del Tehuehue y Xochitepec del sur

de la cuenca con el Grupo Xochitepec. La edad de estas dacitas

blancas fracturadas es dudosa por la distancia de la correlaciodn

Y la falta de continuidad debida a la estructura del graben de la

cuenca.

Las rocas volcanicas de la fase Tezontlapan de Mooser y otros

{1974) fueron reagrupadas, incluyéndose a las rocas de Santa

Isabel, Guerrero, La Cruz y La Villita (Tabla 4, Fig. 8). Estas

lavas fueron tratadas conjuntamente en un Jgrupe para el cual se

obtuvo una declinacidn media de ~ 17.9° ¥y una inclinacioén de 41.4°,

aungue los parametros estadisticos reflejan una alta dispersiodn

angular (K-84 y A95-28°). También en las direcciones medias se

observa una fuerte dispersidn, aungue todos los sitios presentan

peolaridad reversa (Fig. 8).

El vulcanismo andesitico y dacitico durante el Mioceno parece

haber tenido una distribucién extensa en el Aarea. Mooser (1975)

considera que los volcanes de Chapultepec, Pendén y Zacatepetl se

formaron entre 16 y 21 Ma. El1 vulcanismo de la sierra de Guadalupe,

ubicada en el norte de la cuenca, parece haber comenzado hace 21

Ma, aungque sus lavas riodaciticas y andesiticas continuaron

haciendo erupcién de 16—-12 Ma. Una fase posterior de formacion de

domos ocurridé en la sierra Qe Guadalupe de 2 a S Ma (Mooser, 1975),

cuando hicieron erupcidén el Chiquihuite, Tenayo y Cerro Gordo.
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Tabla &4 Lavas >-.27 Ma.?z? G*
23 G°* /7 310.0 44.8 S.1 141 19.50 99.12 43.72 189.19
24 a G' /7 321.9 51.7 8 57 19.49 99.11 S53.64 199.34
24 b G* 4/6 319.2 44.5 12.9 52 19.49 99.11 51.96 260.89
25 G* 6/6 25.2 26.9 18.1 15 19.58 99.13 65.33 359.45
26 G* 6/6 358.2 20.5 6.6 104 19.49 99.10 80.93 92.20
Tabla 5. Lavas de 16 - 21 Ma.
Sitio No. Mues- Declina~- Inclina- 25 K Lat. N Long. W Lat. Polo Long. Polo
tras cidn cidn P =]
12 2 10/11 351.7 18.8 10 24 19.63 99.13 77.-.21 120.82
20 2z 7/ 8.3 11.8 7.8 61 19.54 99.14 74.20 49.03
3 2 9/9 2.0 52.2 6.4 65 19.29 98.92 76.37 268.23
26 Z 777 1.5 53.8 5.3 129 19.31 99.20 71.83 292.67
9 z 7/7 31.7 60.7 6.1 99 19.42 99.18 55.11 304.13
2 2 6/6 355.9 26.4 7.4 B4 19.44 99.08 75.48 244.85

Nota: Las muestras

C es Sierra Chichinautzin;
NE noreste de la cuenca; R Rio Frio;
sierra de Guadalupe m3s joven y G*

19 y 20 pertenecen a la Sierra de Guadalupe,
a las Rocas Volcanicas del Valle de Nairnetal,

N Sierra Nevada;

incluye sitios diferentes de edad similar.

¥ las muestras 2, 3 y 26
Z pertenece al Zacatepec (26).

S sierra Santa Catarina y Areas cercanas
X Sierras de Las Cruces y Zempoala;
es la ma&s antigua;

G es la
Z es el Grupo Zacatepec que
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Figura 8. Diagrama que muestra las direcciones (D) y paleopolos (P) de las
lavas de més de 27 Ma. La polaridad normal se representa por
un cfrculo relleno y la polaridad reversa por uno abierto.



Los volcanes Coacalco, Cuatepec,

Tlapacoya, Zacatepetl,
Chapultepec y Pendn de los Banos que presentan caracteristicas de

diseccidén similar y gue pueden indicar una edad parecida

(16-21
Ma) fueron agrupados {(Tabla S, Fig. ), obteniéndose una
declinacion de 4.4° e inclinacion de 37.9° Y parametros

estadisticos de 12.5 (K) ¥y 19.7° (A95). En cuanto a las direcciones
medias de los sitios, son predominantemente

reversas,
también se presentan direcciones normales

aungue

(Fig. 9). Se observa
cierta dispersién en las direcciones,

aun cuando las direcciones
reversas se

traspasan al hemisferio

superior (Fig. 9) .
dispersién angular de los polos

La
(Sf) es de 18.6°

para este grupo
10) Yy puede observarse

{Tabla 6, Fig. gque los paleopolos se
encuentran dispersos alrededor del polo actual (Fig. 9).
El grupo de las rocas andesiticas de la sierra de Guadalupe

que Mooser Yy otros (1974) consideraron dentro de la fase principal

Guadalupe (12-16 Ma) presenta una declinacidén de 6.8° e inclinacidn
de 3.7°, pero la constante de

Fisher (3.7) vy el 2a95 (31.1°)
muestran una dispersicdn alta Tabla (7).

Las direcciones medias son
principalmente reversas aundgue también se presentan direcciones
normales. Las direcciones muestran cierta dispersién aun cuando las

dAirecciones reversas se traspasan al hemisferio superior (Fig. 11).
Como puede observarse los paleopolos presentan una distribucion
alargada N-S (Fig. 11) y una dispersién angular de los polos de
20.6° (Tabla 6) .

ILa fase de formacién de domos de la sierra de Guadalupe que
presenta, segun Mooser y otros, (1974), una edad entre 2 y 5 Ma,
refleja diferencias importantes entre la edad de los domos.

El cono
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Figura 9. Diagrama que muestra las direcciones (D) y paleopolos (P) de las
lavas de 16-21 Ma. En el circulo superior las direcciones se traspa~
saron al mismo hemisferio.
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Diagrama que muestra las direcciones (D) y paleopolos (P) de las
1

avas de 16-21 Ma. En el circulo superior las direcciones se traspa-
saron al mismo hemisferio.
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Tabla 6. Pardmetros Estadisticos de las Lavas de Diferentes Edades

LONG?©° LONG® LAT® NO. R K 95T St Sw? SbT i Nmedia
SITIOS
CTHICANAUTZIN 63.8 85.9 42 40.8813 36 3.7 13.6 1.6 12.7 12.6 6.3
s/saliente 68 86.1 40 39.2792 54.1 3.1 n.a 1.s 10.0 5.8 6.1
menos 0.72 Ma 51.2 85.2 33 33.0688 35.4 4.2 . 13.8 1.s 12.8 12.7 6.5
s/saliente 65.1 B85.8 332 32.3571 49.8 3.6 .6 1.5 10.5 10.4 6.3
0.72-2.5 Ma 104.1 85.7 21 20.5761 47.2 4.7 11.9 10.2 1.t il 6.7
s/saliente 85.3 84.8 19 18.8126, 96.1 3.4 8.5 10.4 7.1 6.9 6.1
2-11 Ma 262.2 82.2 -] 17.2012 21.3 7.7 17.7 15.5 16.5 16.4 6.5
s/saliente 243.7 83.3 17 16.4339 28.2 6.8 15.5 i5.3 13.9 13.8 6.1
12-16 Ma 103.4 84.8 i3 12.1702 14.5 i3 21.5 i2 20.7 20.6 5.3
16-21 Ma 80.8 295.4 6 5.721s 18.0 16.2 19.2 1.2 18.7 18.6 7.4

mas de 27 Ma 218.6 73.6 S 4.3568 6.2 33.3 32.9 12.4 32.1 32 6.0
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Figura 10. Diagrama que muestra la Variacién Secular de las lavas de diferentes
periodos.
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Tabpla 7 Lavas de 12 - 16 MX. G

2 G €/6 15.2 29.2 6.6 104 19.5¢6 99 .17 T72.99 3.6€7
3 G 7/7 34€6.1 10. 4 2.5 e 08 19.54 99.17 To. 31 126.07
4 G 5/6 3549.4 45.5 5.7 178 129.54 99.13 eon.e 227 .23
5 G /7 15.8 15.€ 8.2 S5 19.55 99.06 To.79 25.91
6 G 3/5 324.8 18. € Z.4 101 19.52 92.14 &3.58 157.63
7 G sS/€ 8.3 26 .1 15.9 24 19.57 a9.18 8C.08 25.36
H G 4 ./6 359 .6 31.€ s.8 3e@ 19.5¢ co.18 ES .61 256.04
% G € /6 3445.5 5.4 32.¢C 32 12.58 29,21 < .35 127.32
10 G =77 F22.2 a8 . T - < 13 12.57 9a. 18 .34 1925.04
17 G 5/6 326.1 56.8 21.5 14 19.57 99.14 55.57 29.25
13 G & /€ 21.3 31.4 7.8 80 19.56 9a.12 69.62 354.71
15 G K4/7 348.0 31 . a.2 101 19.56 29.08 ?28.27 159.17
17 G /7 0.6 27.5 7.4 [=¥=) 19.52 99.10 85.04 74.17
Tabla 8. Lavas de 2 - 11 Ma.

sSitio No. Mues-— Declina- Inclina- 95 K Lat. N Long. W Lat. Polo Long. Polo

tras cidn cidn P P

3 % 7/7 355.2 20.6 13.5 21 19.53 ©99.32 79.98 108.89
6 X 6/7 359.5 8.1 9.4 52 19.48 99.28 79.79 83.50
7 X 6/6 37.8 19.4 15.5 20 19.38 99.34 52.34 359.57
8 X &6/6 353.2 53.7 8.4 (=¥ 19. 36 99.37 73.94 239.90
9 X &/7 344.6 32.9 271.90 M 19.33 99.37 75.34 187.64
10 X 7/7 357.7 40.3 5.8 110 19. 33 99.33 B5.77 230.63
11 X 777 354.2 61.2 4.8 157 19.34 99.32 63.53 249.86
12 X 8/8 4.0 24 .1 15.5 14 19.32 99.25 82.27 50.37
13 X /7 5.1 36.1 5.8 162 19.29 99.25 85.14 341.11
149 X 8/8 344.8 3e.5 5.8 94 ie.28 99.29 75.46 185.74
16 X €/6 14.3 41.0C 632 113 19.23 S9.28 76.03 330.45
17 X 5/6 7.8 32.5 22.4 13 19.23 29.27 82.44 1.39
18 X 8/8 328.2 64.8 8.6 42 19.17 99.27 52.12 224.70
27 X 6/6 12.3 46.7 €.8 98 19.30 99.26 75.81 310.88
3C X 4/6 341.8 48.0 11.9 &0 19.26 99a.30 70.76 204.73
20 X e/7 353.5 53.8 6.0 12€ 19.12 99.23 73.72 241.29
21 X 7/7 360.0 445.8 13.9 2 12. 06 29.31 82.65 260.69
23 X T/7 16.9 39.8 7.4 €8 19.172 99. 34 73.84 335.24
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Figura 11. Diagrama que muestra las direcciones (D) y palecopolos (P) de las lavas

de12-16 Ma. En el circulo superior las direcciones se traspasaron al
mismo hemisferin.



de 95% de confianza (Z23.7°), asi como la constante de Fisher 11.4,

indica una dispersic¢ém alta. Ademas, la polaridad reversa de los

domos refleja el hechzo de que no se formaron durante la época de

polaridad normal Gauss de 2.47 a 3.41 Ma. aunque se pudieron haber

formado durante la Er-za Gilbert de 3.41 a 5.44 Ma., en diferentes

episodios volcanicos. La unidad presenta una declinaciodon media de -

4.9° con 25.1° de inclinaciodn.

En el extremo suroeste de la cuenca se localiza la sierra de

las Cruces gque esta Zformada por una gruesa secuencia de lavas Yy

depdsitos piroclasticos daciticos. La topografia disectada, asi

como el fallamientc NE-SW gue forma grandes barrancas, son

caracteristicos de la sierra de las Cruces. Mooser y otros (1974)

obtuvieron una fecha Ze 9.8 Ma para la sierra de las Cruces, aungue

otro fechamiento posterior (Negendank y otros, 1982) mostrc¢ edades

hasta de 2.44 Ma. Esto

implica gue aungue el wvulcanismo de 1la
sierra de las Cruces estuvo activo durante mas de 7 millones, la

composiciéon dominante fue dacitica. Aungue en el Grupo de la sierra

de las Cruces, Mooser y otres (1974), incluyen a las andesitas del

Cerro del Judioc y Jde Chiluca, 3junto con las dacitas de Monte

Allegre, Cuatro Dinamos y La Marguesa (Formacidén las Cruces), los

parametros de precisicn (K~-18.7 y A95—-8.8") muestran una dispersidn

baja, esto es notable, ya que el rango de edad de esta unidad es

tan grande (7 Ma). La declinacion para esta unidad es de 0.0785°

¥ la inclinacion 40.S.
A diferencia de la sierra de las Cruces con la gue ha sido

correlacionada en edzd, las andesitas de la sierra de Zempoala

(Lagunas y Tlalli) nc parecen estar asociadas entre si. Debido a
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los parametros de confianza (A95-116°* y k-2.3)
inclinacioén como grupo no son indicativos,
son de 45.8°

la declinacidén e

los valores obtenidos
Yy 58.8° respectivamente.

En la sierra de Zempoala se
pueden identificar conos

individuales

(poligenéticos)
formados por flujos de lava,

que estan
lahares y depositos piroclasticos,
tanto de caida como de flujo.

Al incluir todos los sitios de la sierra de las Cruces con

las de Zempoala Y los domos de la sierra de Guadalupe (2-11Ma),
los parametros estadisticos K (5.9) vy A 95 (13.1°) mostraron una
alta dispersicén angular. Las direcciones son principalmente
reversas aungue también se presentan direcciones normales (Takla
8 Fig. 12) . Tanto las direcciones como los polos muestran
considerable dispersion (Fig. 12). La dispersién angular de los
polos para este grupo es de 16.4°

si se consideran todos los datos

y de 13.8° si no se consideran los datos gue muestran dispersidén
(Tabla 6) .

IL.as sierra Nevada y de Rio Frio constituyen el margen oriental
de la Cuenca de Mexico. La sierra Nevada esta formada por 1los

estratovolcanes Popocatepetl e Iztaccihuatl, cuyos productos son
principalmente andesitas y dacitas de piroxeno - hornblenda Yy

plagioclasa. Tanto el Popo como el Izta, han producido gruesas
secuencias de pomez de caida, asi como peguenas caidas de ceniza,
flujos piroclasticos, lahares y lavas. Existen numerosos registros
histéricos de la actividad del Popo, siendo la ultima erupcicdn 1la
de 1920. Nixon (1988) fechd las lavas mas antiguas del Izta en
menos de 1 Ma.

Los wvolcanes de la sierra de Rio Frio se localizan al norte

S7
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Figura 12. Diagrama que muestra las direcciones (D) y paleopolos (P) de las lavas
de 2-11 Ma.
mismo hemisferio.

En el circulo superior las direcciones se traspasaron al



de la sierra Nevada.

Lass lavas y flujos piroclasticos de la sierra
de Rio Fric parecen ser del Pleistoceno

(Mooserxr, 1875),
posiblemente

parte de

aungue
{(polaridad normal} .

esta sierra tenga menos de 720,000 a
Cuando las lavas del Ventorillo

(Popo) se
incluyeron con los sitios de la sierra de Rio Frio,

los parametros
estadisticos de confianza (K-10.1 vy

A95-12.2°)
dispersioén baja pero la declinacioén,

presentaron una

129.2° vy 144.5° e inclinacion
70.5° y 78.6° del Ventorillo,

lo distinguen de la de la sierra de
Rio Frio

(declinacion media 3° e inclinacidon media 38.5°) y se
decidid reubicar a los sitios de la Sierra Nevada dentro del grupo
de menos de 720,000a.

Durante el Plio~Pleistoceno, cerca del margen meridional de
la Cuenca, se formaron los volcanes Chimalhuacan, Pehndén Viejo, Pino
Y La Estrella. Debido a su morfologia mas erosionada,

es posible
que el cerro de la Estrella represente un evento mas antiguo.

Al
agrupar los vVolcanes se obtuvo una declinacion media de

~2.4° con
una inclinacion de 17.6°.

Estos volcanes del SE de la cuenca pueden
ser ‘contemporaneos a los volcanes de la sierra de Rioc Frio y al
vulcanismo del area de Teotihuacan.

Al incluirles en un mismo grupo
se obtuvo una declinacidn media de

-0.1° con una declinacidn de
31.8°.

La sierra de Santa Catarina esta formada por una serie de 7
conos alineados E-W.

Estos conos y domos monogeneticos crecieron
dentro de

los sedimentos

lacustres de la cuenca. Aungue
anteriormente estos volcanes monogenéticos se habian correlacionado

con los volcanes de la sierra Chichinautzin,

no
misma edad,

deben ser de la
va que la sierra de Santa Catarina también presenta
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polaridad reversa y por esta razén se consideran dentro del grupo
volcanico de 0.72 - 2.5 Ma. (Takla 9, Fig. 13). Al graficar los
paleocpolos se observa gue la mayoria de los puntos se concentran

alrededor del pole actual. La dispersion angular de los polos para

este grupo de volcanes es de 6.9° - 11° (Tabla 6) .

l.a Sierra Chichinautzin

Todos los sitios de la sierra Chichinautzin presentan
polaridad normal (Tabla 10), lo gue los ubica dentro de la eépoca
Bruhnes (menos de ©0.72 Ma) gue concuerda con la Jjuventud del

relieve Yy el fechamiento.

Bremer (1984) en cambio, obtuvo varias

direcciones intermedias en su estudio de los volcanes de la parte

este de la sierra Chichinautzin.

En el estudio paleomagneético de los volcanes del Valle de
Toluca (Bremer, 1984; Martin Del Pozzo, 1985) se observd gue el
Ajusco presenta polaridad reversa (declinacién — 152° e inclinacion
—-20°), 1o que lo situa dentro de la época de polaridad reversa,
Matuyama, Y Ppor lo tanto, es mas antiguo gque 0.72 Ma. Las

magnetizaciones del Ajusco presentan campos destructivos medios

entre 30 y 45 mt y temperaturas de blogqueo "con rango discreto"

entre 400° y 500°C (Bremer, 1984).
El1 volcan Cuates fue fechado por radiocarbono (Bloomfield,

en mas de 38,590 %= 3,210a y muestra polaridad normal con
declinaciones de 350°

1975)

e inclinaciones alrededor de 65°. Las
magnetizaciones presentan campos destructivos medios entre 30 y 40

mt y temperaturas de blogueo de 150 — 470° (Bremer, 1984).

L.as lavas del volcan Santa Fe fechadas en 30,500 + 1,160a

60

—t



- 2.5 ™=z _
siziz No. Mues- Declina- Incl: a5 K Lat. N Long. W Lat. Polo Long. Polo
tras cidn cidn P P
TR 6/6 20.2 10.6 41 19.50 98 .82 69.11 9.77
2 F 8/8 357.1 B.& 43 19.50 Qe .=C 8€.8 140.84
3 R &/7 0.3 7.9 74 19. 50 98 .82 65.90 261.71
4 R 8/8 356.7 8.2 a7 19. 36 98.84 86.47 145.80
5 R 7/7 0.6 8.3 54 19.33 s8.79 85.52 73.76
11 = 3/3 359.2 13.8 87 19.34 98.67 B8.51 111.25
14 = 7/7 357.6 4.2 202 19.23 2a3.74 85.35 111.19
16 = 777 3592.4 4.8 178 19.21 °98.77 77.36 83.95
17 R /77 3.5 4.5 178 12,21 98.75 82.79 52.92
18 B /7 356.7 11.4 a3 19.23 9B.64 85.57 127.02
19 = /7 356.6 6.8 79 19.23 oB.€4 86.23 140.87
20 F 7/7 3.8 7.6 &4 19.23 o8.€4 86.36 340.17
21 = /7 7.4 7.1 73 19.22 9B8.65 82.72 332.59
S3 F 8/8 356.7 27.% 8.2 a7 19.32 S8.83 84.51 116.75
52 s 7/7 355.4 12.£ 3.4 316 19.37 99.03 76.26 100.58
41 s 7/8 348.9 32.=z 7.8 61 19. 36 99.09 79.38 164.60
47 s 5/6 3.2 10.£ 7.1 117 19.32 298.91 75.68 68.10
. 48 S 6/6 2.3 7.z 11.6 34 19.33 98.90 74.17 72.10
51 s 8/8 356.8 24.%2 4.9 131 18.24 98.87 82.90 107.24
5 N= 6/7 350.4 30.% 14.1 24 19.73 99.83 80. 38 154.11
. a4 N= &/7 331.0 20.Z 4.3 248 19.62 28.99 60.53 156.86
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Figura 13. Diagrama que muestra las direcciones (D) y paleopolos (P) de las lavas
de 0.72-25 Ma. En el circulo superior las direcciones se traspasaron
al mismo hemisferio.



Takxla 10.

Lavas <« .72 Ma
Sitic Wo. Mues- Declina- Inclina- 95 X Lat. N Long. W Lat. Peloe  Long. Polo
tras cidr: cidén (- P P
1 C 8/6 353.3 240 5.1 118 19.1e 28.80 BO. 79 126,56
2 C 3/¢€ 21.6 23.5 16.1 (3] 18.14 a98.845 6EB.12 6.28
4 C S.,€ 23.8 21.5 9.4 67 2.1 a5.82 65.70 €.92
S C 8,/8 33%¢-.5 35.3 s.2 1 1e.21 ag.22 77 .14 183.85
© C &/6 356 . € 25.4 10. &8 39 128,23 9. 00 83.2¢ 110,55
7 C e/1C 3532.3 23.7 8.3 3e 19.24 22,00 0. 58 1.52
8 C c/€e 352.0 3.9 4.5 219 12.21 @e.C2 79.79 131.02
9 C /7 10.0 17.32 10.3 36 19.19 92,02 75.83 36.47
10 C &/6 35€.9 35.9 7.0 2 18.25% oo. 07 87.07 171.03
11 C 7/7 331.8 27.3 13017 22 12.25 29,06 71.e5 158.3¢9
12 C 4/6 o.3 17.4 1202 SR 12.21 @9.10 7€.31 3B.4¢
13 C 777 355.7 17.3 12.€ 5 1e.z2 9o.11 TB.BZ2 103. 37
14 C 777 6.7 4.7 (=) 104 19.33 oo 1E 80.95 23.58
15 C 6./8 2z3.9 3.8 2.7 429 19.30 @215 84.56 200. 231
16 C 3/7 3.7 35.4 1G. 1 150 19.27 Q9 .17 B&. 50 345.44
17 C© &/ 4.1 33.8 g.e% 61 19. 26 ge.18 8%.04 1.4
18 C /7 1.2 31.2 3.4 314 1.2 99.16 B7.34 55.23
19 C /e 1.6 2e.3 24.4 27 19.24 Q2.7 86.12 57.42
21 C 8/8 1.1 3e.1 6.8 68 19.24 a2.1e 88.7 313.25
22 C 6/6 355.2 36.9 13.8 24 19.23 °9.17 85.29 26.59
23 C 8/8 1.0 3B.5 3.5 259 19.25 99.15 87.39 281.69
24 C €/6 0.3 35.9 8.7 60 1e.21 992.14 89.26 283.17
25 C | 5/6 252.6 15.4 7.9 as 19.20 99,16 7€.56 114.14
26 C 6/6 6.7 17.8 16.4 18 19.17 99.1% 78.04 47.08
27 C 10/10 1.9 17.6 a.6e3 2 19.14 99.17 79.71 70.27
28 C /7 358.5 33.4 3.8 253 12,12 99.18 88.33 139.49
30 C 5/7 14.3 6.1 11 50 12.09 99.22 ©8.73 37.95
31 C B8/8 16.2 25.3 .2 37 12.06 29.24 73.42 8.68
32 C 7/8 2.0 19.1 12.4 2 19.05 9e.24 80.57 ©8.64
34 C 7/7 352.8 41.8 2.7 489 1©2.03 Q23,29 81.61 209.05
35 C 8/8 8.3 a.8 7.4 50 19.03 Q2.27 73.75 42.81
36 C 7/7 346.6 3€.1 € 101 19.02 Qo.25 77.33 177.5%6
37 C B/2 338.4 47.8 10.1 31 19.03 9e.27 67.29 201.37
38 C &/6 46.4 12.2 8.8 59 19.04 9a.29 43.09 0.33
24 N 3/7 7.8 21.4 8.2 192 19.19 96.65 78.94 37.36
25 N &8/6 354.0 30.0 7.6 80 19.19 98.64 83.50 143.92
26 N T/7 331.9 24.4 iI1.3 29 12.18 o8.64 &2.28 162.24
47 N 4/7 13.8 3.2 2.4 o6 19.13 ag.e7 76.68 352.00
49 N 7/7 354.96 33.7 17.4 13 19.13 s8.€7 845.84 164.53
53 N 8,/8 356.1 39.8 4.2 17e 19.12 98.66 B4 .95 215.83
55 W 7/7 352.7 18.0 7 e 19,08 98.67 77.87 117.92
56 N 7/7 356.3 35.5 4.9 153 12.08 98.67 Bg.28 192.39
Wota: C es Siexrra Chicrinautz ; N Sierrxra XNevazZa; S Sierra Santa Catarina y Areas cexcanas
NE noreste de la cuenca; R Rio Frio; X Sierras de IL.as Cruces vy ; G es 1la
sierra Se Guadalupe mis joven y G' es la m3s antigua; Z es el Grupo epec gue
incluye sitios diferentes de edad similar.
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(Bloomfield, 1975) presentan una polaridad intermedia con
declinaciones de

.208° e inclinaciones de aproximadamente 20°.

Los
campos destructivos medios fueron de 10 mt

Y las temperaturas de
blogueo de 100° a 260°C y 260° a 470°C

(Bremer, 1984) .
Tezontle de 21,860

El volcan
+ 380a (Bloomfielqd, 1975) también muestra
polaridad intermedia con declinaciones de 75°

e inclinaciones de
66°..

lL.as magnetizaciones presentan campos destructivos medios de 25
- 65 mt {(Bremer, 1984).

Una edad menor de 29,560 + 160 para el volcan Cuautl fue

determinada por Bloomfield (1975) con radiccarbono. Los tres sitios
de las lavas de este volcan presentan una declinacidn de 150° e
inclinacion de 29°, lo gue refleja una polaridad intermedia (campo
transicional?). Las magnetizaciones presentan campos destructivos

entre 18 Yy 25 mt y temperaturas de blogueo entre

100° y 4a70°C
(Bremer, 1984).

El basalto Tenango, gque realmente es una andesita, fue
muestreado en el sitio argueoldgico de Teotenango. Las lavas de
8,440 <+ 70a (Bloomfield, 1975) presentan polaridad intermedia
(declinacioén 102° y 73° e inclinacien - 20° y 33°) (Bremer, 1984).
Aunque existe cierta dispersidén en los datos, es posible gue las
polaridades transicionales representen excursiones (p.e. Laschamp,
Mungo...) dentro de la época de polaridad normal. Otra posibilidad

es gue las polaridades reflejen un alto error analitico debido a

lJas dificultades de medicidn que se presentaron en el periodo de
las mediciones.

Las altas intensidades de los sitios medidos para este
estudio, se consideran ligadas a

las titanomagnetitas gque son las
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portadoras principales de la magnetizacidn, aungque también se

observd ilmenita en algunas muestras. El tamafho y caracteristicas

de los minerales se presentan en la descripcion petrografica (SEM) .

Todas las direcciones de magnetizacion de los sitios de la

sierra Chichinautzin muestran polaridad normal, lo qgue coincide

con una edad menor a los 720,000a para el vulcanismo de la sierrxra

Chichinautzin. En la Fig. 14 también se observa que al graficar
los sitios de la sierra Nevado presentan la misma distribucion que

los de Chichinautzin, por lo tanto podrian corresponder a la misma

edad.

La posicion peolar media estimada para la Formaciodn

Chichinautzin es de 74°N y 86.1°E con parametros estadisticos de

K=34.8 y BA95=4° y como puede observarse en la Fig. 14, los

paleocpolos presentan una distribucidén alargada N-S. La dispersiodn

angular de los polos para la sierra Chichinautzin es de 9.8° (Sf)

la cual es menor (Tabla 6) gue la paleovariacion secular propuesta

para estas latitudes (McFadden y Mc Elhinny, 1984).

Los ciclos de movimiento (Wobble) dipolar considerado uno de

los componentes mas importantes de la variacién secular,

tienen
una duracién del orden de 10,000 anos (Mc Elhinny y Merril, 1975).
Esto 1indica dgque basandose en las determinaciones de Ve, el

vulcanismo de la sierra Chichinautzin se formd durante, por 1lo

menos, cuatro ciclos (40,000a) y por lo tanto, es recomendable

detallar los estudios con un mayor numero de fechamientos.

Conclusiones

Se establecid una magnetoestratigrafia para las unidades
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Figura 14. Diagrama que muestra las direcciones (D) y paleopolos (P) de las lavas
de menos de 0.72 Ma. En la representacién de direcciones (izq.) las

estrellas pertenecen a la Sierra Nevada y los cuadros a la Sierra
Chichinautzin.



volcanicas de la cuenca de México, basandose en las caracteristic-=s

geclogicas, morfeologicas Y de fechamiento. Estas unidaz=s

magnetoestratigraficas (»27 Ma, 16-21 Ma, 12-16 Ma, 0.72-2.5 M= =
<0.72 Ma) pueden servir como base para estudios paleomagneti =

o=
futuros gue se apoyen en un mayor numero de fechamientos y pc> 1o
tanto permitan detallar la magnetoestratigrafia y variacidn se—-=--—
lar.

Es notable que la mayoria de los sitios de las diferern—es
unidades magnetoestratigraficas, a excepcion de la de <O.7TZ=

.
muestran polaridades reversas. Es posible gue esto sea debido 2 =n

sesgo en el muestreoc, aungue también puede indicar un vulcani=smo

mas intenso en épocas de pelaridad reversa.
Dada la importancia de la cuenca de México se consicd=xra
necesario continuar los estudios paleomagnéticos para entender el

patron eruptivo de las rocas volcanicas gque la forman.

67



GEOQUIMICA

Y

PETROGENESIS

68



INTRODUCCION PETROGENETICA

En la actualidad existe una serie de modelos para explicar 1la
diversidad magmatica y por dicha razdén se considerd de intereés
incluir una introduccidén referente a la petrogénesis.

Los factores que definen la evolucidn y composicidén de los
magmas incluye el grado de fusidén parcial y tipo de
cristalizacién fraccionada al ascender el magna,
Y asimilacidn.

fuente,
mezcla de magmas
Esto a su vez depende de la presién, profundidad de
del liguide parental y rango de profundidad sobre el
cual ocurre la cristalizacion

asimilacion.

separacion,

fraccionada 4 la mezcla o

Los magmas al enfriarse se diferencian y solamente un flujo
muy rapido inhibe 1la

ligquido o gas-liguido.
critico.

diferenciacidén cristal-liqguido, ligquido-
La cantidad de agua presente en un magma es
La temperatura del solidus para un magma rico en agua
aumenta con la disminucién de la presién (Kennedy, 1955) . Al
ascender el magma cristaliza porgque la temperatura del magma es
menor que la del solidus, aungue cristaliza por la baja de presiodn
no por el enfriamiento. Un magma no saturado, due contenga agua
puede:ascender sin cristalizar. Bowen (1928, 1941) distingue dos
la cristalizacién en egquilibrio donde los
reaccionan c¢on el

tipos de cristalizacidn:
cristales formados

magma Yy permanecen en
equilibrio y 1la cristalizacidén fraccionada donde los cristales

formados se separan del magma tan rapidamente como se forman. Segun
Bowen las andesitas son el producto de la cristalizacion
fraccionada de un magma padre basaltico con enriguecimiento de
silice. Fenner (1929) en cambio concluyd gue la cristalizacion del
basalto produce un liguido residual alto en hierro. En 1la
actualidad 1los datos experimentales apoyan tanto el esguema de

Fenner como el de Bowen (Yoder, 1979).

La existencia de grandes batolitos graniticos como productos

de la cristalizacién fraccionada de rocas basicas-intermedias-
acidas presenta un serio problema de espacio, ya gue deberian
encontrarse voluminosas rocas basicas subyacientes. Datos de

velocidad de la onda P y de densidad (Bateman y Eaton, 1972) en el
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Batolito de la Sierra Nevada indican l=2
basaltico subyaciente.
utilizada para

ausencia de un componente
Aungue la cristalizacién fraccionada es nuxw
explicar la petrogér=sis Jde

rocas igneas el
principal obstaculo es el volumen,

ya S2e con 100 partes de magma
80 partes de Dbasalto,
de granodiorit=
tendria que haber mas basalto
continental,

basaltico se obtendrian 10 de diorita
Y granito y per lo tantc,
que granito en la
cosa gque hasta el momentc se ha rechazado.

La cristalizacion
filtracion (liguido

cristales y dgue

cinco, respectivamente,

corteza

fraccionada se afecta por la presion de

empujado desde los intersticios de los
ocurre probablemente unicamente
diferenciacioén durante
cristales por gravedad

en ambientes
el flujo y separacion de
(flotacidn y hun=imiento). Otros mecanismos
de diferenciacidn magmatica incluyen la inmiscibilidad de liguidos
(liquidos silicatados-sulfuros y silicatados—carbonatados,
importancia, excepto quiza,
ricos en Fe y Si)

ocrogénicos) ,

de poca
en granitos donde se observan globulos

Y la transferencia caseosa (separacién de una

fase fluida volatil por la transferencia de elementos mas moviles
dentro Cdel magma o roca encajonante) .

Datos experimentales (Green y Ringwood, 1967 y O'Hara y Yoder,
1967)‘muestran que las tendencias de cristalizacidon de un magma
basaltico varian con la presién. Si Xos magmas interrumpen su
ascenso a presiones altas el ligquido residual es contreoladoe por la
cristalizacion fraccicnada de 1la
residuales, teniende a
carbonatitas. si el

intermedias,

eclogita con los ligquidos
lavas potasicas, maficas,

kimberlitas y
ascenso es

interrumpido a presiones
los ligquidos residuales forx=ados por la
fraccionada de 1'herzolita de
tendrian

cristalizacion
espinela y wehrlita de espinela
composiciones nefelinicas subsaturadas en silice. Si 1la
interrupcion ocurre a bajas presiones (con la disminucion de 1la
presion) los liguidos residuales de la cristalizacién fraccionada
de una peridotita de plagioclasa variar:Zan entre basalto alcalino
de olivino—basalto alto en alumina-toleita de cuarzo (O'Hara Yy
Yoder, 1967).

Segun Osbern (Yoder, 1979)

la cristTtelizacion fraccionada del
basalto para altas

presiones (8-20 Kbar) seguida por
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fraccionamiento a bajas presiones es,
olivino

a alta presiodon,
—-> espinela + piroxeno y, a baja presidn,
olivino -> plagiocclasa -+ piroxeno -—>
magnetita.

espinela +

Plagioclasa -+
plagioclasa + piroxeno =+
Los cristales acumulados o cumulus son cristales precipitados
antes de la modificacidn por una cristalizacidén posterior.
Unicamente cristales no zoneados y euhedrales pueden considerarse
de este tipo (Wager et al.,

poikicliticos

1960) .
estan asociados

Los

cristales
"intercumrulus®”

a la
mas bajos.

zoneados Yy

cristalizacidn de liguidos
relacionados a condiciones de temperatura y presidn
TLos "cumualus"

de cristales también pueden transformarse
a cristales adaptados a condiciones de presidn y temperatura bajos

segun la Yreaccion de Bowen y no presentarian zoneamiento si el
pProceso se llevara a su teérmino.
L.a fusién parcial es la fusidén de una parte de una roca.

A
diferencia de la cristalizacion fraccionada que produciria una
serie continua de magmas,
composiciones

la fusion parcial desarrolla magmas de
discontinuas. Sin embargo, dJgrandes volumenes de
magmas con composicién uniforme pueden generarse por la fusidn
fracc;pnada (Yoder, 1979).

El problema principal gue presenta la
fusion parcial es la concentracicén de calor para dicha fusion.
Gurney y Harte

(1980) muestran en un estudio de elementos mayores
gue a las 1l'herzolitas de granate le ha sido extraido un porcentaje
de fusidn parcial. Ellos consideran (en los xenolitos presentes en
las Ximberlitas)

residuo de 1la

gque la secuencia de mas fertil a mas empobrecida
es la l'herzolita de granate~harzburgita-dunita, donde la dunita
es el extraccion del basalte de
l'herzolita.

la fuente Ade
lLas picritas también han sido consideradas padres de

auncgue las picrititas pueden fraccionarse en el manto
o corteza o mezclarse para producir los basaltos y por su densidad
no se observan en la superficie.

de knos xenolitos.

los basaltos,

Esto no explica su escasez dentro
En la actuwalidadg,

se ha evidenciado zonas del manto que han
sido empobrecidas o enriquecidas y gue producen caracteristicas
diferentes en los mnmagmas gque de ellas se derivan.
empobrecido es una

£l manto
fuente de la cual un magma enrigquecide en
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elementos inccz=patibles ha sido previamente extraido y el manto

enrigquecido es el gue ha sido metasomatizado por fluidos que 1lo
elementos incompatibles:
posible la par=i

enriguecen en es un proceso en el gue es

cipacidén de material primitivo del manto inferior.
La fusion parcial del manto empobrecido produciria un

toleitico y, <=1 manto enriguecido,
lado,

magma
un magma alcalino. Por otro
un bajc grado de fusion parcial del manto puede producir
magmas alcalincs mientras

gque un alto grado produciria magmas
teoleiticos.

Calculos de balance de masa sugieren gue la tercera parte del
manto ha sido empobrecida (O'nions, 1979)

gquedando esta separada
del manto no e—-pobrecido a los 650 km

(Allegre et al., 1983). La
discontinuidad sismica que se presenta a los 650 km puede estar
asociada tantcec a una discontinuidad guimica
como a la transicion de
1985) .

(Lees et al., 1983)
fase de la perovskita (Silver et al.,
Estudios de las rocas cratonicas mas antiguas muestran que
provienen del r=anto empobrecido en vez de la corteza reciclada o
del manto primitivo (Hamilton et al., 1983;

Brevart et al., 1986) .
En cambio, la fusidén directa

de una placa al subducirse y 1la

migracion de fluidos de la placa hacia el manto continua siendo
incierta.

La contacinacidén y mezcla de magmas sSon procesos gue se han
documentado rprincipalmente, en la

formacion de magmas
calcialcalinos,

donde la participacién de la corteza continental

puede provocar la asimilacion. Mezclas dentro del manto también

pueden ocurrir y han sido utilizados para explicar las variaciones

de composicidon, principalmente, en l1los puntos calientes y centros

de dispersidén (Batiza y Vanko, 1989). Basandose en datos de Sr-Nd

Y Pb para islas oceanicas, Hart y otros (1986) argumentan a favor

de un procesoc ce mezclas en el manto gue produce un nuevo

"array"
para el manto.

Eichelberger (1978) sugiere gue la transferencia de calor en
el movimiento ascendente de los magmas basalticos proporciona la
energia para la generacién de magmas acidos en la corteza inferiorxr-
Y relaciona los bajos valores de 8sr/%sr a un bajo grado de fusion
de una fuente —afica.
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Toda variacion de composicion de un ligquido a otro dominio
(por ejemplo, por asimilacién de materiales externos) se traduce
en un efecto de precipitacidén de fases minerales en la barrera
térmica y por la disminucién de la cantidad de 1liquido en el
sistema:; la composicidn del liguido disminuye de la isma manera
que la barrera térmica (Maury, 1978).

Debido al problema caldrico
la mayoria de 1los

autores proponen un maximo de

10 o 15% de
asimilacion para la generacion magmatica.

Puede suponerse gque después de diferentes grados de fusioén

parcial de un manto heterogéneo y posiblemente de partes de

la
corteza,

la
y contenido de

proceso de asenso Yy al
las rocas encajonantes vy
cristales restiticos.

el magma sube por diferencia de densidad a traveées de
corteza. La composicion,

temperatura, presion
volatiles del

sistema cambian en el
interaccionar con reequilibrarse con

Este proceso se complica

con entradas
sucesivas de

magma menos diferenciado que produce mezclas
magmaticas. Es dificil por lo tanto explicar la evolucién de una
roca ignea como producto de un

proceso simple como la
diferenciacion o la fusidn parcial exclusivamente.

Tendencias de composicidn especificas o linajes en las rocas
igneas pueden asociarse a anmbientes tectdénicos determinados. E1
linaje o serie toleitica se ha caracterizado por los MORB (Basaltos

de las crestas mesooceanicas) analizados originalmente en Islandia
(Wager, 1960) . Aunque

toléitas océanicas,
tipos, las de 1las

posteriormente se ha observado gue las

gue parecen ser padres basalticos,

son de dos
crestas

(empobrecidas en K,0, tierras raras
ligeras y Sr y Pb radiogénicos) y las de las islas (Azores, Hawai)
{Yoder, 1979) . Las insular parecen estar
restringidas a frentes volcanicos de zonas de subduccidén con tasas
de convergencia mayores a 7 cm/ano
variadas de elementos trazas
1978; Gill, 1981).

continentales.

toleitas de arco

Y presentan asociaciones
(Jakes y Gill, 1970;

Masada y Hoki,
También existen toleitas en

zonas de rifts
Las toleitas son normativas en cuarzo e hiperstena,
sobresaturadas en silice

Y pobres en alcalis
1962) .

(Yoder y Tilley,

Aungue 1los basaltos de las crestas meso—océanicas {(MORB)
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parecen estar relacionados

a
elementos incompatibles,

fuentes del manto empobrecido

en
existe cierta heteogeneidad en las
caracteristicas isotdpicas y de elementos traza

que se ha asociado
a fallas transformantes, centros de dispersidn traslapados,
batimétricos, desviaciones de la linealidad axial,
puntos calientes y velocidad de dispersidon (Shilling,
et al., 1986:; Longhi, 1987) .

altos
cercania a

1985; Price
Batiza y Vanko (1984) consideran gque
las variaciones en los MORB se deben a heterogeneidades intrinsicas
del manto y que mayor fusion bajo los centros de dispersion rapidos
promuaeve la mezcla de diferentes componentes Y reduce l1a
heterogeneidad. Son necesarias por 1o menos tres mezclas de manto
empobrecido con material

para explicar

enriguecido en elementos
oceanicos

la distribucion de los datos de
{(White, 1985; allegre y Turcotte,
enriquecido puede ser manto

1985)

incompatibles

los basaltos

El material

(Allegre y Turcotte,
19863 .

1985) .
subkcontinental
o corteza reciclada

(Weaver et al., Johnson y otros
(1985) propusieron gque las andesitas y basaltos toleiticos de Nueva
Guinea se formaron por fusién parcial de las peridotitas del mantoe

selectivamente empobrecida y metasomatizada por un componente rico
en tierras raras ligeras.

lL.os magmas de

las
{Colombia River,

grandes mesetas
Deccan, Karoco ...)
parcial Jde material del manto,
magmas se

de basaltos toleiticos
estan asociados a la fusidn

en ocasiones enriquecido.
base de la

Estos
almacenan en la corteza en donde se
fraccionan, asimilan y sus camaras magmaticas son periddicamente
(Hooper, 1984 Mantovani

rellenadas

et al., 198512 Cox Y
Hawkesworth, 19285).

Las rocas alcalinas se han asociado a puntos calientes.

rifts
continentales y zonas profundas de los margenes de convergentes de
placas. La tendencia

alcalina presenta nefelina normativa y es
subsaturada en silice (Yoder y Tilley, 1962) y rica en
Se considera gue la

alcalis.
fuente de

donde provienen las rocas
alcalinas es un manto metasomatizado por fluidos que lo enricguecen
en elementos incompatibles tales como potasio y sodio
1983; Menzies et al., 1985).

(Haggerty,
Estudios sobre xenolitos del manto
subcontinental muestran enriguecimiento en elementos traza con
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grandes variaciones en isotopos posiblemente relacionado a 1la
migracién de fluidos en el manto

(Menzies y Wass, 1983; Menzies et
al., 1985). La velocidad de ascenso de un magma es un factorx
importante en 1la petrogénesis. Los

basaltos
presentar una

alcalinos
impida 1la

suficientemente
la

deben
velocidad de ascenso

fraccionacion y permita

grande que N
ultramafices. Por lo tanto,

conservacion de nddulos

la génesis de la serie alcalina debe
explicarse por octro mecanismo gue la cristalizacién fraccionada.

La fusidn parcial de zonas enriquecidas del manto puede imprimir
el caracter alcalino a los magmas gue genera.

Los puntos calientes se atribuyen generalmente
ascendentes de material caliente del manto profundo

a fluidos
1985). Los basaltos de las

(Snilling,
islas oceanicas a puntos
calientes son ricos en elementos incompatibles gque reflejan un bajo
grado de fusidn parcial de una fuente normal

asociadas

o un grado mayor de
el manto (McCallum,
IL.a fuente puede ser el manto inferior primitivo o litosfera

subductada y actualmente a profundidad en la astenosfera.
posibklemente, el punto

fusicén parcial de una fuente enrigquecida en
1987) .

En Hawai,
caliente mas

estudiado, tanmbién se
encuentran toleitas generadas por un alto grado de fusion parcial

de una mezcla del manto residual con fluidos del manto ascendente
(Wright, 1984).

Una mezcla de dos componentes también es postulada
para explicar la generacidn de los magmas de Galapagos
al., 1986). Steinthorsson y otros

componente cortical
manto (toleita)
Islandia,

(Geis et
(1985) proponen la mezcla de un
(degradacion de anfibola) y otro derivado del
para la generaciodon de los basaltos alcalinos de

donde existe un punto caliente cercano a la dorsal.

En
cambio la provincia alcalina de Cameroon no esta ligada a mezclas
ni componentes litosfericos,

vya que tanto los basaltos marinos como
los continentales de esta secuencia

pPresentan las
caracteristicas geoguimicas.

mismas
Se ha propuesto un bajo grado de
fusién parcial de una fuente tipo MORB para estos magmas (Fitton
Yy Dunlop, 1985).

Las Shoshonitas son rocas ricas en potasio y aluminio y pobres:
en titaneo,

caracteristicas gue las distinguen de las rocas calci-
alcalinas y alcalinas.

Los magmas shoshoniticos estan relacionados
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a zonas de subduccion y contienen olivine, piroxeno, feldespato
potasico y analcima (Jakes y White, 1972). Los estudios de Javoy
Y Hedge (1976) y Girod y Magothier (1976) en Estromboli mostraron
gue las shoshoniticas (50-54% sio;) eran producto de la
cristalizacion fraccionada y contaminacidn.

Los magmas calcialcalinos generalmente se relacionan a zonas
de subduccidén activas o fodsiles, presentan plagioclasa normativa
Yy estan saturados en silice (Yoder y Tilley, 1962). También
muestran valores elevados en aluminio en relacion a otras
tendencias.

La contaminacidén de algunos magmas calcialcalinos por el manto
subcontinental y por la corteza se ha documentado en los Andes
{Barreiro y Clarck, 1984), Las Antillas (Davidson, 1985) y Japon
{Nohda y Wasserburg, 1986). La mezcla de magmas también es un
proceso comin en los magmas calcialcalinos (Kay y Kay, 1985). White
Y Pachett (1984) consideran gue los basaltos de los arcos
volcanicos estan relacionados a una fuente de tipo MORB contaminada
con sedimentos. Las boninitas (andesitas toleiticas de arco ricas
en Mg y bajas en Ti), en cambio parecen estar asociadas a fuentes
de litosfera empobrecida y posteriormente enriquecida e hidratada
(Longﬁi, 1987) . En cuanto al granito (tipo I) existen discrepancias
sobre las proporciones de manto y corteza involucradas en su
generacidén (Gray, 1984; Cameron y Cameren, 1985) asi como en la
cristalizacidn fraccionada (Michael, 1983) y mezcla de magmas
(Vernon, 1984) .

Se les ha asignado un papel importante al agua y a 1la
fugacidad de oxigeno en la generacidén de los magmas calcialcalinos,
aunque por algun tiempo se asumido gue los magmas calcialcalinos
eran generados por la fusién parcial seca de una placa oceanica
subductante con la posible participacion de sedimentos oceanicos.
Green y Ringwood (1968) postularon la generacidén por fusidén parcial
anhidra de eclogita de cuarzo pero es dificil visualizar un proceso
anhidro cuando existen minerales caracteristicos de las rocas
calcialcalinas como la biotita y la anfibola gue indican 1la
presencia de agua. Posteriormente (Arculus et al., 1972), se
sugirio una fuente en el manto considerando a los magmas
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calcialcalinos como producto de la fraccionacion (en presencia de
agua) de varios tipos de

magmas en la zona compresiva entre las
placas. E1

proceso de fusién parcial del material del manto y

fraccionacioén en la corteza es apoyado por la abundancia de

fenocristales presentes en las rocas calcialacalinas gue sugieren

que existe cristalizacion a bajas presiones (O'Hara, 1968) .

se ha demostrado gue se puede generay un
magma calcialcalino a partir de basalto rico en aluminio o de

Contrariamente a esto,

andesita directamente por fusidn parcial de un manto peridotitico.
Halloway Y Burham (1972) sugirieron gque 1la
anfibolita a profundidades de 15 a
andesiticos.

fusion parcial de
40 km produciria liguidos
La fusioén parcial anhidra de eclogita de cuarzo entre

80 y 150 km (Green y Ringwood, 1968) discutida anteriormente, en

teoria también es capaz de producir magmas andesiticos.

McBirney
(1969)

postuloe que el agua de la placa subductante bajdé el punto
de fusiodn del manto sobreyacente provocando la fusion parcial sin
un aporte de calor adicional. Sin embargo, los modelos gque sudieren
que las andesitas son producto de la fusiodn parciél reguieren cque

no cristalice el magma en su ascenso. La disminucién en temperatura

Y presiocn causaria la cristalizacidén de parte del magma,
aseveracioén apoyada por la abundancia de fenocristales presentes

en las andesitas. La fraccionacicon de magmas hidratados para formar

residuos andesiticos debe ocurrir entre los 15 y 30 km, porgue la

presiones mayores de 10kb
y la anfibola es inestable a presiones menores de
Skb (Cawthorn y O'Hara, 1976), aungue con sodio
hornblenda puede cristalizar a presiones mas bajas.

plagioclasa calcica es inestable a
(Wyllie, 1970)

Yy agua 1la

La ausencia de un enriquecimiento en fierro en la tendencia

calcialcalina se ha tratado de explicar por la fraccionacion de

magnetita, aunque sdlo se presenta en forma de pequenos cristales

accesorios generalmente intergranulares en este tipo de rocas. Otra
explicacion para la ausencia del enriquecimiento de fierro es la

fraccionacién de anfibolas que segun Kushiro (1974) resultaria en

un ligquido residual con bajas razones de Fe/Mg y alto contenido de
SiO,. Esto ocurriria bajo regimenes de presion temperatura donde la

anfibola y la plagioclasa pudieran cristalizar. La plagioclasa

77



calcica es inestable a mas de 10 kb (Wyllie, 1970) y la anfibola
a menos de 5 kb

(Cawthorn y O'Hara, 1976). En experimentos con

la hornblenda cristaliza cerca del liguido entre

2.5 y 12 kb y despueés es acompanada por clinopiroxeno y plagioclasa
(Jakes y White, 1972).

andesita y agua,

Aungue Cawthorn y O'Hara (1976) concluyen
que las andesitas calcialcalinas se derivan de magmas basalticos

hidratados por fraccionacion de anfibolas. Experimentos llevados
a cabo sobre la separacion de anfibola para generar la tendencia
calcialcalina muestran un enriquecimiento en fierro en el liguido
residual (Halloway Yy Burnham, 1972).

Estudios mas recientes en las
rocas calcialcalinas de

las Aleutianas indican la
importancia de la fraccionacion de la anfibola

Es dificil explicar

posible

(Kay y Kay, 1985).

las diferencias en las tendencias

toleiticas y calcialcalinas solamente por la fraccionacioén de sus

componentes ya gue los magmas calcialcalinos no presentan un

enriquecimiento en fierro como los magmas de otras tendencias,

pero
estudios recientes

diferenciacién de un magma
basaltico rico en aluminio es capaz de producir tendencias con
enriguecimiento en fierro (toleitico) o en alcalis (calcialcalina)
dependiendo de la profundidad y del porcentaje de agua, mezcla de
magmaé y contaminacidn.
Grove Yy Kinzler, 1986
basalto

peostulan gue la

(Grove Yy Baker, 1983; Grove et al., 19837
Kay y Kay, 1985). Experimentalmente el
rico en alumina no puede ser derivado de una toleita de

olivino por cristalizacion fraccionada a bajas presiones

{Baker y
Eggler, 1983) pero si a altas presiones (8 kb) con olivino vy
clinopiroxeno como fases del liguidus (Tatsume y otros, 1983).

Perfit y otros (1980) al estudiar 1,200 muestras

insulares encontraron razones de Mg/Mg+Fe++
IAB (basaltos de arcos de
oceanicas)

de arcos
(>65) similares para
isla) y MORB (basaltos de crestas

Yy sostienen gue los IAB no presentan altos valores en
Al,0, ni 1la tipica ausencia del enriguecimiento en Fe, aunque
mayores de K,0. Proponen gue la
diferencia en elementos mayores y trazas entre los IAB y MORB

algunos si resentan valores
P

son
debidos a una mayor profundidad de cristalizacidon o P ,0 para los
IAB donde OL y CPX dominan el fraccionacién mientras que en los

MORB domina la cristalizacién de PLG + OL. Debe mencionarse gque en
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g

SALR

continentales 1la

los magmas de margenes

presencia de PLG es
notable,

lo gque sugiere variaciones del modelo de Perfit y otros
(1980) para IAB con respecto

a los magmas de margenes
continentales.

Los IAB presentan un enrigquecimiento en elementos
LIL. y empobrecimiento en high field strength
valores mayores en CO,/H,0 ¥y Cl1/F con relacion
Esto puede deberse a

ions" (Zr, Nb) vy
a los MORB y IAB.

un proceso complejo de contaminacidon que

involucra corteza oceanica Y sedimentos, deshidratacidn,
transferencia de volatiles Y fusion parcial de un manto

metasomatizado bajos los arcos insulares (Perfit y otros, 1980).

Entre los magmas toleiticos y alcalinos existe una barrera
formada por el feldespato potasico pero esto no escluye los
enriquecimientos y mezclas discutidas anteriormente.

Las variaciones en las tendencias toleitica-calcialcalina-—

alcalina pueden producirse por distintos grados de fusion parcial

en el manto de una misma fuente, por variaciones en la profundidad

fusion parcial de
(enriquecimiento en alcalis de

de generacidn, por diferentes fuentes
la fuente (=]

empobrecimiento),
contaminacidn, b4 las

mezclas magmaticas y diferencias en el
fraccionacién con la profundidad y la presencia de agua.

El caracter primitivo, paterno o derivado de los magmas es un
tema muy discutido.

Es dificil atribuir un origen derivado a magmas
ultrapotasicos o

nefelinicos donde no

hay basaltos (p. e.
anortositas) Yy pueden

indicar un cambio a largo plazo en los

regimenes térmicos y en la composicicon de las fuentes en el manto.
En cambio las 1'herzolitas fértiles pueden producir basaltos por

fusidn parcial mientras que algunas harzburgitas estan empobrecidas
en elementos gue intervienen en las fusiones parciales iniciales.
En cuanto al basalto, O'Hara (1968) opino gque si hubiera habido
fraccionacidén extensa de colivino anterior a la erupcicn de un magma
basaltico, el magma primario habria
basaltico. Ringwooed (1975)
en basaltos,

sido picritico en vez de
basandose en la distribucion de Ni y Cr
argumento en contra de la fraccionacion del olivino
durante el ascenso del magma dentro del manto y asevero que los

basaltos se derivan de magmas primarios modificados durante

el
ascensoe. En los experimentos de

fusion de Yoder (1979) no se
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encontrd olivino dentro del conjunto de minerales de alta presion.
Mas recientemente se ha demostrado que los magmas basalticos pueden
ser mas densos gque el olivino a presiones del manto superior y asi
concentrarse a profunidad (Herzeberg, 1984:;

ohtani, 1984).
En.la actualidadq,

aun con el avance de las diferentes técnicas
geoquimicas y geofisicas, continuan existiendo numerosas incognitas
en cuanto a las caracteristicas de las fuentes de generacion y los
procesos magmaticos en general.
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MUESTREO Y METODOS ANALITICOS

En el muestreo de las rocas de la Sierra Chichinautzin se
trato de cubrir todo el rango de explosividad volcanica para
observar la relacidén de composicidén con estilo eruptivo. La edad
de los diferentes volcanes monogenéticos se redetermind siguiendo
parametros geomorfoldogicos y nuevos fechamientos por radiocarbono.
Se definieron los sitios de muestreo para geoguimica de cada unidad
morfoestratigrafica de manera que reflejasen los cambios
geoguimicos de los magmas en el tiempo. Algunos volcanes como son
el Tabaquillo, Tetequillo, Teutli y Xitle se estudiaron mas
detalladamente debido a caracteristicas de mayor interés por sus
porcentajes andmalos de minerales ferromagnesianos, abundancia de
xenolitos y variacion en composicion, gque pueden proporcionar mayor
informacion acerca de la dinamica de la formaciodn, transporte del
magma, asimilacion o contaminacion y génesis del wvulcanismo.

Preparacion de las muestras

L.a mayor parte de las muestras fueron trituradas, lavadas con
agua destilada y secadas antes de pulverizar por 12 minutos en un
mortero de Agata automatico para obtener particulas de menos de 30
um. Nuevamente fueron enjuagadas con agua bidestilada y secadas a
105°C. La preparacioén inicial de las muestras para analisis por
fluorescencia de rayos X (GQ-AMC), via humeda (VH-M), absorciodn
atémica (AAS-Tr) , co?, FeO-Fe,0,, se llevd a cabo en los
laboratorios de la Universidad de Trier, Alemania Federal, donde
también se pulieron las superficies de roca gue fueron recubiertas
por oro para el estudio de microscopia electrdénica de barrido. Las
superficies pulidas gue se utilizaron para el estudio de microsonda
fueron preparadas en la Universidad de Maintz.

Las rocas que fueron analizadas por via humeda en el Instituto
de Geofisica, UNAM (GF), por fluorescencia de rayos X en el
Instituto de Investigadores Eléctricas (RX-IE) y por espectrometria
de masas en el Instituto de Fisica, UNAM, fueron trituradas Yy
pulverizadas en el Instituto de Geofisica con un triturador

mecanico y un mortero de agata manual.
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Fluorescencia de Ravos X

Laboratorio Universidad de Geissen (GQ)

Para el analisis de elementos mayores por fluorescencia de
rayos X, se prepararocon pastillas de
pulverizadas con

litio}.

cada una de 1las muestras

(tetraborato de litio—metaborato de
muestras Yy el

"spectromelt"
Anteriormente las "spectromelt" fueron
puestos en envases de vidrio y calentados a 105°C en un horno
durante la noche para remover el agua superficial y la humedad del
ambiente. Un gramo de cada muestra fue mezclado con 4 grms de

"spectromelt", vaciado en capsulas de platino y fundido por 10
minutos. Durante la fusidn,

a los 2.5 minutos,

se anadio ioduro de
amonia.

Después la mezcla fue vaciada en los envases de muestras
Y dejada enfriar.

T.os envases y capsulas fueron lavados en acido
sulfurico y agua desmineralizada. Se prefiridé el uso de pastillas
vitreas de mezcla en vez de pastillas de polveo porque reduce el

error estadistico evitando gue los minerales tiendan a alinearse
© concentrarse en el polvo. Para el andlisis de elementos traza si
de polvo, 3.4 g de cada muestra fueron
montados sobre anillos de Al—-Mg y compactados a presion.

I.as mediciones de fluorescencia

se utilizaron pastillar-

de rayos X se realizaron
hechas en el Analizador de rayos X secuencial automatico Phillips
PW-1400 (Universidad de Geissen,

Alemania) .
de correccion

Se utilizdé el Programa
de Phillips gue permite correlacionar la absorcidn

conteo. Correcciones Compton Yy de fondo estan
incluidas en el programa de la Universidad de Giessen.

de masa Yy el

Para el
analisis de elementos mayores se utilizo tubo de cromo y de Rhodio
para los elementos traza (Cr, Co, Ni, Cu, 2Zn, Ga, Rb,
Nb, Pb y Th). Aparte de los estandares de calibracion,
medida fue realizada

sSr, Y, 2Zn,
cada sexta

internaciocnal. En las
calibraciones se usaron estandares de granito y basalto y cada

muestra fue medida dos veces en diferentes corridas.

sobre un estandar
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Laboratorio-Investigaciones Eléctricas (RX-IE)

En el Instituto de Investigaciones Eléctricas se llevaron a
cabo nuevas determinaciones de elementos mayores en siete muestras

conocidas y siete desconocidas en un espectrdmetro secuencial de

rayos X Siemens SRS 200. Las mediciones se hicieron sobre pastillas

de polvo compactadas a presion en I.E, pero debido a los resultados

anémalos los analisis no se incluyeron en el estudio.

Absorcicon Atomica (Aas)

Los analisis por Aas fueron llevados a cabo en la Universidad
de Trier, Alemania.

Para el analisis de elementos traza Ba, Sr, Cr,
Ni y zZn),

cada una de las muestras ya pulverizadas fue dividida en
dos partes y preparada por separado con KOH y calentada por 15 min
a 800°C mientras que la fraccidn restante se prepard con HF y agua
regia y fue calentada durante 10 horas.

En las concentraciones muy
bajas se hicieron diluciones patron.

Se empled un espectrofotdmetro Pye Unicam y se utilizaron de
2 a 4 estandares internacionales (Ga, granito; GS-N, granito; Dr-
N, diorita, Br, basalto; Y sSYIzT, sienita), dos

preparados en el laboratorio

estandares
(mezcla de muestras a analizar y
estandares) Yy wun blanco por cada elemento. Primeramente se
seleccionarcon la lampara y la longitud de onda para cada elemento
a medir y para optimizar la precision se redujo el ruiodo,
quemadoeor Yy ajustaron la corriente de la lampara,

quemador y el flujo de N,, o aire y acetileno.
concentraciones muy bajas se usd el horno de grafito.

Via Humeda

roto el
altura del
Para las

Los analisis de elementos mayores se llevaron a cabo por via
humeda en el Laboratorio del Instituto de Geofisica para
complementar los analisis ya descritos. Se incluyeron también los
analisis realizados anteriormente en el Instituto de Geologia
(Martin del Pozzo, 1980).

Los contenidos de Fe0O-Fe,0; se determinaron por volumetria.
Las muestras pulverizadas fueron calentadas durante dos horas a

105°C y tituladas con permanganato de potasio. Se colocaron $S00 mg
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de muestra en una capsula de platino con unas gotas de agua, 5 ml
de H,S50, (1:1) y 5-8 ml de HF (40%). Despueés se calentd la muestra
por O minutos en un guemador Bunsen y se le agregd al H;BO; caliente
libre de oxigeno gue fue previamente preparado. Posteriormente la
muestra fue titulada con 0.1 n K MnO, hasta tornarse rosada. La
cantidad de permanganato utilizada se multiplico por 5.58 gue
equivale a la cantidad de Fe en 1 ml de KMnO,. Se utilizd oxalato

de sodio (Na,C,0,) para checar 1la solucion.

Determinacioén de CO,

El CO, fue cuantificado en un coulomat 20, midiendo la energia
equivalente a la cantidad de CO, gasificados.

Para su preparacion las muestras fueron calentadas a 105°C
por 3.5 hrs y las capsulas de ceramica de alta temperatura a
1200°C. LCespues de agregar 500 gr de muestra a las capsulas se
introdujeron al eguipo. Se limpio la punta del electrodo con HCl,
se tomd la temperatura, se calibro el pH de la solucioén de CO, y
se midieron dos patrones. La lectura del impulso se multiplicdé por
la energia en cuentas (factor del equipo) y esto se dividio por el

peso para obtener la cantidad de CO,.

Discusion de Méetodos de Analisis Quimico en Rogas Totales
Debido a los errores analiticos de cada método y de cada

laboratorio, se decidid tomar como base para el modelado unicamente
los datos obtenidos por fluorescencia de rayos X y absorcion
atomica realizados en Alemania, pero todos los datos se graficaron
conjuntamente en un diagrama para observar las tendencias generales
Y se notaron algunas diferencias en las otras determinaciones. Como
se menciond anteriormente los totales de las muestras medidas por
fluorescencia de rayos X en el laboratorio del Instituto de
Investigaciones Eléctricas (RX-IE) fueron andmalos. Los resultados
de los analisis 1l1llevados a cabo en el laboratorio de Quimica
Analitica del Instituto de Geofisica presentan un error de * 5%.
Puede observarse que los analisis de via humeda del Instituto
de Geologia (reportados anteriormente, pero incluidos en este
trabajo) (G) PpPresentan valorxes bajos en Al,0; y altos en K,0 con
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respecto a los otros analisis.

Aungue la mayor parte de las conclusiones se fundamentaron en
los analisis realizados en las Universidasfes de Trier y Giessen en
Alemania para no disparar los resultadoss en base a diferencias
analiticas,

si se utilizaron los otros res:z:ltados para complementar
los estudios.

Petrografia v Analisis Ouimico Semi-Cuantitativo v Cuantitativo de
Minerales

Se estudiaron las laminas delgadas cde los diferentes derrames
de lava tratando de cubrir cada unidad volcanica de la Sierra
Chichinautzin y poniendo especial énfasis en caracteristicas como
tipe y abundancia de

ferromagnesianos
xenolitos,

plagioclasas, opacos Y
texturas de desequilibrio y orden de cristalizacidn.
El analisis guimico semi-cuantitativo de 1los diferentes
minerales, xXenolitos y vidrio presentes en las muestras se llevo
a cabo por analisis de rayos X por la dispersion de energia en el
microscopio electrdénico de barrido, Carckridge Stereoscan 250, de
la Universidad de Trier, Alemania. ILas muestras antes de
introducirse al sistema de vacio fueron recubliertas de carbon y/o
oro.

En la Universidad de Mainz, Alemania se llevdé a cabo el
analisis detallado de seis muestras en el sistema de microanalisis
de rayos X CamebaxX Microbeam.

onda y consiste de un
software,

El sistema dispersa la longitud de
"hardware" de tres unidades gue controla el
el haz electronico y el proceso de senales de los rayos

X. Los coeficientes se calculan automaticamente y cada corrida se
calibré con 10 patrones internacionales. .

Para su analisis las muestras fueron pulidas y montadas sobre
acrilico previamente. Las

muestras
desequilibrio mineral,

fueron escogidas por su
xenolitos y porcerntajes de plagioclasas. Se
llevaron a cabo analisis guimicos cuantitativos de los diferentes
minerales Y las variaciones guimicas dentro de

cristales, asi como de los xenolitos,

los mismos
sus bordes y el vidrio.
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Espectromert=-a de Masas—-Determinacicon de Isdtopos de Estroncio

Los an=zlisis de las muestras seleccionadas para estudios
isotopicos &2 Sr fueron realizados por el perscnal del Instituto

de Fisica. Ias muestras de mano de roca entera se partieron y se

lavaron <cc= agua destilada y acido clorhidrio, se secaron Yy
molieron a =alla 200 con un mortero de agata. La muestra
pulverizada se cuarted y se tomd una muestra representativa de 250
miligramos sue se disolvio con una combinacion de acido
fluorhidrice, nitrico y clorhidrico. Ya digerida la muestra se
disolvico en 1 ml de HC1 2.6N, se centrifugdo y montd sobre una
columna de iIntercambio idnico con resina catiodnica (Bl1O-RAD-A6-—

SO0WX8 malla Z30-400). El estroncio se eluyd con HC1l 2.6N y se monto
con Aacideo ortofoésforico (Hz;PO,) en un filamento de tantalo para
analizarlo isotdpicamente.

El analisis isotopico se realizd automaticamente en un

espectrometro de masas de enfogque unidireccional, fuente Qade

termoionizacidn, sector magnetico de 68°, 25 cm de radio,
computadora ¥P9836 en linea y cambio magnético de picos, construido
en el Instituto de Fisica, UNAM. Las relaciones isotopicas
Srw/sr.:a'é’7 se normalizaron al wvalor de Sr’;"‘s/Sr&5 de .11940 y 1la

preciéién durante un periodo de tres anos (1983-1986) para el
patron intermacional SRM-987 fue de .71022 + .00025 n = 25.
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DISCUSION DE ANALISIS PETROGRAFICOS Y MINERALOGICOS

Petrografia

Megascopicamente las muestras varian de afaniticas a
porfiriticas con diferentes grado de vesicularidad y coloracidn de
gris a negro y en algunos casos rojiza. En las rocas porfiriticas
los fenocristales son de olivino y/o piroxenos y/o hornblenda y/o
plagioclasas. Por las caracteristicas de las muestras de mano las
rocas se clasifican como basaltos Y andesitas, yva que la
clasificacion de Streckeisen se basa en indice de color y de la
plagioclasa. Al estudiar la petrografia al microscopio se observa
gue todas las muestras presentan un indice de color menor de 30 y
la composicidn de las plagioclasas varia de andesina a bitownita.
En el diagrama de K,0 contra SiQo, (Fig. 15) se muestra qgue las
muestras son principalmente andesitas, aungue existen basaltos y
dacitas.

En las laminas delgadas se observa una textura fluidal gue
varia de paralela a subparalela Y texturas porfiriticas-~
microporfiriticas. Basicamente las rocas se pueden dividir en tres
grandes grupos, segun el tipo de fenocristal ferromagnesiano. En
el primex grupo domina el olivino gue generalmente se acompana de
cristales mas peqguenos de augita y/© hiperstena (Fig.16). E1
segundo grupo se distingue por presentar microfenocristales de
hiperstena Yy/©o augita subofiticos Y el tercero, por los
fenocristales de hornblenda, gque en uno de los derrames se observa
casi totalmente reemplazados por hematita (Fig. 17). El mineral mas
abundante es la plagioclasa gue en algunas muestras se presenta
como fenocristales, pero gue siempre forma una matriz microlitica
(Fig.18) . Generalmente, las plagioclasas grandes presentan
zoneamiento y bordes de reaccidn y por esta razon se estudiaron
tanto en el microscopio electrdénico de barrido, como en la
microsonda. Los minerales intergranulares son piroxenos, magnetita
Yy otros opacos (menor al 2%) y raros cristales de apatito y esfena.
En muchas muestras se observo un vidrio de coloracion pardo
(Fig.19) .
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Figura 8.

Fotografia del vidrio

Figura 19.

90



En el estudio de microscopia electrdnica se tratéd de observar
las wvariaciones mas importantes en las fases cristalinas asi como
las caracteristicas de equilibrio-desequilibrio que el tiempo de
analisis permitiera.

Debido a las caracteristicas de desequilibrio en muchas
de las muestras, se realizdo un estudio mas detallado (microsonda)
sobre la compeosicidn geoqguimica de los minerales y del vidrio. Se
analizaron tres lavas y tres xXenolitos, aungue se prepararon todas
las muestras. Se escogieron para un estudio detallado la lava que
contenia mas xenolitos (Tabaguillo, AMC26a), la gue presenta un
indice de color muy bajo por su alto contenideo de plagioclasas
(Tetequillo, AMC20) y tres de las muestras basicas (AMC23, AMcC27
Y AMCl), pero desgraciadamente el tiempo de analisis no permitid
analizar las ultimas dos muestras (AMC27 y AMCl). De cualquier
manera se considera gque los analisis de microsonda refuerzan los
estudios semi-cuantitativos del microscopio electrdénico de barrido.

Los Basaltos

Existen pocos basaltos en la sierra Chichinautzin, como ya
. habia sido notado por Negendank (1973). Las lavas del Xitle pueden
‘ considerarse los términos mas basicos de este vulcanismo
monogenético, con un porcentaje de Si0O, gue varia de 51 a 53%
(Tabla 11) . Estas lavas negras vesiculares contienen fenocristales
de olivino (15%), augita intergranular (3%) Yy microlitos de
labradorita (70%) con escasos cristales diseminados de magnetita

y apatita y vidrio.

Las Andesitas Basalticas

La mineralogia de las andesitas basalticas es practicamente
la misma gque la del basalto del Xitle, aungque el porcentaje de
olivino (10%) y augita (12%) son un poco menores Yy la hiperstena
(2%) se presenta en mayor proporcidén, aungue no en todas las
muestras. Las plagioclasas (labradorita a bitownita) son abundantes
Yy forman una matriz microlitica pilotaxitica a hialopilitica. E1
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TABLA {1 .ANALISIS QUINICOS DE AMDESTYAS BASALTICAS Y (BASALYO)

1ITLE CRLLOETHOITES CHICRINADYZIN CADYZIN 111 YOLOLICK TEPETLAPAE B TRUTL] E TLAMACASCO K sx PEDRO AC  Jompwvo CoAUT2IR

-1 2-10 ANC-27 %-2 AXC-10 2-£ B4 N-5 -6 ANC-) AMC-7

I/Peso  VISC-gar VI5T-any YISC-BAJ VISC-INT VISC-8a0 FISC-aLY 7I5C-RAJ VISC-ALY 9IsC-1 VISC-ALY VISC-INY

§101 50.¢: £2.73 8341 53.%0 54.29 5445 $4.73 54.93 55.32 4587 55.03
02 1.8 1.40 1.85 1.7 1.74 .54 2.7 z2.30 1.5 1.0 1.83
AL203 15.82 10.58 16.01 14.10 16.66 18.21 15.50 17.54 16.71 16.39 16.53
FE203 1.5 5.85 3.6 1.60 B.44 1.58 1.22 2.56 8.14 3.81 1.88
FEO 1.7¢ T.45 6.53 7.55 0.9¢ 6.26 6.54 5.8¢ 0.9 3.30 0.88
o 0.15 0.14 8.17 0.08 0.15 0.0 0.06 0.06 0. 0.11 0.1¢
G0 8.38 8.03 6.47 5.10 5.85 4.29 5.56 442 6.12 T.04 4.96
40 3.06 T4 1.07 1.1 7.43 §.68 3.42 6.53 1.5 n §.77
2o J.&1 3.90 .73 4.15 3.8% 4.5 372 4.61 3.90 4.11 3.85
120 117 1.80 1.43 1.58 1.52 1.83 1.08 1.80 1. 1.45 1.5¢
B20+ od ¢.01 nd 8.07 nd 0.30 0.08 0.58 nd od ad
B20- ad 0.1 nd 8.03 nd 8.32 0.18 0.20 nd od ad
P205 0.33 0.23 6.83 0.88 0.5§5 0.61 0.14 9.58 0.5 0.32 0.65
TOTAL 93.02 89.95 101,41 99.35 101.52 100.51 99.91 99.95 102.21 10111 101,02
Cr Pea ol od 220 od 150 nd nd nd 113 243 112
Co od od £ »d bai nd nd nd 2 o 23
33 od nd 17 nd 15 od od od 70 156 45
Ca od nd 26 nd 21 nd nd ad 23 30 15
I »d nd 12 od $5 »d od nd 89 30 101
Ga ad od 19 od 18 ad nd od 17 19 20
] N od nd 23 nd ¥ »d nd »d 28 2 k]
Sr od nd 317 od S04 » od od 538 108 §33
1 od od 151 nd 3 »d nd od 28 21 33
ir ad nd 414 nd kY-l od od od 265 149 328
n nd ad 26 nd 19 od od od 14 5 17
Pb d od 10 ad 10 ad nd od H 10 8
Th od nd s nd 5 ad od ad 4 5 §
SrB7/5r86 nd od 70438 od 10445 »d od od nd T0406 70421
Ba od ad 560 od 480 » od od 4 B4 623
|4 od od 14260 od 15220 od od od 14180 14530 15880
AlRat 4.06 2.70 4.18 3.86 od 4.21 4.03 4.09 nd 4.26 nd
T 13 S.11 4.%0 3.8% i od 2.62 3.38 2.70 nd 429 od
Felat 5.04 5.08 5.08 5.89 od 4.3 5.10 4.5% nd 2.57 nd
YeOttot od nd 8.97 d 8.38 od od od 9.04 T.10 8.76
™ir »d ad 01208 nd 6152 »d od nd J01509 03496 .22
®/sr ad nd 05808 ad 05952 »d od od 05204 03112 05629
Ba/Sr od nd 1.08 nd 97222 ad nd od (88104  .91089 1.17
K20/X20+M320 ad ad 27365 nd 283438 »d nd nd . 26683 26073 (28654
b1 od od 45.13 ad 46.07 »d od od 45.93 46.20 50.65
8¢ val od nd 58 nd 57 ad od od 58 838 50
Al Mghe 36.41 25.21 51N 38.08 od 56.43 7.4 56.41 ad §2.10 od
Uz /Mgfe 45.83 45.75 43.13 BN od 512 33.83 314 d 62.50 od
1/sc ad od 20183 od 00188 ad od ad .00185  _povdr  _ooisT

%0TA 2 ABC-U.Toer v U Giassen
63~ DMAR (IGF)
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olivino wvaria de FO, a FOgu

Y generalmente forma fenocristales
euhedrales peroc la augita se encuentra tanto como fenocristal como
intergranular. El1 vidrio normalmente es rico en silice lo gque puede
estar asociado a la presencia de xenocristales de cuarzo en casi
todos los afloramientos. Los analisis quimicos definen diferencias
marcadas dentreo de los basaltos andesiticos como se discutira en
la seccion comparativa,

pero estas rocas deneralmente presentan
altos valores en CaO,

MgO y Al,0; (Tabla 11).

Los minerales normativos gque se obtuvieron para esta secuencia
de Trocas volcanicas fueron
ortoclasa (9-9%),

apatita

anortita (22%) ,
diopsida magnésica (1-8%), ilmenita

(0.8-2.1%), (7-10%), esfena (-4%)
magneéesica (12-16%) .

albita {(32-34%),

(0.2-0.4%),
hematita e hiperstena
Todas las rocas son cuarzo normativas (3-8%) .

I.as andesitas basalticas generalmente forman derrames fluidos
de poco espesor y gran extension, aungue algunos derrames de la
Sierra Chichinautzin (p-

e. Volcan Jumento)

son de poca extension
Y gran espesor

{(Martin Del Pozzo, 1980). Como se discutira a
continuacion, las caracteristicas mineralogicas y geoguimicas son
heterogeéeneas.

La sierra Chichinautzin recibe su nombre del
Chichinautzin gue se

volcan
localiza en el centro de dicha sierra. E1

Chichinautzin es un cono de lava gue produjo diversos derrames
fluidos de lava
de o©clivino

(AMC25 y AMC27) basica con abundantes fenocristales
28% FeO"

(FOg; @ FOgze? 100 mam - 2 mm) (Fig. 20),
Y 47% CaQ: 60

augita (2%% MgoO,
- 80 .am) y plagioclasa (Ab,; Ang,,, 20 — 300

Aam) Y microlitos con abundante vidrio (64% SiO,, 6% Al,0, 3% TiO,,

16% FeO', 7% CaO y 3% K, 0, T = 96%)

tambien se

Y Vesiculas.
observan

En estas lavas
fracturados de cuarzo Y

Y xXenolitos de rocas cristalinas de diferentes tipos,
pero principalrente,

la lava,

xenocristales
plagioclasa,

tonaliticas gque presentan bordes abruptos con
aungue si se observaron cristales de cuarzo fracturados,

redondeados Yy con bordes de reaccion vitreos gue muestran mayor
interaccion (fusidén) del material contaminante (Fig. 21).

La muestra del volcan Yololica (AMC10) se situa cerca de la
del Volcan Xalpa en los diagramas geoguimicos, pero, aungue las

lavas del Yololica también presentan olivino (40-60 aam),

augita
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Figuragt. Foto de xenolito a la izquierda con lava a la derecha -Amc25
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{(30-50 am) Yy labradorita (60 am) no se observa hiperstena. La
muestra AMC1l0 presenta abundantes cristales de titanomagnetita (6
Aam) Yy agujas de ilmenita con esfena.

La muestra AMC6 es una lava andesitica gue esta formada por
grandes fenocristales de plagioclasa

(500 .am)
encuentran intercrecidos.

gque en ocasiones se

La plagioclasa gque también se observa en

la matriz microlitica (20-40 am)

varia de alrededor de Ab;,An;, a
Ab,yANng,. Las fases ferromagnesianas son augita (60 um aproxima-

damente 31% MgO, 12% Ca0O y 56% FeO') y olivino magnésico (400 .auam).
inclusiones de magnetita espinela

cromifera con trazas de titaneo (Fig. 223, indica altas

temperaturas de se considera el primer mineral
cristalizar. También se observaron agujas de ilmenita

igual qgue en la mayoria de las muestras,
Yy K con menores

Este presenta (5—-10 .am) Y

lo gue
formacion vy

en
(20 am). Al
el vidrio es rico en

Si

cantidades de Na, Al y Fe. El1 cuarzo gue se

presenta como cristales angulosos (100-100 .um) en agregados, no
parece estar fundido aunque si se considera xenocristal.

El Cuautzin es un volcan gque esta formado por varias bocas
(Martin Del Pozzo,

1980) y por lo tanto, por diferentes derrames.
La muestra AMC7 es una andesita basaltica que presenta
fenocristales de olivino magnesico {150 am) Y augita (e
aproximadamente 20 .uam;

37% MgO, 12% Cao,
(<40 um, AbgjAngg) -
(AMC1)

50% FeO') en una matriz
microlitica de andesina

El Volcan Jumento

esta formado poer un cono cineritico
Y un grueso derrame de lava andesitica gque fluyo desde la base del
cono (Martin Del Pozzo, 1980). La muestra AMCY,

en el extremo meridional del derrame, presenta fenocristales de

olivino forsteritico (Fo® %) de aproximadamente 200 am y augita
(alrededor de 40 Aam ) . También se

gque fue colectada

observaron fenocristales y
microlitos de bitownita de 200 a 10 am gue presentan poca variacion
en el porcentaje de anortita: plagioclasas de 10 am (Ab,sAng)d,
am (Ab,gAngg) , 80 um (AbjyAn,g), 200 am  (Adky ANy, AD,AN, AbygAnNg,
Ab,,An,; ¥ Ab,sAn,, zoneamiento normal de orilla a orilla).
cristalizacidén de

60

Aaungue la

parece estar en equilibrio, se

esta lava
observaron xXenocristales de cuarzo rotos de 400 a 800 aum,

pero que
no muestran bordes fundidos como en muchas de las otras muestras.
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Figura 22. Foto de cristal de olivino con
espinela cromifera -Amcé

inclusiones de magnetita y
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Las Andesitas

La mineralogia de las andesitas presenta grandes discrepancias
con la quimica, lo gque se considera reflejo
silice que presentan estas rocas,
xenolitos.

del vidrio rico en

asi como a la presencia de
Aungue algunas andesitas contienen
hiperstena) como su fase

andesitas acidas,

piroxenos (augita e
ferromagnesiana, otros,
presentan olivino. 1a
basicamente calcica

inclusive
plagioclasa de las
aungue varia de andesina a
Y forma tanto fenocristales como microlitos abundantes
(> 70%). Puede observarse en la Tabla 12
pPresentan variaciones

andesitas es
bitownita

gque las andesitas
importantes en su composicién gue parecen
indicar gue no son producto de la cristalizacidén fraccionada de un

mismo padre. Esto se discutira a mayor detalle en la siguiente

seccion, pero de cualgquier manera,

el analisis petrografico hace
evidente el desequilibrio de las andesitas.

lL.as andesitas presentan los mismos minerales normativos gque

las andesitas basalticas, pero se observa mayor heterogeneidad en

los porcentajes de los minerales: anortita (18-23%), albita (32-
36%), ortoclasa (8-11%), 6 diopsida magnésica

(0.2-7%), ilmenita (0.2-
0.3%), apatita (0.4-1.5%),

hematita (5—-8%), esfena (2-4%),
hiperstena magnésica (6-13%), y cuarzo (8-16%).

El analisis petrografico de las andesitas (lavas) de los
diferentes volcanes se llevéd a cabo mediante teécnicas tradicionales

Y como se explicd anteriormente, las muestras de las andesitas que

fueron incluidas en el modelo geoguimico fueron estudiadas a mayor

detalle en el microscopio electrdnico de barrido

(SEM) Yy en 1la
microsonda.

A continuacidn se detallaran los resultados de estos
estudios.

El volcan Xalpa produjo derrames de lava andesiticos (AMC10P)

formados por fenocristales de olivino (60-100 am: FO, Fasg) ,
hiperstena (aproximadamente 100 .am),

augita (20 am - 1 mm) Yy
plagioclasa (5 am, 50 mam y 1 nmm) en una matriz microlitica de
labradorita con zonas vitreas (ricas en Si, Al vy con trazas de
Na, Fe, Mg Yy Ti). Se observaron dos tipos de fenocristales

(xenocristal?) de plagioclasa: unos alargados con bordes

cristalinos rectos y otros menos alargados con bordes irregulares
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TABLA 1 2. ANALISIS QUINICOS DB AMDESITAS
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ANALTSIS QUIMICOS DE ANDESITAS
BOJA 3
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Y porosos.

En la zona sur de la Sierra Chichinautzin, se localiza 1la
andesita viscosa (AMC24) gue formd parte del escarpe gue desciende
hacia el valle de Cuernavaca. La roca contiene fenocristales de
olivino (Fog,Fa,,: 200 am - 1mm), augita (52% Ca0O, 38% MgO y 10%
FeO®; 300 um) y plagioclasa (aproximadamente Ab,,Ang,: 60 — 800 .um)
en una matriz microlitica de labradorita (aproximadamente Ab,,Ang:
20 mm) y parcialmente vitrea (75% sSio,, 8% Al,0;, 3% FeO®, 5% NaoO,
2% K,0 ¥ 7% CaO). El vidrio en otra zona de la muestra presenta mas
fierro.

En las lavas andesiticas del Jaras Verdes (AMC3) se observaron
cristales de augita (Mgo 5%, FeO' 10%, CaO 33%, Sio, 52% y Al,0;<
1%) intercrecidos ( 40 aum), asi como de olivino magnésico (30-400
am) . Las plagioclasas aungue varian de fenocristales pegquenos a
microlitos (60-10 aum) presentan basicamente la misma composiciodn
de andesina (Abg,Ang;). Peguenos cristales de titanomagnetita e
ilmenita (3-4 aum) estan diseminados en la muestra. También en esta
lava se encontraron xenocristales de cuarzo, aungue agul si se
presentan bordes de reaccidén (piroxenos) alrededor de cristales
rotos y parcialmente fundidos (Fig. 23).

En la zona Teteguillo-Xicomulco, una area gue bordea al ex-—
Lago de Xochimilco y esta formado por gruesos derrames andesiticos
a daciticos (Martin Del Pozzo, 1980), se encuentra el volcan Tioca.
La andesita (AMC8) de este volcan contiene abundantes fenocristales

de hiperstena (200 am) en una matriz microlitica de bitownita (6

medidas en diferentes cristales: 20-60 .am; Ab,An,) Y en zonas
vitrea. El1 vidrio (Fig. 24) es rico en Si (80% SiO,, 4% Al,04, 9%
K,0, 4% Ca0O, 1% TiO, y 5% FeO'), lo que puede deberse en parte, a la

presencia de xenocristales de cuarzo parcialmente fundidos.

El volcan Teutli es un peguehno escudo de lava coronado por un
cono cineriticoe y gue en su margen surocoriental formd un cono
adventicio con otro derrame de lava. Puede observarse una variacion
en Si0O, entre los diferentes derrames. La muestra AMCS aungue
contiene 60.2% de SiQ,, presenta fenocristales de olivino (FOg
aproximadamente 50 .uam), augita (aproximadamente 30% MgO, 20% FeO®,
40% CaO y 10% Al,0;, 150-60 aum) y plagioclasa calcica, tanto en

lo2



Figura 23, Foto de cristal de cuarzo con borde de reaccidén -Amc3

103



cs

Figura 24. Foto de vidrio en la matriz -Am
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fenocristales (150-60 uam, Ang)

come en microlitos (20 am, Ang) .
Esta discrepancia entre la mineralogia y el alto contenido de sSio,
puede deberse a la presencia de xXenolitos de cuarzo y al vidrio

rico en Si0, y K,0 con menor Na,0 y Ca0O gue se observan en la roca.

También se distinguieron cristales escasos de titanomagnetita.

El volcan Pelado esta formado por un cono

derrames de lava extensos cuyas andesitas (AMC26)

cineritico vy
de fenocristales de

estan compuestas
- 800 mum)
e hiperstena (24% MgoO,

olivino (Fo,s:; 400
alteracidén en sus fracturas,
Yy 59% Sio,: 10

que parece

que presentan
15% FeO', 2% Ca
corroida y con vidrio en los bordes,

esta parcialmente
observan cristales de augita (50% CaO,

Y plagioclasa (Ab,, Ang,; 30 .uam)

- 100 .um)

lo
indicar que

fundida. También se
28% MgO y 22% FeO'; 30 .um)
en una matriz de microlitos de
plagioclasas (Ab,, An,; aproximadamente 15 .um), vidrio y abundantes

vesiculas con titanomagnetita (espinela
intergranular 64% FeO', 23% Cr,0; ¥y 13% TiO,; 20
varia en composicion (76% SioO,,
5% Cao,

ferrica con cromo

- 40 am) . El vidrio
5% Al,O,, 6% FeO', 5% Al,0;, 6% FeO',

vya que en ciertas partes de la roca

5% Na,0, Yy 3% K,0),
presenta mas potasio gue calcio y mayor contenido de fierro.

La muestra AMCY9 es una andesita acida gue esta formada por
fenocristales de augita

{(aproximadamente 200 .am) ,
20 .um: rica en FeO y pobre en CaC y MgO)

calcica (>Ang,) ,

ferrosilita (10—
subofitica y plagioclasa
asi como microlitos de plagioclasa calcica. Los
bordes de los cristales de plagioclasas parecen estar parcialmente
fundidos, especialmente, en un cristal redondeado (Fig. 25), pero
gue no presenta bordes de reaccion. Es probable gue algunas de las

pero no fue posible detallar mas
esta muestra por las limitaciones de tiempo.

cristales de titanomagnetita
rico en silice

plagioclasas sean xenocristales,

Tambien se observaron

(10 Aaam) e ilmenita (8 am) y vidrio
(6-8% A1,0,,

6—-8% K,0 y concentraciones menores de
Fe, Ti y Na).

La lava del volcan Pajaros

(AMC2), un derrame de lava menos
viscoso gue el del Jumento (Martin Del Pozzo, 1980), presenta un

porcentaje de silice limite entre las andesitas y dacitas (Tabla-

12) aungque contiene plagioclasa calcica euhedral (100 a <30 am),

augita (30 .am) e hiperstena (100-60 ,um). El1 vidrio en cambio es
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Figura 25. Foto de cristal de plagioclasa redondeada en matriz vitrea -Amc?9
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rico en Si, K y Fe y contiene bajas concentraciones de Al y Ti.
Las muestras AMC22 y AMC23 pertenecen a diferentes derrames

del Volcan Tres Cumbres, Yy tanto la andesita (AMC23) como la dacita

(AMC22) contienen cristales de olivino (100 um — 2 mm),

hiperstena
(40—-100 am), plagioclasa (50-150 aam) Yy augita (40-80 .uam). EL
olivino (FO..) en la muestra dacitica (AMC22) esta obviamente mas
alterado (mas inestable) gque el de la muestra andesitica (AMC23).
La hiperstena en AMC22 se observa entre las plagioclasas y el
olivino e inclusive dentro y formando bordes alrededor de éste, lo
gque se interpreta como una recristalizacion de olivino e hiperstena
(14% FeO', 24% MgoO, 3% caoO Yy 59% S5i0O;). Dentro de los cristales de
hiperstena (AMC22 y AMC23), se presenta un vidrio rico en silice
(82% sio,, 7% Al1,0, 1% Tio,, 2% FeO', 6% K,0, 1% CaC y 1% Na,0;) de
composicién similar al de la matriz y gue parece explicar las
discrepancias entre la mineralogia y los porcentajes de silice Ade
estas rocas. En ambas muestras la composicion de la augita es
similar (aproximadamente 53% Si0O,, 16% MgO, 27% CaO con alrededor
de 40% FeO') igual que la de las plagiocclasas. En la muestra AMC22
también se observaron cristales intergranulares de magnetita (4. am)
y titanochematita (30 _um).

Con el estudio de microsonda de la muestra AMC23 se detallaron
las variaciones en la composicicén de sus minerales y del vidrio gque
contiene. Las plagioclsas varian de Abg, Ang, a Ab,, Ang- El1 analisis
de uneo de los fenocristales de plagioclasa mostro un centro calcico
seguido por zonas mas sodicas y un nuevo aumento de calcio en las
orillas. El1 borde vitreo presenta el porcentaje de anortita mas
elevado del cristal y otro c¢ristal presenta un 60% de anortita vy
los microlitos un 52%. Los fenocristales de hiperstena muestran un
aumento en magnesio del centro hacia afuera aungque existen otros
cristales menos magneésicos, donde no se observé zoneamiento (Fig.
26) - Tambieén se presentan agregados (23AGR) Y cristales
individuales (23 AUG) de augita de basicamente la misma composicidn
(Fig. 26). Se detectaron dos tipos de vidrio, unc alto en silice
con Na,0, FeO y K,0 y el otro con valores intermedios de SiOo, (59-
63%), altos valores de AlO; (20-24%) y CaO y asociado a las
plagioclasas. Estos rasgos parecen estar ligados a mezclas de
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Figura 26. Diagrama de la variacién de composicién de los piroxenos en AMC 23.
Los puntos junto a 23 AUG muestran la variacién del centro hacia
afuera de un fenocristal de augita y 23 AGR son agregados de cristales
de augita. Los puntos 23 y 26 (inferior) pertenecen a hiperstenas y
los puntos de la esquina inferior izquierda muestran la variacién del .
centro hacia afuera de un cristal de hiperstena.
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magmas.

ILas Dacitas

Muchos de los volcanes gue forman la Sierra Chichinautzin son
daciticos (Tabla 13) contrariamente a lo que comunmente se denomina
como un vulcanismo basico.

Las dacitas presentan plagioclasas de diversas composiciones
al igual gue la augita, hiperstena y hornblenda, como se detallara
Estas rocas daciticas presentan matrices vitreas a
composicicon de un punto de

mas adelante.
microliticas pero gue difieren en
otro (inclusive en la misma muestra). Los anadalisis
Los cristales

analisis a
quimicos y geoguimicos reflejan esta heterogeneidad.
de cuarzo Yy plagioclasas grandes muestran superficies rotas y
fundidas que indican gue son XxXenocristales e inclusive una lava
(AMC26a) parece ser totalmente hibrida. Esto ayuda a explicar la
hetercgeneidad de las plagioclsas y ferromagnesianos.

Los xenolitos y lavas pre-Chichinautzin son principalmente de
composicién andesitica-dacitica (tonalitica) peroc aungue algunas
de sus fases minerales son similares a las de las lavas Aacidas
(Tabla 14), los contenidos tanto en elementos mayores como traza
los séparan de las lavas de la Formacidn Chichinautzin.

En cuanto a los minerales normativos de las dacitas se puede

concluir gque el cuarzo (20-22%) aumenta con respecto a las

andesitas, pero el contenido de anortita (19-24%) es heterogeneo
Y no muestra variacidn entre los términos basicos y los acidos. E1
(9-10) en las dacitas es semejante al de

porcentaje de ortoclasa
el contenido

las andesitas basalticas y al de las andesitas, pero,
de Ab(36-—-37%) de las dacitas si aumenta ligeramente con respecto

al de las rocas mas basicas. La diopsida magnésica muestra mucha

heterogeneidad, aungue su porcentaje baja en las dacitas (0-1%) .
marcada

3.5-

En cambio la hiperstena magneésica si muestra una
disminucion de los términos basicos a los acidos (dacitas:
4.3%) al igual gue la ilmenita, apatita, hematita y esfena.

A continuacién se hara una discusién mas detallada de las

dacitas.
El grueso derrame de lava dacitica del Tetequillo (AMC20 ¥y
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AMC21) presenta caracteristicas totalmente diferentes a las de los
derrames fluidos de otros volcanes.

La lava de Tetequillo contiene
abundantes cristales de plagioclasa y pocos de ferromagnesianos.

El estudio de microscopia electrdnica permitid realizar un analisis
semi-cuantitativoe de la composicion de
oxihornblenda (17%

los minerales.
* Ca0O, 12% MgoO,
se

14% FeO, 6% Al,04,
encuentra casi totalmente convertida a magnetita,

La
Ti0; , uen si02)

aungue también
observan escasos cristales de hiperstena y titanomagnetita (15-
20 am). Las plagioclasas (10—-400 am)

2%

se

muestran valores variados de
ancortita (de < AngAb.y @ An,;Ab,,) siendo aparentemente mas calcicos
los cristales de mayor tamano.

Aparte de
plagioclasa intermedia,

los microlitos de
la matriz esta formada por varios tipos de
6% K,O,

10% K,0,

vidrio (uno 89% SiO,, 5% Al,0; Y trazas de FeO Yy NaoO, y el
otro: 70% SiO,, 15% Al,0; ¥ otro con trazas de FeO. También
en esta lava se observaron cristales (xenocristales?) de cuarzo (4-
60 Aam), algunos de los cuales estan intercristalizados con 1la
plagioclasa, mientras que otros cristales presentan redondeamiento.
Aungue este derrame se muestredc detalladamente,

tanto vertical como
horizontalmente, presentd poca variacidén en la composicidén (ver
diagra}'nas guimicos) y sdélo entre las muestras AMC20 y AMC21 se
observaron pequenas diferencias texturales.

La muestra AMC20 es mas

porosa y contiene cristales mas peguefhos Ccon mayor proporcidén de
titaneo magnetita.

Las variaciones de composicidén se detallaron con los analisis
de la microsonda. En la muestra AMC20 (Tetequillo) se observa
varias generaciones de

plagioclasas
microlitos e
Como se observa en la figura 27,
basicamente en dos dJgrupos,
ADygANgg .

que se presentan como
fenocristales zoneados,

inclusiones en hornblenda.
las plagioclasas se distribuyen

uno alrededor de Ab,, Ang, Yy otro de
aungue existen dos muestras entre An4O y Ang,. Tres puntos
pertenecientes a un mismo cristal presentan un aumento en calcio
hacia 1las orillas, mientras gue +tres analisis de otro cristal
muestran una disminucién de calcio marcada hacia una orilla (de Ab,,
Ang, a Ang, Ang) Yy leve hacia 1la otra (Ang, = Angy — BAng) . La
inclusion de plagioclasa (Pline) dentro de la hornblenda es calcica
(Ang;) mientras gue los microlitos (micro)

(Fig. 27) son un poco mas
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50°/4Ca0,

: ngo

Figura 27. Diagrama que muestra la composicién de los minerales de AMC20.
20PL{sup.izq.) es un fenocristal, pledge son sus bordes y Plinc una
inclusién. PLFEN y PLZON también son fenocristales de plagioclasas y
- Micro muestra la composicién microlitica. 20 px representa algunos
piroxenos y el diagrama inferior (der.) las hornblendas. El punto 11
representa el centro de un cristal (20 HB) que varia a 12 (vidrio) y 13

en sus bordes. Los puntos 13 y 9 (sup.) son pequefios cristales. 20 ZHB
muestra el zoneamiento de un fenocristal.
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sodicos (An,.s,) - Los cristales mas grandes de plagioclasa (plfen
Y plzon) (Fig. 27) muestran un enriguecimiento en calcioc en las
orillas parecido al primer <c¢ristal gque fue descrito en esta
muestra. Aparte de un aumento de calcio hacia el exterior, uno de
los cristales mostrd una disminucion en la zona mas externa (Fig.
28) . De cualquier manera, la historia de cristalizacidon de las
plagioclasas indica que el magma fue enriguecido en calcio
afectandoe un proceso de cristalizacidén normal.

Las hornblendas de Tetequillo 202HB y 20HB (Fig. 27) se
agrupan en cristales con bajo contenido de calcio y contenidos
altos de alumnio (con excepcion de un borde de cristal 12) y en
cristales con un contenido mayor de Ca0O y altos valores de aluminio
(Fig. 27). Las anfibolas ricas en aluminio deben haberse formado
en ambientes mas profundos o© a mas altas temperaturas gue las
anfibolas con bkajo contenide de aluminio. En el cristal 20 ZHB
(Fig. 27) se observd gue el contenido de fierro disminuye hacia
afuera mientras el de Mg aumenta y después vuelve a baljar; el borde
hematizado contiene mas Fe y menos Mg. El1 aumento en Mg en los
bordes de cristales ferromagnesianos, generalmente se ha
interpretado como producto de mezcla <on un magma mas basico. E1
borde de vidrio gue rodea al cristal antes mencionado presenta una
disminucién tanto en FeO' como en MgO y aungue los dos puntos
analizados en el vidrio estan muy cercanos, sSe pueden observar las
variaciones en FeO y MgO relacionados posiblemente, a diferentes
grados de fusion parcial del cristal después de la mezcla-—
asimilacion.

El cristal 20HB en cambio muestra una disminucién en Mg hacia
los bordes (Fig. 27). Los cristales mas pegquenos contienen mayor
proporcion de FeO y MgO gue los cristales de mayor tamano. Los
piroxenos son escasas hiperstenas (20 PX) (Figura 27) incluidas
dentro de los bordes hematizados de hornblenda o del vidrio (gue
presenta una composicioén similar). Existen dos vidrios con
composiciones diferentes a las antes mencionadas (Junto a
hornblendas y piroxenos), el primero con mayor Fe y el segundo con-

mucho mayor Si.
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Las texturas y composiciones presentes en la mayoria de las
muestras indican c¢ristalizacién en desequilibrio, lo gue puede
deberse a la presencia de xenoclitos en muchas de las muestras. Por
esta razon, los xenolitos tan abundantes dentro de la lava
Tabaguillo y la lava misma, fueron estudiados mas detalladamente.
La lava (AMC26a) y xenolitos de Tabaguillo (T24, T26, T31, T332,
T36, T38 y T45) son en ocasiones muy similares, ya que los bordes
de los xenolitos han sido fundidos y los cristales de los xenolitos
fracturados, disgregados, incluidos en la lava y fundidos. También
se observaron xenolitos (Tabla 14) de rocas bandeadas (piroxeno -

plagioclasa) que podrian representar gneises granuliticos, rocas
basicas con intercrecimiento de piroxenos granulares Y
rplagioclasas, rocas alteradas posiblemente de skarn Y rocas
andesitas, aparentemente de etapas volcanicas mas antiguas. Aungue
los xenolitos mas abundantes son de tonalita y los xenocristales
de cuarzo, plagioclasa, hornblenda e hiperstena.

La muestra T24, gue se situa junto a las muestras de lava en
muchos de los diagramas, parece ser una roca volcanica mas antigua
(por su textura de grano fino). El xenolito esta compuesto de
fenocristales de plagioclasa (Ab,jAn,,) e hiperstena en una matriz
de microlites de plagioclasa intercristalizada con agujas de
apatita mientras gue la lava (Fig. 29) gue mas bien parece ser un
agregado de xenocristales en diferente grado de fusidén (Figs. 30-
36) presenta cristales de cuarzo fracturados y redondeados con
bordes de reaccion constituidos por fragmentos de los cristales del
xenolito y crecimientos fibrosos de piroxeno—-plagioclasa dentro de
la lava. La lava también contiene cristales de hiperstena,
hornblenda y plagioclasa y vidrio abundante. La plagioclasa
(Ab An,,) se presenta en grandes cristales parcialmente fundidos de
4 mm (xenocristales?) y como microlitoes (10 um) tanto en la matriz
como en los bordes de reaccidn. E1l contacto entre el Xenolito y la
lava es una zocna transicional de 1 mm. La misma lava en la muestra
T26 cotiene xenocristales de cuarzo (40 num - 1 mm) gue en los
bordes estan fragmentados Yy rodeados de agujas de piroxeno y°
cristales de cuarzo mas pequehos, cristales de hiperstena (100 um —

1 mm) sin bordes de reaccidn (fenocristales), xenocristales (100
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Sigara 29, Foto de alpujas ce plagioclasa con hornblenda v oapatita =123

Figura 30, Foto de borde de reaccidn de plagioclasa rodeando senocristal de cuarzo -T24
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Figura 35, Foteo de plagioclasa parcialmente fundida -T24

Figura 36. Futo de aenocristal de plagicclasa correido -T1T24




am — 1 mm) Y microlitos (40 ,um) de plagioclasa (Ab,Ang), Y
fenocristales de hornblenda con titanomagnetita (SO0.am) y magnetita
intergranulares (Figs. 37-40). El1 xenolito de T26 es de grano
grueso y esta intercristalizado y fundido con la lava y contiene
cristales de plagioclasa (AbspAn,,; 2 mm) con bordes fundidos, cuarzo
redondeado con vidrio en los bordes (fundido), hornblenda (2 mm)
con bordes también fundidos y titanomagnetita (50 um). Dentro de
un cristal de hornblenda (2 mm) con los bordes fundidos, se observo
un cristal euhedral de hornblenda, posiblemente causado por una
recristalizacidon en nuevas condiciones de presidn y temperatura.
El vidrio del xenolito presenta fractura concoidal y esta compuesto
de Si, K, Na poco Fe.

El contacto entre el xenoliteo y la lava en la muestra T31 es
dificil de distinguir porgue esta fundido y alterado y no presenta
borde de reaccion, inclusive se observan los cristales del xenolito
también dentro de la lava. La lava de Tabagquillo, como en las otras

mnuestras, esta compuesto de cristales de hornblenda (300 am),
cuarzo (Fig. 41), hiperstena (100 uam) y cristales grandes de
Plagioclasa (200 .um hasta varios mm, fracturados y fundidos en los
bordes (xenocristales?) (Fig. 42), asi como de microlitos y un
vidrid rico en silice con bajo contenido de Al, K y Fe. En el
xenolito (T31) también se observan cristales de plagioclasa, (80
Aam — 1 mm), hornblenda (50 aum - 1 mm) Yy cuarzo (100 - 200 .um)
aparte de los cristales de augita (600 .uam) Yy titanomagnetita-
espinela férrica (Ti y Cr) (4 .am). Los cristales grandes de

plagioclasa se encuentran parcialmente fundidos (Figs. 42 y 43) y
recristalizados, lo gue parece ocurrir también con la hornblenda.
Una de las hornblendas esta intercrecida con augita y espinela
ferrica.

La lava de la muestra T332 presenta un vidrio bandeado
(SO%SiOZ, 7% Al,05, 19% FeO', 8% MgoO, 2%, TiO, 14% K,0 con trazas de
sodio) con cristales de hormnblenda (150 am) parcialmente fundidos
en los bordes y fracturas (xenocristales?), cristales grandes de
rlagioclasa (> 100 am) con 1los bordes fundidos (von wvidrio)
(xenocristales?), cristales de cuarzo (50 uam) y de hiperstena (60
am) y de plagioclasa pequenos (Figs. 44-46). El contacto entre el
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Figura 43. Foto de xenocristal de plagioclasa fundida -T31.
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Figura 46. Foto de plagicdlasa tatwlar en vesicula -T32

Figura 47 Foto de borce de reaccion entre lava v aenclito -7




xenoliteo y la lava es dificil de

mas poroso

dAistinguir aungque el xenolito es
(fusidn)

Figs. 47 y 48). E1

Xenolito
basicamente la misma mineralogia

prresenta

gque la lava, pero en el xenolito

se observan muchos <cristales recristalizados en forma de agujas
creciendo adentro de los cristales mayores (cuarzo,

plagioclasa..)
aparte de claras evidencias de la fusion de cristales,

tales como
los gusanillos dentro de los cristales de plagioclasa.

En la lava de la muestra T36

también se
bandeamiento en el vidrio.

distingue el
vitrea a

La matriz gue varia en esta muestra de

criptocristalina, contiene

xenocristales parcialmente
fundidos, principalmente,

de cuarzo con fenocristales de piroxenos
El contacto entre la lava Yy

(augita) . el xenolito esta fundido
(Fig.a49) Yy presenta vidrio en esta zona seguido por un borde de
reaccion. El1 xenolito en si es muy poroso, debido a gue ha sido
parcialmente fundido. Los cristales de cuarzo (500 aum) ,
el xenolito como en forma de xXenocristal en la lava (Fig.
fracturados y parcialmente fundidos,
(Fig. 51 y 52 ) (Ab gAg,t 10 -

cristales de augita (200

tanto en
50) estan
igual gue las plagicclasas
El xenolito también contiene

hiperstena (200
diferencia de la lava presenta cristales de biotita
han sido parcialmente fundidos.

100 um) .
,am) e Aam) pero a
(Fig. 53) gue
El vidrio gque contiene el xenolito
varia en compasicion de un punto a otro, lo gue se relaciona con
de los vidrios es rico en

6% MgO, 25% FeQ' y 15% K,0)
mientras gue otro es mas pobre en fierro y mas

la fusion de diferentes minerales.
Fe y Si (45% sSio,,
(biotita fundida?)

Uno
6% Al,0,, 3% TioO,

rico en potasio. Un tercer tipo de wvidrio es rico en silice y

potasio (78% sioz, 5% Al,05, 4% Feo‘, 2.5% CaO y 10% K,0).
En la muestra T38 la lava presenta

hornblenda en una matriz vitrea,

abundantes cristales Ade
cristales de hiperstena

mientras

que el xenolito contiene
(150 am),

augita (100 am), cuarzo (1 mm)
todos ellos parcialmente fundidos (Figs.

Este xenolito también presenta diferentes tipos de vidrios,
uno ceompuesto de Si, XK,

si y Ca,

Y plagioclasa (100 am),
54-56) .

Ca Yy poco Fe y otro con mayer contenido de
contenido similar en K y Al pero con menor Fe.

La muestra T45 también contiene una alta proporcidn de vidrio,
tanto en la lava como en el xenolito

(Fig. 57 ). En el xenolito
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Figura 48. Foto de borde entre vidrio (inf.izq.) y lava -T32
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Figura 53. Foto de estructura de cristal de biotita -T36
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Figura 6. Foto de acercamiento del vidrio -T38
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existe un vidrio rico en K, pero gque no contiene ni Na ni cCa,
mientras gque otra zona vitrea contiene Na y Ca en alta proporcidén

{(Plagioclasa fundida?) inclusive este tipo de vidrio se observd en

los bordes fundidos de algunas de las plagioclasas.

Otro vidrio
diferente,

de color obscuro contiene alto Si y K con poco Na, Ca

(vitreo) de uno
La hiperstena del xenolito tambien se encuentra
parcialmente fundida vy de aspecto

Yy Fe. Se observo el esgqueleto totalmente fundido
de los minerales.

POroso. La lava presenta
cristales de augita (alterados en el clivaje), hornblenda fundida
en los bordes (xenocristal ?) (Fig. 58), plagioclasas parcialmente

cristales de cuarzo con
bordes fundidos {(xenocristales), aparte de

fundidas (xXenocristales?) (Fig. 59) Yy

cristales de
titanomagnetita parcialmente oxidados y vidrio.

Como se discutio anteriormente, la lava de Tabaguillo (AMC2e6a)

contiene abundantes xenolitos y xXenocristales en una matriz en gran
parte vwvitrea, pero gue también presenta cristales de anfibolas,

piroxenos Yy plagioclasas. E1l estudio de las muestras en la

microsonda permitid detallar mas las variaciones en su composicidn.

La muestra de la lava 26 Pl (Fig. 60) se compone de plagioclasas

pPor lo gue la muestra que
ser un xenocristal. La lava (AMC2é6a)

presenta cristales de composiciones diversas de augita (26 PX),
hiperstena,

intermedias principalmente (An 50-60),
contiene mas sodio podria

Y de una hornblenda baja en aluminio (T3826) (Fig. 60)
gque parece haber cristalizado a menor presion

(menos aluminio que
las otras hornblendas.

En los diagramas se observa gue muchas de las hornblendas de
los (T26, T32 y T38) se concentran,

exceptuando una hornblenda con
bajo calcio y aluminio (T286),

otra mas calcica y aluminosa (T38)

Y una tercera también rica en aluminio, pero menos calcica (T26)

(Fig. 60). La agrupacidn dentro del diagrama MgO — Ca0 - FeO la
conforman muestras con valores de aluminio gue varian de 6 a 13%.
Estas variaciones en contenido de aluminio se consideran reflejo
de diferentes profundidades de generacion y temperaturas. Dos de
los xenolitos T32 y T38 también presentan hiperstena (T32pPX y T38
PX) y augita (T38 PX) (Fig. 60), aungue solo un cristal se parece
al de la lava y podria indicar gue la augita menos férrica de la
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Figura 59. Foto de plagioclasa (gris obscuro) fundida (con vidrio) -Ta5s
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Figura 60. Figura que muestra la composicién de los cristales de la lava de
- Tabaquillo (26) y de los xenolitos.
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lava es un xenocristal. La plagioclasa de T26 tiene un mayor rango
de anortita (30 - 50) gue la de T32 e inclusive un cristal que
contiene OR (k) (Fig. 60) . En la muestra T38 en cambio 1la
plagioclasa presenta mayor variacion (Any,, An,, An, ¥y Ang,+,) (Fig.
60). Existe traslape entre las plagioclasas que se observan en la
lava y dentro de los xenolitos, pero los cristales de plagioclasa
con ancortita menor a 50 podrian representar Xenocristales. Uno de
los vidrios que se analizaron (T38) contiene alto Si, Al, K y Na.

En la descreipcion de los xenolitos y la lava de Tabaguillo
puede notarse gque existen diferentes tipos de xenolitos (volcanicos
Y granulares) en diferente grado de fusidén y gue la lava es
totalmente hibrida, ya gue muestra tanto xenocristales fundidos,
algunos de los cuales recristalizaron para adaptarse a las nuevas
condiciones de temperatura y presidon (AFC), como cristales del
magma que no estan fundidos (algunas plagioclasas y piroxenos)
(AFC). La similitud en la mineralogia de algunos xenolitos con las
lavas puede explicarse por la incorporacion de xenocristales. Esto
también podria deberse a la fusidn parcial de material cortical,
gquedando algunos restos solidos de la fuente, aungue como se
observa en los diagramas de analisis qguimicos, los xXenolitos (a
excepéic‘:n de T24) no se situan junto a la lava de Tabagquillo (26a)
Y pPor lo tanto, se dificulta esta interpretacion.

Otro volcan dacitico es el Quepil, cuyas lavas acidas parecen
marcar la transicidén entre el vulcanismo poligenético del Ajusco
Yy el vulcanismo monogenetico de la sierra Chichinautzin. La lava
del Quepil (AMC Q) contiene cristales dendriticos de augita (Fig.
61) , hornblenda abundante (150-300 mam) intercrecida con plagioclasa
Y con inclusiones de cuarzo, biotita titanifera (3 mm) y andesina
(Abg;, Ang,; 20— 150 mum) también intercrecida c<on cuarzo en los
bordes. Los abundantes cristales de cuarzo (20 - 60 um) gue se
observa en la muestra estan redondeados (Fig. 62).

Otra de las muestras antiguas (AMC SG) pertenecen al cerro
San Gregorio. Esta lava esta formada por abundantes cristales de
hiperstena (20 mam a 3 mm), augita (200 - 600 amm), plagioclasa (Abg,
Angg; 100 mam) y cuarzo (intercrecido con plagioclasa; 200 am) con
ilmenita (Fig. 63) Yy titanomagnetita (15 am). También se observd
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Figura 63. Foto de

inclusion de esfena en ilmenita -Amcsg
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un vidrio rico en Si, Al y K con poco Fe.

Se puede concluir que las dacitas son el producto de
considerable asimilacidén y/o mezclas magmaticas, ya gue muestran
variaciones en la composiciodon de sus fases ferromagnesianas (Al,0;
Y enriguecimiento posterior en Mg0O) en el tipo de plagioclasa
(aparte del enriquecimiento en Ca0O de algunas) y de wvidrio; esto
aunado a la presencia de xenolitos de diversos tipos de roca y
xenocristales fracturados y parcialmente fundidos.

También se estudid una muestra de las lavas Terciarias de la
Formacion Las Cruces, posiblemente del volcan Picacho (AMC4). Esta
lava se incluyd en el estudio porgue esta rodeada de los volcanes
monogneticos de la sierra Chichinautzin y podria representar uno
de los contaminantes aungue en los diagramas de elementos traza gque
se discutiran posteriormente, se observa gue no corresponde al
campo de los xenolitos (T24, T26, T31 y T32). La dacita muestra
abundantes cristales de plagioclasa (30-130 am) (oligoclasa—
andesina) aungque en algunos cristales existe un mayor porcentaje
de calcio. La lava también presenta cristales de hornblenda con los
bordes fundidos (Fig. 64 y cristales de cuarzo. Existen dos tipos
de cuarzo: unos en cristales peguenos de aproximadamente 1- aum
(fenocristales) y otros gue se presentan en cristales fracturados
de 40 m a 2 mm con bordes de reaccidén (xenocristales?) (Fig. 65).
Entre los minerales intergranulares se observan: espinela férrica
idiomdérfica (con 10% de Ti, aproximadamente de 5 um), ilmenita (10—
30 mam), magnetita (10-30 am), titanohematita corroida (10-30 um)
Yy escasa apatita (50 .um) .
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Figura 65 Foto de cristal de cuarzo con borde de reaccidn -Amcd
84.Foto de cristal de hornblenda con borde fundido -AMCa




DISCUSION DE RESULTADOS DE ANALISIS QUIMICOS Y GEOQUIMICOS

En la identificacidén del proceso petrogendético se utiliza

informacidén sobre elementos mayores y trazas, datos isotdpicos,

descripciones petrograficas 3% resultados de petrologia

experimental. Las relaciones entre los diversos elementos
generalmente aportan valiosa informacién sobre los procesos
de Harker donde se

magmaticos por lo que diagramas como los
Sio, ¥ los de indice

grafican los elementos contra porcentaje de
de diferenciacidon son de utilidad para definir la diferenciaciodén
de un conjunto de muestras y su interrelacidn. Los diagramas de
valor Mg en cambio son mas diagndsticos de otro tipo de procesos

(pP.- e. fusion parcial) .
Los diagramas de Harker, de valor Mg (Mg val) e indice de

diferenciacién (DI) permiten observar las relaciones de las

diferentes lavas. De estos analisis se obtuvieron resultados

para los magmas de la Formacidén Chichinautzin gque apoyan un

fuerte componente de contaminacidén y refutan un origen sinmple
por cristalizacion fraccionada o fusion parcial. En la discusion
a continuacidén se interpretaron separadamente los diagramas
buscando indices de cada proceso y, aungue en algunos diagramas
las muestras parecen mostrar fraccionacioén el conjunto de datos,
mas bien argumentd en su contra.

En 1la Fig. 66 se incluyeron todos los analisis de los

diferentes laboratorios, aunque en los siguientes diagramas solo
se interpretaron los analisis de elementos mayores y traza de
fluorescencia de rayos X llevados a cabo en las Universidades de

Giessen y de Trier para reducir el error analitico en el modelado

petrogenético.

El porcentaje en silice de las lavas de la Formaciodn

(50.6) 53.5 a 66.6% por lo gue se
con un mayor

Cichinautzin vario de
clasifican las muestras como basaltos a dacitas,
volumen de andesitas (Tablas 11-13 y Fig. 66). Esto coincide con
(1973), Gunn Yy Mooser (1971 ), Martin

los datos de Negendank,
Segun los porcentajes

Del Pozzo (1980) y Verma y Armienta (1985).

de potasio las muestras se ubican en el campo de las rocas

calcialcalinas principalmente andesiticas (Fig. 66 y 67).

de Ti0, (0.6~-1.85%) son comunes para arcos
144
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magmaticos de margen continental. En los diagramas de TiO, contra
Si0O,, indice de diferenciacion y Mg val. (Figs. 66, 68 y 69) se
observa que las muestras presentan dispersién y no se alinean

formando una secuencia tipica de fraccionacién. Es notorio gue

las muestras AMC24 y AMC27 provienen de volcanes muy cercanos y
aun asi parecen no estar relacionadas (Figs. 68, 70 y 71).
diagramas TioO,/DI (Fig. 68) y TiO,/Mg val (Fig. 69)
dos grupos,

En los

se definen

Los magmas calcialcalinos se caracterizan por valores altos

en Al,0, aungue los valores para la Formacioén Chichinautzin

varian de 18.42 a 15.15% (Tablas 11-13). Las concentraciones

bajas podrian indicar variaciones en la fuente o la presencia de

una fase aluminosa residual (espinela o granate) despues de la

fusioén parcial (Bence y otros, 1980). Al realizar el diagrama

Harker de Al,0,5i0, se observo gue el contenido de aluminio no

presenta una tendencia atribuible a la fraccionacién aungue

pueden ajustarse tres curvas hipotéticas gue bajan y después

suben (Fig. 72). La disminuciodon podria reflejar la fraccionacion

de plagioclasa y el aumento de la asimilacion de una fase mineral

rica en aluminio. La infleccidn ocurre después del 57% SiO, y

corresponde al punto en gue se comienzan a
xeneolitos.

presentar los
No se observa ninguna relacidn entre el contenido de
Al,0; ¥ la edad de las diferentes lavas (Fig. 72) ni con 1la
viscosidad gque refleja el estilo eruptivo (Fig. 73).
considerable dispersion en los diagramas de DI y Mg val,

Existe
lo que
argumenta en contra de la fraccionacion (Figs. 68 y 69) .

Aungue aparentemente el fierro disminuye con el aumento de
sio2 (Fig. 66) las muestras no sugieren una linea de descenso de
un ligquido. Al igual gue en el diagrama TiO,/Mg val, en el de Fe
o'/Mg val 1las 1lavas de 1los volcanes Chichinautzin (AMC27),
Yololica AMC10) Cuautzin (AMC7) , Ocusacayo (AMCS6) Yy Xalpa
(AMC10P) forman un grupo, las del Jumento (AMC1l), Tres Cumbres
(AMC22 y 23) y Pera (AMC24) otro, y un tercero lo integran las
lavas restantes (Fig. 69) . También puede observarse varias
alineaciones dentro del diagrama FeO/Mg val (Fig. 69), pero de
cualguier forma los datos muestran que los magmas no son producto
de una linea de descenso de liquido © de una misma camara

magmatica, ya gque no presentan una secuencia indicativa del
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proceso de cristalizacion fraccionada.
observan dos tendencias,
diagramas (Fig. 68).

En el diagrama FeO'/DI se
las mismas agrupaciones gue en los otros

El Manganeso presenta una tendencia casi recta

(Figs. 66,
68 y 69).

Los valores de MgO varian de 7.04 a 1.72 y aungue los mas

altos hayan llevado a proponer un origen por fusion parcial del

manto, los valores bajos no pueden ser explicados por esta

hipdtesis. Como se observa en las Figs. 74, 75 y 68, el MgoO
disminuye con el porcentaje de Si0O, y con DI, lo gue podria
indicar un proceso de fraccionacion de olivino © de piroxenos,
aungue la dispersidn indica gue los magmas no representan una

sola linea de descenso del liguido. La relacion MgO/SiO, no se

correlaciona con la edad (Fig. 74) ni con la viscosidad-estilo
eruptivo (Fig. 75). En las diversas figuras (68, 69 y 74)
observa gque las dos tendencias
figuras)

se
(mismas agrupaciones de otras
se cruzan por los xenolitos y las lavas mas silicicas,
lo gque puede indicar gue las dos tendencias representan dos tipos
de magmas contaminados por xenolitos para producir las otras
lavas. No se observa un aumento de MgO con Mg val lo que se
interﬁreta como variaciones debidas a la fusién parcial y no a
la fraccionacidn.

La figura 76 de Fe/Mg vs Si0O, también muestra una fuerte

dispersicn en los datos gue argumenta en contra de un proceso
de fraccionacion de ferromagnesianos.

Los numeres o© valores Mg de las lavas de 1la

Formacion
Chichinautzin son menores a 68.

Los basaltos con numeros Mg entre
70 ¥y 74 y con valores altos de Ni (250-350 ppm) y Cr (500-600
ppm) se consideran producto de la fusion parcial (20—-30%) de
l*'herzolita del manto (Green 1976; Sun y otros, 1979). Otros

son ndmero Mg entre 63 Yy 73
(Green, 1971), Feo/MgO <1 (Tatsumi et al., 1983) y Ni = 235

criterios para magma primitivo

— 400

ppm (Sate, 1977). Como puede cbservarse (Tabla 11), los términos

basicos de la Sierra Chichinautzin
algunos de estos valores pero

se encuentran cerxrcanos a

presentan caracteristicas
generalmente atributables a magmas derivados y por consiguiente

los magmas acidos presentan wvalores aun mas alejados de Jlos
magmas primitivos.
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La relacidén entre Ni y Cr es alrededor de 2 como se muestra
en la figura 77, pero algunas muestras

(Teteguillo)
valeores de 1 y otras cercanas a 3,

presentan

por lo gque se infiere gque los
magmas no son productos Unicamente de la fusidn parcial y que
otros mecanismos como contaminacion, mezcla de magmas o
fraccionacion también participaron en el proceso.

Si los magmas
de la Sierra Chichinautzin fueran producto directo de fusidn
parcial, Y Robin (1982) no se
observarian las variaciones en los contenidos de Ni

y Cr (7—-245ppm).

como lo han sugerido Nixon (1982)

(6—-150ppm)
Es posible gue los miembros mas basicos de

Chichinautzin si sean producto de fusidn ﬁarcial del manto, pero
las relaciones de Cr contra indice de diferenciacion, Mgo y SioO,
muestran gue en las lavas mas acidas probablemente ha habido
diferenciacidén (Figs. 78 y 79). Al igual gue en los diagramas de
MgO, el Cr se distribuye en dos grupos cuande se grafica contra
S3i0,: las muestras AMC27, AMC10, AMCE6,
grupo mientras gque las muestras AMC1,

AMC7 y AMC1O0P forman un
forman otro (Fig.

AMC3, AMC24, AMC23 y AMCS
79). Mas alla del 57% SiO, las dos agrupaciones
se dispersan, lo gue puede estar relacionade con contaminacidn,

vYya gue despueés de este valor se presentan los xXenolitos. Las
variaciones en contenido de Cr no tienen relacion con la edad
aungue el cromo si disminuye de basaltos a dacitas en cada grupo.
Este descenso puede ser causado por fraccionacion de espinela-
olivino en cada agrupacién. En la figura 80 donde se relacionan
Cr y Mg val también se observan dos tendencias correlacionables
con las de Cr y Sio,.

Las mismas tendencias se observan en el
diagrama Cr/DI

(Fig. 78) estas se dispersan con mayor DI (indice
de diferenciacién). Son notabkles la similitud en contenido de Ni

de los xenolitos y las lavas e inclusive los altos valores de dos
de los xenolitos (>150 ppm).

El niguel se comporta de la misma manera gue el cromo, al
relacionarlo con DI: (Fig.
81) ocurre 1o mismo que
donde las dos tendencias después del

presentan mayor dispersioéon debida posiblemente a la
contaminacion.

presenta las mismas dos tendencias
78) . También en el diagrama Ni/Sio, (Fig.

en el de Cr/sio, (Fig. 79),
57% Sio,

I.a relacidén Ni/Mg val también muestra las dos
agrupaciones y la dispersién (Fig. 80). El niguel disminuye con
silice igual que el Cr (con gran dispersion), y por lo tanto,
is8

- e
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pueden haberse fraccionado juntos en la misma fase cristalina.
Esto no explica las diferentes alineaciones debidas, gquiza a
fuentes diferentes, ni la dispersién causada por la presencia de
los xenolitos (contaminacidén).

Aungue el Ca0O en términos generales disminuye con el DI
(Fig. 68) Y sio, (Fig. 66) , observando la distribucidn

detalladamente (Fig. 82), se distingue gue no presenta una linea

de descenso del liguido y por lo tanto, argumenta en contra de
la cristalizacidn fraccionada de plagioclasa para producir las
alineaciocones. Los términos basicos muestran un aumento en caO
(aunque las asociaciones presentes en los diagramas discutidos
anteriormente indican gque no provienen del mismo padre) en el que
podria interpretarse la ausencia de cristalizacidn de plagioclasa
o piroxeno—Ca a este nivel. A concentraciones mayores de SiO, hay
un descenso, aungue no lineal y con considerable dispersidn, gque
parece estar ligado a AFC (asimilacion vy cristalizacion
fraccionada de PLG-PX-HBL. El contenido de CaO no tiene relaciodn
ni con la edad ni con la viscosidad-estilo eruptivo (Figs. 82).
El Ca©O no varia de la misma forma gue el Mg wval, lo gue se
refleja en la dispersiéon de la Fig. 69. Agui también tienden a
formafse varias agrupaciones, gue se interpretan como diferentes
fuentes de generacion.

El Na,0; muestra gran dispersion cuando se grafica contra
Si0O, (Figs. 66 y 83). Parece que los xenoclitos, gque presentan
valores de Na,Oo variados, provocan esta dispersion
(contanminacidn) aunado a gue posiblemente las magmas de 1la
Formacidn Chichinautzin tengan diferentes lineas de generacion

(ver figuras discutidas anteriormente). El1 aumento de Na,0; con
siO2 en las muestras AMC27, AMCl1l0, AMC6, AMC7 y AMC 10 P, con
$i0O, menor de 57%, indica la ausencia de fraccionacién de un

mineral gue contenga Na, después de este punto se sugiere AFC.
Las distintas tendencias mencionadas anteriormente se confunden
en la Fig. 69 de NaO/Mg val por la dispersion.

El K,0 presenta gran dispersion lo que indica gue los datos
no se pueden modelar por un solo mecanismo Yy deben estar
asociados a diferentes fuentes, mas la asimilacidn de materiales
con valores de K,0 similares o menores a los magmas, como lo
muestran los xenolitos (Fig. 84). En las muestras AMC23 y AMC22
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aparentemente hubo fraccionacion del potasio en algun mineral,
aungue en la muestra AMC22 no se

observaron cristales de
hornblenda.

No existe relacion de K,0/Si0, con la edad ni con 1la
viscosidad-estilo de erupcion (Fig. 84).

La dispersion en la Fig.
68 de K,0/DI hace Adificil su

interpretacidn, pero pueden
observarse dos grupos *x alineados gue se cruzan por un tercero,
aungue coinciden sdlo en parte con las alineaciones de los otros
diagramas. El diagrama K,0/Mg wval (Fig. 69)

muestra una
dispersion mayor.

Si los magmas fueron producto de diferencias

en el grado de fusion parcial de una misma fuente, los

porcentajes de K,0 deberian variar para valores Mg similares,

ademas de presentar variacion con la edad (% de fusidn de una

fuente gque ya proporcioné un magma similar), cosa gue no ocurre.

uno con P,04 mayor
presentan tendencias
(Figs. 66, 68 y 69).
En el diagrama P,0,/DI se observan dos posibles agrupaciones
las muestras con bajo contenido de fésforo,
coinciden con las de 1la

Las muestras se dividen en dos grupos,
de 0.5 y otro menor de 0.4 pero no

atribuibles a la fraccionacioén de apatita

en
aungque estas no

figura de P,0,/Mg val (Fig. 69). Es

posible que 1las diferencias en contenidos de P,0q (gue no

se deban a diferencias en
las fuentes gue las generod, ya dgue aundgue

(xenolitos contienen valores menores)
algunos valores,

coinciden con las variaciones de K,0)

la contaminacidn
puede ser responsable de

no toda la variacion puede ser explicada por
este fenomeno.

En la tabla 15 se presenta un resumen de las agrupaciones
de las diferentes muestras en los diagramas de elementos mayores.

El contenido de Rb en las lavas varia de 20 a 50 ppm a

excepcion del xenolito T24, los xenolitos contienen cantidades

menores de Rb y pueden ser responsables de parte de la dispersioén

de los datos (Fig. 85), aungue los valores bajos en las lavas del

Quepil (AMCQ), Jaras Verdes (AMC3) y Jumento (AMCl), (Fig. 80)

Las muestras
AMC23 y AMCS8 presentan concentraciones elevadas de Rb. Al
graficar Rb contra Mg val (Fig. 80)
cristalizacién fraccionada.

podrian estar ligados a variaciones de las fuentes.
AMC22,

se muestra gque no domind la
En los diagramas de Rb/Mg wval,
K,O/Mg val y SiO,/Mg val (Figs. 69 y 80) se observa gue los

contenidos de las muestras no varian de la misma manera, lo gque
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TABLA I5. AGRUPACIONES DE ELEMENTOS MAYORES
A1203/S)02 'l‘lOz/SXIO2 FeO/Mg0 FeO/StO2 NigO/SlOz Sr//lD)ll CNI'//SSI‘OO2 Ca.O/SnO2 Ca0/Mg0 Na0/D1 K20/5102 KZOIDI
i i 2
3 10 27 1 27 1 27 1 27 1 27 1 27 1 27 27 1 6 27 1 2 6 27 3 27
5 1 22 24 6 23 6 24 10 22 6 24 6 24 6 10 resto 27 10|10 3 3 1 ioP 5 -6
9 1op 23 3 7 24 10 23 6 23 10 3 10 3 10 6 24 10H 6 241 S 24 10 9 1
SG 6 26a} 8 10P Tev 7 24 Q 23 7 5 7 1 3 7 26} 9 2 7 SG 10
Tet 7 Q 2 26 3 8 10P 22 10P 10P 23 9 5 26a
8 22 T26 3 9 s 22 5 9 Tet 24
26 Q 2 SG 26a K 2O/M gVal
2 2 56
4 8 Q
Tet
26a?
.\1203/Mg0 Tio/D1 FeO/Mg0 MgO/Mgva Cr/Mg0 | Cr/Mgval [CalO/Mgval Na, 07510, A1203/Dl Tlongo
1 9 ? 1 27 22 1 27 T 27 T 27 {10 T T 27 3 X
24 s 3 10 23 23 6 |3 6 3 6 7 s 3 10 10
3 26a SG 3 26 24 10 23 10 23 10 6 24 26 6 6
27 7 Q 3 10P {24 10P | 24 10P 10p 3 7 resto
26 10 9 22 7 22 7 22 7 27 SG 10 7
8 5 juntan sG 8 sSG 8 23 10
5 27 5 2 22
9 262 | 9 26
26a Q
26a Q
PZOS/Mgval PZOS/SiO2 P205/Dl
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podria indicar variaciones en el grado de fusion parcial, ya gue
un bajo grado de fusion produciria magmas con mayor concentracidén
de sio, y K,0, gque las desarrolladas por un mayor grado de
fusiodn.

Los valores de estroncio para la Formacidn Chichinautzin
son elevados (442-709 ppn). Puede observarse en las figs. 78 y
86 gue aungue algunos xenolitos presentan valores similares a
las lavas, otros son mas altos y la asimilacion podria explicar
la fuerte dispersicén de los datos. Las muestras no indican un
proceso de cristalizacion fraccionada, ya que en vez de una
pendiente, puede ajustarse mas bien una linea horizontal en los
diagramas de Sio, y DI (Figs. 78 y 86). Aungue 1las lavas de
AMC23-22 (Tres Cumbres), AMC24 (lavas antiguas de la Pera), AMC1
(Jumento) y AMC3 (Jaras Verdes) presentan valores Mg altos, puede
observarse gque las lavas AMC27 {(Chichinautzin), AMC10 (Yololica),
AMC6 (Ocusacayo) Yy AMC7 (Cuautzin) no pueden ser producto de
cristalizaciodon fraccionada de los mismos magmas, ya gue contienen
cantidades de SiO, mayores gue los supuestos padres. Tetequillo
(AMC11, 15, 20 ¥y 21) ¥y Quepil (Q), gue presentan valores de Mg

menores, tampoco prueden ser productos de cristalizacion
fraccionada de estos padres, ya gque presentan valores de Sr
mayores o similares a los de Mg val mayores (Fig. 80). Las altas

concentraciones de Sr deben corresponder a material asimilado.
No existe relacicdn entre la edad y el contenido de estroncio
(Fig. 86), pero es posible gque haya relacion con la viscosidad
—estilo eruptivo. Las lavas del Jumento (AMCl) , Teteguillo
(AMC11, 15, 20 y 21) y Tabaquillo (AMC26a) presentan valores mas
elevados de Sr. Es posible gque como estos tres volcanes formaron
derrames de mas de 100 m de espesor, se distingan de los otros
derrames Jgruesos menores de 100m. sSi la tasa de efusion
relaciocnada con la velocidad de descarga y la viscosidad, esta
controlada por procesos profundos, estos magmas mas lentos
tendrian mayor posibilidad de asimilacion y por lo tanto,
presentarian contenidos elevados de Sr. producto de la
asimilacién. Esta relacidén no se observa en las otras figuras
donde se grafica viscosidad -—-estilo eruptivo.

LLos valores de Ba son elevados, variando entre 403 ppm Y
880 ppm para las lavas y 425 y 1005 ppm para los xenolitos, lo
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que se refleja en la dispersion de los puntos en los diagramas
de Ba contra Sio,, DI y Mg val (Figs. 78,

80 y 87). El1 Ba no
presenta una lineacidén

gue pueda atribuirse a la cristalizaciodn
fraccionada y mas bien se observa una distribucidén lineal entre
los 425 y 675 ppm, a excepcidén de AMC23 y T24 gue contienen
concentraciones mas elevadas. Al relacionar Ba con Mg val se
observa gue no existe un descenso con la edad (mismo Mg val), por
1o gque la disposicién de las muestras en los diagramas tampoco
puede explicarse por variaciones en el grado de fusidn parcial
de una misma fuente (Fig. 80).

La asimilacién de xenolitos con
diferentes contenidos de Ba,

aungue principalmente bajos,
ser responsable de parte de la variacidén.

El1 Zr, como el Rb,

puede

parece disminuir por causa de 1la
asimilacidén de xenolitos con bajo contenido de Zr (Fig. 88). Las
lavas basicas muestran cantidades elevadas (414-265 ppm) aungue
la muestra AMC 1 presenta sdlo 143 ppm Y es posible gue las
diferencias sean intrinsecas de diferentes fuentes de generacidn.

El resto de las lavas (andesitas y dacitas)

presentan valores
dentro del rango de AMC1.

La dispersidn debe ser causada por la
Es importante hacer notar que las
muestras con menor contenido de Zr caen en una misma linea con
las muestras de Las Cruces,

contaminacion (Fig. 88) .

San Gregorio y T26, (xenolito). Las

valores menores son Jumento (AMCl1),
AMC20 y AMC21), Tabaguille (AMC26a) y
Quepil (AMCQ) que presentan derrames muy gruesos,
de efusion bajas

lavas gue muestran 1los

Tetequillo (AMC11, AMC1S,

debido a tasas
Yy por lo tanto, tuvieron mas
asimilar las rocas por las gue atravesaron.

Al relacionar Y ¥y 2Zn a Si0O,

tiempo para

puede observarse un descenso
aungue con considerable dispersion

diagrama Nb contra Sio,
incluyendo los xenolitos,
de AMC27, AaMCl0, AMCE6,

(Fig. 89), en cambioc en el
la mayocoria de las muestras
presentan valores bajos a excepciodn

AMC7 y AMC10P. Esto debe estar relacionado
con las caracteristicas de las fuentes gue los generaron.
procesos relacionados a camaras magmaticas,

(Fig. 90)

En los
el ¥ y Nb deben
aumentar hacia la parte superior mas diferenciada opuestamente

a lo gue ocurre en estas muestras ¥y por lo tanto, argumentan en

a una misma camara. En los
diagramas de Ni/Nb y Ni/Y, gue muestran una distribucidén parecida

contra de procesos relacionados
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nuevamente se distinguen dos grupos: I :AMC27, AMCLl0, AMC6, AMC7
Y AMC1l0P; y II: AMCl, AMC23, AMC24 y AMC3 (Fig. S1). La relacidn
de ¥Y¥/2r contra Zr (Fig. 92) parece desviarse por los xenolitos,
evidenciando un proceso de contaminacidén, mientras que en los
diagramas de Ti/Zr, Sr/Nb y Nb/Zr contra 2r se distingue
nuevamente el grupo de AMC27... aungue las demas muestras
presentan dispersion en valores cercanos a los de los xenolitos
(Figs. 93 y 94).

Las cantidades de Co y Cu presentan gran dispersidén en los
diagramas Harker (no incluido) pero parecen disminuir con el
aumento de SiO, mientras gque las concentraciones bajas de Ga, Th
Yy Pb presentan una tendencia recta a excepcicon de las muestras
de Tres Cumbres (Fig. 95) .

Al relacionar Sr (incompatible) contra Nb (incompatible)
se distinguen nuevamente los grupos I (AMC27...) y II (AMCl...)
aungue este parece estar dentro del rango de los xXenolitos (Fig-.
96) . Al graficar K,0 contra Rb se observa una correlacidn con
cierta dispersion, dentro de la cual también entran los Xenolitos
(Fig. 97).

Tanto en estos diagramas como en los de Rb vs Rb/Sr, Ba/Sr
Y CaO/Sr (Figs. 98, 99 y 100) donde no existe una distribucidn
definida, se considera gque ia asimilacion y variaciones en el
tipo de fuente son la causa de la dispersion y gue 1la
cristalizacidon fraccionada jugd un papel menor. Los xenolitos en
estas tres figuras parecen bajar la distribucion de las muestras.
Las muestras presentan altas relaciones de K/Rb 1lo gue puede
indicar gque la flogopita fue un mineral residual en el proceso
de fusion parcial o, puede deberse a caracteristicas de 1la
fuente. Los valores altos de K/Rb también pueden estar
relacionados a la fusion temprana de la anfibola (Arth, 1976) .
Normalmente las proporciones de Rb, Sr, K y Ba en el manto son
controlados por la estabilidad de anfibolas, micas Y
clinopiroxeno.

Los diagramas de Ba/Sr contra SiO, no incluido y Rb/Sr vs
sio, (Fig. 101) muestran una distribucién similar donde se
distinguen los bajos valores de los xXenolitos, el grupo I (AMC27,
AMC10, AMC6, AMC7 Yy AMC1l0P) y las muestras mas diferenciadas
(AMC26a, SG, AMCll1l, AMC15, AMC20, AMC21 y Q). Estas figuras, como
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la mayoria de los diagramas ya discutidos, refutan un origen por
fraccionacidn en una camara comun y mas bien indican una
dispersiodon debida a diferentes caracteristicas de las fuentes mas
asimilacién. Las variaciones en las concentraciones y tasas de
elementos incompatibles en magmas con porcentajes de SiO, bajos
no pueden ser generadas por cristalizacidén fraccionada.

A diferencia de los diagramas simples © de las relaciones
directas, los diagramas logaritmicos podrian indicar algo de
fraccionacion, aungque con considerable dispersidn. En el diagrama
Sr/Ca contra Ba/Ca se observan las lineas de fusion (Ohnuma et
al., 1983) y de fracciocnacion de plagioclasa y clinopiroxeno
(Fig. 102) . Aungue varios puntos pueden ajustarse a ambas lineas,
la dispersiocn refleja gque la petrogénesis de los magmas de 1la
Sierra Chichinautzin no esta relacionada a un sdélo mecanismo. Al
graficar K ceontra K/Rbk (logs)' las muestras también presentan
dispersidon, aungue podria interpretarse algo de fraccionacién de
plagioclasa y ferromagnesianos (Fig. 103).

Diagramas Arana

Los diagramas de arana (spider) pueden indicar
enriqﬁecimientos o empcobrecimientos diagndsticos de ciertos
procesos petrogenéticos. Para prepararlocs los elementos se
normalizaron con respecto a las condrichtas y los valores de
Negendark Y otros (1983) . Los diagramas de arana para
Chichinautzin muestran anomalias negativas en Nb y Cu y positivas
en Zn para todas las muestras (Fig. 104 ). La anomalia negativa
de Nb es comun en zonas de subduccion Yy no esta ligada a
diferenciacion a bajas presiones (Brigue y Lancelot, 1984),
aungue puede estar relacionada a heterogeneidades en el manto,
cristalizacidén a altas presiones o procesos de fusion (op. cit.).

En algunas muestras tambieén se observan ancmalias positivas
en K, Py 2Zr gque podrian ser producto de contaminacién cortical,
aungue los Xenolitos presentan concentraciones menores de K,0 y
por lo tanto la anomalia debe estar ligada al tipo de fuente. Es
notable gue soélo un grupo de lavas (AMce, 7, 8, 10, 10P, 22, 27
Y un xenolito), muestran la anomalia positiva en estos tres
elementos, mientras gue la anomalia de K se observa en la mayoria
de las muestras (Fig. 104). Una anomalia negativa en Th también
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es observable en algunas muestras (Fig. 4). El estroncio presenta
ancmalias positivas y negativas (Fig. 104) y no existe relacidn
entre las anomalias y el porcentaje de silice ni la edad de las
rocas. Al comparar los diagramas arana de la Sierra Chichinautzin
con los de los Andes (margen continental) se observan las mismas
anomalias positivas en K y negativas en NB, aungque no se presenta
ni la anomalia negativa en Ba, ni la positiva en Th de los Andes.
El tipo de diagramas de arana obtenibles por asimilacidén de
corteza inferior granulitica se parece a los obtenidos para la
Sierra Chichinautzin, ya que se presentan anomalias negativas en
Th y NB y positivas en K, Sr, P ¥y Z2r.

Se observd una anomalia de Cr—-Ni+ en las lavas del
Tetequillo, del Tres Cumbres (AMC1l1l, 15, 20 y 21; AMC22 y 23) y
en dos xenolitos, mismas gque presentan una ligera anomalia
negativa en Ti (acompanadas por las lavas del Quepil Yy
Tabaguillo, AMCQ y AMC26a) -y podria interpretarse por un
fraccicnamiento de minerales opacos (Fig. 104).

Todas las muestras presentan un enrigquecimiento en LIL
(Large ion lithophile elements, elementos litofilos de ion
grande) con respecto a los HFSE ("High field strength elements'",
elementos de fuerza), lo que es tipica de zonas de subduccidn.

sét de Estroncio
En los modelos de AFC (asimilacidn mas cristalizacion
fraccionada) de De Paolo (1981) se consideran los efectos dentro
de una misma camara magmatica y no de diferentes puntos de
generacion, por lo gue al tratar de utilizar sus diagramas (aun
invirtiendo las secuencias), con un contaminante de bajo Rb (25
ppm, promedio de xenolitos) y .703%sr/%sr hipotético (Fig. 105)
se observa gue los diferentes puntos de posibles padres son
dispersos. Esto apoya la conclusidn de que se trata de diferentes
fuentes de generacioén. En el diagrama de estroncio inicial contra
Rb/Sr (Fig. 106) puede utilizarse el punto 25 como padre (o AMC1k,
BCU-1..) con un contaminante promedio de los xenolitos (X), pero
las cantidades de estroncio deberian disminuir de AMC25 - AMC7 -
AMC13 a AMC26a y varian de 517 - 533 - 644 a 59.7 ppm. Esto
podria deberse a un mayor grado de asimilacién del contaminante
(800 ppm, promedio xenolitos) con respecto a la cristalizacion

194



Rb

-.J

I ] 1 D Ccc-l 1 | } T
ao 4
| '3 _
26a ® 138
- o ©
36 153 ‘ ' 7
1)
32 —
-
— o T7 —
+ 2
28 |- —
u @142 .
+ .
24— -1
©93
— <+ ol —
20 + .
o SBCuU-! | B
20 129
. 1 1% 1o | ! ! ! 1
07020 0.7030 0.7040 0.7050 0.7060 0.7070
a7 86
Sr/ Sr

Figura 105. Diagrama de Rb contra 87Sr/8651' de las lavas de la Sierra Chichinautzin
(cuadros y circulo negro) incluyendo las muestras de Pal y Armienta,
1985 (circulos abiertos) v contaminantes hipotéticos (cruces).



961

0.7070

T T T T R Y T T T T ] T T
07060 —
0.7050
&5
L 25
77
=P & o7 © 142 153
«®
07040 sDCC - 93
2% oBcu-i °© 13 138
— i20 . 26
[o] o Q
o7o030- + o+ + +
or0z0 Lt | | 1 L | 1 l 1 1 I 1
0.010 0.020 0.030 0.040 0.050 0.060 0.070
Rb/Sr

Figura 106.

Diagrama de

875(/8651'

contra

Rb/Sr




fraccionada, pero aun asi no explica las variaciones entre AMC13
Y AMC26a Yy por lo tanto, tampoco agqui pueden ajustarse las
hipérbolas tedricas. Se considera que las variaciones son debidas

a distintas fuentes de generacidén b% a las diferentes
concentraciones de trazas en los xenolitos. También el modelo
de Langmuir y otros (1978), aungue puede incluir entradas

sucesivas de magma, se basa en un proceso de camara magmatica y
por lo tanto, sus tendencias de mezclas entre razones de
elementos incompatibles o isdtopos, no pueden ajustarse a la
fig. 107 de 87Sr/“Sr contra K/Rb.

El modelo de contaminacion de Francis y otros (1980) propone
una contaminacidén uniforme y peguena (alrededor de 10%) con
variacion en los rangos de cristalizacion fraccionada, pero en
la Sierra Chichinautzin se observan grandes wvariaciones en las
tasas de contaminacicén (p. e. AMC25 y AMC26a) y por lo tanto, se
explica la imposibilidad de ajustar las rectas en el diagrama de
8751:'/8’6'51' contra 1/Sr (Fig. 108), también es debido a diferentes
tipos de padres. Pushkar ¥y otros (1972) distinguieron entre
modelos abiertos ('"contaminacidén selectiva"v) ("contaminacion
bulk") . Cuando existen mezclas de magmas con diferentes
relaciones de 87sr /845y Y Sr se presenta una correlacidén de
hipérbola negativa gue corresponde a una correlacidén 1lineal
positiva de Sr®/sr® con '/Sr. Un argumento en contra del sistema
cerrado de contaminacidn es la falta de correlacién de %sr/%sr
con trazas tales como 2Zr. En el diagrama B7Sr/“Sr vs 1/Sr las
mezclas simples mostrarian una recta pero es evidente gue una
combinacioéon de asimilacidn con otros procesos varia este esguema
(Fig. 108).

En los diagramas de 37Sr/“sr contra K/Rb (Fig. 107) y Ba/K
(Fig. 109), tampoco puede ajustarse una linea © hipérbola sobre
los puntos, pero si debe notarse gue la muestra AMC26a gue
petrograficamente es la mas contaminada, se situa muy cerca de
los xenolitos gue contiene. En el diagrama de estroncio inicial
contra KZO/Na20+K%) (Figura 110) se observa la dispersion de las
diferentes muestras de la Sierra Chichinautzin y de 1los

xenolitos, aungue la muestra AMC26a sigue estando mas cerca de

los contaminantes.
Al graficar SiO, contra las relaciones de estroncio inicijial
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se observdé una correlacién inversa gue, aparentemente, indicaba
que las rocas mas contaminadas contenian menos SiO, y por dicha
razoén, se decidid agregar las muestras de Verma y Armienta (1985)
a las seis determinaciones realizadas dentro de este estudio. En
la Fig. los basaltos y 1la
muestra de lavas terciarias gquedan fuera de la relaciodon inversa
de estroncio inicial

111 puede notarse gue unicamente

contra silice y qgue todas

las rocas
andesiticas y daciticas

presentan valores de 87Sr/“Sr
disminuyen al aumentar el silice.

como de microsonda,

que
Los analisis petrograficos asi
muestran un mayor grado de contaminacién en

las muestras AMC13 y AMC26a, por lo gue las razones mas bajas de

87sr/%sr en estas muestras parecen reflejar la asimilacidén de un

material alto en Sio, (57-64%) Y <on bajo 87sxr/%sr. Esta

interpretacién donde los contaminantes bajan las relaciones de
87sr/%sr es totalmente

diferente a los modelos donde
relaciones de %sr/%sr

las
altas se consideran producto de la
asimilacidn de materiales con alto 87Sr/“sr. Por consiguiente es
posible que la contaminacién y mezcla en muchas andesitas havya

pasado desapercibida por sus bajos valores de 8TSr/S"Sr.‘.

202

it s T s et e



€0z

®5¢/®s¢

0.7070

T T T 1
0.7060 -
07050 —
25 77 _
) (o] [o] -
|42® 007 olf:’.’» DCC-1
138 —
0.7040 |223° 1 e 13
(o] L J —
BCU-1 @120 geo
0.7020 J | ! 1 1 | ! 1 1 1
4 S1 53 55 57 59 61 63 65 67T 69 71
SiO,

Figura 111. Diagrama de 87Sr/86Sr contra Si02(%).



INTERPRETACION PETROGENETICA

la Contaminacidn

Los contenidos de Rb, Sio, y 87sr/“sr pueden ser indicativos

de la contaminacidén cortical como se observa en las lavas de la

Formacién Chichinautzin. Algunos investigadores han atribuido las

variaciones en los contenidos Sr y las relaciones %sr/®sr a 1a

contaminacién de la corteza inferior (Hidreth y Moorbath, 1988)

mientras que otros relacionan estos valores con el manto

enrigquecido. Inclusive las variaciones en K, Rb y Ba de las rocas

volcanicas continentales tales como las de las lavas de 1la

Formacion Chicinautzin pueden ser explicadas por pegquenas

de contaminacion. Aungue Marsh b4 Kantha (1978)

de un magma

cantidades
calcularon gue las velocidades de ascenso en el manto
basaltico a andesitico en el manto pueden ser grandes Yy una

asimilacién de las paredes encajonantes seria minima bajo ciertas

condiciones de presion, temperatura, contenido de agua, etc., puede

ocurrir la asimilacién con o sin la cristalizacién del magma.

Algunos modelos de contaminacidén proponen gue la cristalizacion

fraccionada acompaha al proceso, pero otros modelos unicamente

sugieren la asimilacicon por un material a alta temperatura (Huppert

Y Sparks 1980; De Paolo, 1981l). Mezclas de magmas pueden generar

tendencias similares.

Aparentemente, aun dentro de un mismo tipo de magma existen

variaciones importantes en su génesis, como lo demuestran 1los

contenidos de elementos traza e isotopos de Sr, Nb, Pb y Hf en

islas oceanicas (Hart y otros, 1986) , margenes continentales
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(Tilton y Barreiro, 1980), arcos insulares (White y Pachett, 1984),
complejos granuliticos (Weaver y Tarney, 1980), xenolitos del manto
(Menzies Yy otros, 1984) y basaltos de complejos de meseta
(Mantovani et al., 1989). Todos estos modelos proponen algun tipo
de mezcla en el manto entre diferentes materiales o con fluidos
provenientes de las placas subductantes o del manto mas profundo;
mezclas con la corteza inferior o© superior o con el material
subductante tipo MORB y/o sedimentos. Por lo tanto, la
contaminacion Y mezclas corticales gue se observan en la
petrografia y diagramas guimicos para las lavas de la Formacidn
Chichinautzin también apoyan estas hipdtesis.

En la Formacién Chichinautzin se presentan variaciones de
er/“Sr comunes en los arcos insulares (0.703 a 0.704), ya dgue
para Las Marianas se obtuvieron valores de 0.7033 a 0.7038, para
Japon de 0.7032 a 0.7034, para Las Aleutianas 0.7032-0.7035, Nueva
Britaﬁ:a 0.7035-0.7037, Sunda 0.7048-0.7057 , Banda 0.708-0.709 y
Antillas Menores O0.7036-~0.7058 (White y Pachett, 1984) . Deben
notarse los valores mayores de Banda, Sunda y Grenada-Caille y
Kick—-em-Jenny en las Antillas, indicando posiblemente un mayor
grado de contaminacion.

En los arcos insulares los valores de Rb (5-102 ppm), K0
(4010-31,600 ppm) y Ba (84-1,200 ppm) presentan los mismos rangos
gue en la Sierra Chichinautzin. En general los datos de Sunda se
disparan con relacién a los demas arcos. Sin embargo, White y
Pachett (1984) hacen notar gue los valores de Rb, Ba y K,0 son
similares a los del MORB, pero una fuente tipo MORB no podria por

si sola explicar la distribucidn de los elementos traza y por 1lo
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tanto, propeonen una mezcla de MORB con componentes de la placa en
subduccidén, en este caso, con sedimentos. White y Pachett (1984)
observaron en su estudio de elementos traza e isotopos de arcos
insulares gque las muestras de las Marianas, Izu (Japon), las N
Aleutianas y Nueva Bretana se parecian a 1os basaltos mesoceanicos
(MORB) en contraste con las muestras de los arcos de Sunda, Banda
Y las Antillas menores gue presentan valores mayores en 57sr/“Sr Y
menores en '®Hf/'7HEf y '“’Nd/'“*Nd. Todos los arcos reguieren de un
componente continental aparte de contribuciones probables del manto
Yy corteza oceanica y por lo tanto, son el resultado de una mezcla
entre peridotita del manto y elementos traza de la corteza oceanica
Yy sedimento. Las concentraciones de Ba, K y Sr de las lavas de la
Formacion Chichinautzin pueden estar asociadas a un componente de
la placa subkductante, aungue resulta mas facil explicar esta
variacidén por la presencia y abundancia de los xenolitos corticales
que s; observan en 1las lavas. Perfit y otros (1980) tambien
observaron las variaciones de 87Sr/s"sr en otros arcos insulares. Kay
Yy Kay (1985) postulan una mezcla de basaltos de olivino del manto
que presenta olivino magnesico rico en Cr y Ni con magmas mas
fraccionados de la corteza media o inferior para explicar 1la
génesis de los magmas en L.as Aleutianas. Esto lo fundamenta en las
pPlagioclasas con zoneamiento complejo y parcialmente fundidas y la
presencia de fases ricas y pobres en Cr y Ni, y anfibola rica en
Al.,0y,. Kay y Kay (1985) proponen un modelo que reguiere de bajas
tasas de produccion magmatica, donde un magma primitivo se
diferencia a andesita o© dacita saturados en vapor. Después se

introduce un nuevo magma que cristaliza espinela, olivino,
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clinopiroxeno b quiza plagioclasa 2% donde el olivino Y
clinopiroxeno reaccionan con el ligquido para formar la anfibola.
Aunque en las Aleutianas la mezcla se exXplica en una camara
estratificada donde la saturacidn en vapor causa una inversidén de
densidad, el mecanismo en Chichinautzin podria ser similar ya dgque
presenta caracteristicas mineralogicas parecidas, aungue sin la
presencia de la camara estratificada. Si bien, los magmas
calcialcalinos de las Aleutianas se han considerado como derivados
de la placa subductante (Marsh, 1982) o producto de diferenciaciodén
de un manto rico en Mg (Perfit y otros, 1982), Kay y Kay (1985) los
consideran producto de una mezcla de material primario del manto
rico en Cr y Ni con un magma mas diferenciado, basandose en
patrones de 2zoneamiento inverso de los piroxenos y texturas en

desequilibrio.

I.a serie de hiperstena de 1los volcanes Jjaponeses, Myoko Yy
Kurohine, gque presenta fenocristales con zoneamiento normal e
inverso igual gue las lavas de la Formacion Chichinautzin, se

considera productoc de mezclas de magmas en varias etapas de
fraccionamiento de basaltos a dacitas (Sakyuama, 1981). En la
Formacioén Chichinautin la fraccién parece menos importante gque la

contaminacion y mezcla, y las variaciones en el tipo de fuente.

Hickey vy otros (1984 y 1986) propusieron gue la corteza
oceanica subductante es la fuente de enriguecimiento de U, Th, Sr
y Ba en los magmas de arco. Estos pueden ser producto de la fusidn
parcial de la fuente incluyende un componente derivado de 1la

corteza occeanica subductada mezclada con componentes del manto
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enriquecido (Hickey et al., 1986). Los contenidos de B y Sr en la
Formacién Chichinautzin pueden ser causados por este tipo de

enriquecimiento aunque los bajos contenidos de U y Th mas bien
muestran un empobrecimiento.

Los Contaminantes

Algunos autores consideran gque la contaminacién es un proceso

petrogenético insignificante, mientras gue otros lo le asignan un
papel fundamental.

Verma y Armienta (198%5) propusieron un origen

en el manto sin la participacidn de la contaminacidén para los

magmas de la Sierra Chichinautzin, basandose en las bajas
relaciones isotdpicas de Sr. Sin embargo, la presencia de cristales
de plagioclasa con nuicleos sédicos con bordes calcicos, de cuarzo

reabsorbido, de fases inestables como cuarzo-olivino,

etc., todas

ellas presentes en las lavas de la sierra Chichinautzin, han sido
explicadas por procesos de contaminacién (Eichelberger, 1978) .
Eicheiberger propone gue las andesitas son producto de la mezcla
de basaltos Yy riolitas donde el 1liguido basaltico cristaliza

rapidamente para formar Xenoltios basalticos y las fases rioliticas

cristalinas se funden o presentan bordes de piroxeno sobre cuarzo

Y zonas de reabsorcion de plagioclasa sédica. Esto también puede

explicarse por la asimilacién de rocas graniticas, aungue considera
que las bajas relacidén de 87Sr/“sr indican lo contrario.
Eichelbergexr (1978) sugiere gue la suite basalto—-andesita—-dacita-

riolita no es una linea de cristalizacion descendente del basalto.

l.as relaciones isotdpicas y concentraciones de elementos
mayores en Mt. Ascutney, E. U.

reflejan considerable contaminacion

cortical dentro del magma parental del manto (Foland y otros,
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1985) . E1l1 complejo mafico de esta secuencia es producto de varios
ascensos de magma gue fueron contaminados. Perfit y otros (1980)
también observaron las variaciones de %sr/®sr presentes en 1los
arcos insulares, lo gue relacionanan a procesos de contaminacidn
en vez de variaciones isotopicas del manto. omo se explicd
anteriormente, las variaciones isotdépicas de estroncio en 1la
Formacion Chichinautzin aunadas a la presencia de xenolitos se
consideran producto de la contaminacion.

De Paoclo (1981) propuso un modelo de cristalizacion
fraccionada con asimilacion y sugiere que la contaminacidn cortical
es generalmente importante. Las grandes variaciones en K, Rb y Ba
de las rocas volcanicas continentales pueden ser explicadas por
peguenas cantidades de contaminacidén.

Aunque Marsh y Kantha (1978) calcularon gque las velocidades
de ascenso de un magma basaltico a andesitico en el manto pueden
ser g;andes Y una asimilacion de las paredes encajonantes seria
minima, bajo ciertas condiciones de presion, temperatura, agua,
etc. pedria presentarse la asimilacidon. La concentracion de los
elementos dependera de las concentraciones en el magma original y
la roca encajonante, asi como la fraccion de fusion. La energia
para la asimilacidn puede provenir de la cristalizacidén (De Paclo,
1981) . Taylor (1980) calculd que la asimilacidn de un gramo de roca
encajonante a 150°C en un magma a 1,150°C se puede balancear
téermicamente con la cristalizaciéon de 3.25 gr de cristales.
Obviamente, mientras mayor la temperatura del contaminante (p. e.
la alta temperatura de la corteza inferior) menor proporcidn de

cristalizacion es necesario para balancear la relacidén. La enerxgia
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térmica para la fusidn (o mas bien fusidén parcial) puede provenir

de las corrientes de convecciodn, friccidén en las zonas de

subduccidén(ayudada por la reduccién de la temperatura de fusiodn por

el contenido de agua) y disminucion de la presion asociada a zonas

de fallamiento.

Los modelos corticales para el centro de Meéxico sugieren la
pPresencia de una capa de baja densidad en la base de la corteza
que coincide con el andlisis de trayectorias de las ondas Love Y

Raleigh y reflejan un régimen geotérmico alto (Molina-Garcia Yy

Urrutia-Fucugauchi, 1985). La sierra Chichinautzin se encuentra

dentro de la isoterma de 140° y 130° (Prol, 1985). Prol muestra que

la zona de altas temperaturas relacionada a la Faja Veolcanica

Transmexicana disminuye hacia el norte y hacia el sur. El1 flujo de

caleor para la FVT varia de 149 m w/mz, calculado usando leos datos

para los Estados Unidos, a 100 m w/m2 calculado con los datos

convencionales de flujo de calor (Blackwell y otros, 1977)

Dado gue el problema del balance térmico puede resolverse, es

necesario considerar el tipo de material gque dioc origen a los
xenolitos encontrados en las lavas de la Formacion Chichinautzin.

Los xenolitos en el diagrama CaO/Sio, presentan lo que puede

interpretarse como cristalizacién fraccionada de un mismo padre
pereo ni en K,0/Si0, ni en Sr/sio, (Figs. 82, 84 y 86) se observa
esta tendencia. En cambio si se gquita la muestra T24, los xXenolitos

se alinean en los diagramas de Al,0,, MgO, Cr y Ni contra sio,

(Figs. 72, 74, 79 y 81). Inclusive se conservan las tendencias al
guitar las muestras de Las Cruces (AMC 4) y San Gregorio (SG) gque

representan eventos volcanicos mas antiguos. Los xenoliteos: T31,
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T32 y T26 podrian representar un mismo cuerpo intrusivo. En los
otros diagramas no se observan relaciones similares.

La mayoria de los xenolitos muestreados contienen menor K,0,
Rb y Zr (para equivalentes porcentajes de Si0,) gue las lavas. E1l
contenido de Cr, Ni, MgO, Na,0;, Cao, SiO, y Al,0; en los xenolitos
es muy variado, sin embargo el de Sr y Ba en algunos xXenolitos es
alto. Aungue no fueron analizados por su grado de alteracioén, si
se encuentran xenolitos (escasos) de lo gue parece un skarn y al
fundirse parcialmente debieron proporcionar cantidades mayores de
calcio. Puede observarse en los diversos diagramas gue los
xenolitos no corresponden a las lavas de Las Cruces o de San
Gregorio (ni a las lavas de Zempoala) Yy por 1lo tanto, los
contaminantes no pertenecen a cuerpos asociados al wvolcanismo
terciario ni a los troncos cercanos, Ya gue los xenolitos no
presentan ni el feldespato potasico,ni la biotita y muscovita de
estos-intrusivos.

Las lavas terciarias de Las Cruces (AMC4) y San Gregorioc (SG)
se ubican dentro del mismo campo gue las lavas de la sierra
Chichinautzin (a excepcién del Rb) e inclusive las lavas de Los
Pajaros (AMC2) se localizam junto a las del San Gregorio (a
excepcion de CaO, K,0 Yy P,05) en la mayoria de los diagramas. Esto
puede significar que la fuente del vulcanismo terciario
poligenético fue similar al de parte del vulcanismo monogenético
cuaternario.

Uno de los xenolitos, T24, presenta valores tanto de elementos
mayores como de trazas similares a los de las lavas y se separa de

los otros xenolitos en la mayoria de los diagramas. Las lavas gue
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se acercan mas a los xenolitos en los diagramas son las acidas
(AMC26a, AMCl1l, AMC1S, AMC20, AMC21 y AMC Q).

Como se discutid anteriormente, los xenolitos no parecen estar
asociados ni a las lavas terciarias ni a los troncos gque afloran
al sur de la Sjierra Chichinautzin. I.a mineralogia tampoco
corresponde a la de los batolitos (p. e. Puerto vallarta), ya gque
los xenolitos no presentan feldespato potasice. Aungue algunas
texturas de los xenolitos sugieren un origen subvolcaniceo, el hecho
de que se distingan tanto de las lavas de la sierra Chichinautzin
como de las lavas Terciarias indica gQue no pertenecen a sus camaras
magmaticas.

LLa mayoria de los xenolitos son de tonalitas (plag—PX-Hbl-
Qtz), como se discutio en la seccion de petrografia, y los
xenocristales son de plagioclasa y cuarzo principalmente. Aparte
de esta mineralogia es necesario gque el material contaminante

At:eriga bajas relaciones de®sr/®sr, ya que las lavas (incluyendo
a las qgue se ubican cerca de los xenolitos en los diagramas)
presentan valores entre .703 y .704. El1 contaminante también debe
contener bajo K y Rb, aungque concentraciones de Ba y Sr variables.

Aparte del estudio de Monges y Wollard (1956) donde postulan
un espesor de corteza de 40 Xm en base a gravimetria y el de
Molina-Garcia y Urrutia-Fucugauchi (1985) donde proponen una zona
de baja velocidad en la base de la corteza, se conoce poco el la
estructura cortical (> 5 km) bajo la cuenca de México. El modelo
sismico de Nava y Toledo (1982) propone una capa de 5 a 30 km (Vp

6.1) y otra de 30 a 40 km (Vp 7.6) arriba de la zona de mayor

densidad (Vp 8.1).
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Los complejos metamdrficoes que se encuentran en los estados
de Puebla y Oaxaca podrian subyacer a las rocas volcanicas de 1la

cuenca de México. El Complejo Acatlan esta formado por granitoides,

metasedimentos y una secuencia ofiolitica (Ortega-—-Gutiérrez, 1975).
Las rocas graniticas de este complejo presentan valores de 875y /845y

gque varian de .7037 a 711 con contenidos de rubidio mas altos y

estroncio mas bajos (Ruiz-Castellanos, 1979) dgue los xXenolitos

encontrados dentro de las lavas de la sierra Chichinautzin. La
mineralogia tampoco coincide con la de los xenolitos ya los
granitoides presenten feldespato potasico y micas y los xenolitos
no. El Complejo Caxagueno esta compuesto de ortogneises Y
paragneises en facies de anfibolita a granulita. La mayor parte de
las unidades gue constituyen este complejo presentan altos valores

de Sr y bajos de Rb (Ruiz~Castellanos, 1979). Las razones iniciales
de estroncio (msr/“Sr) varian de .7047 a .847 a excepcidn del gneis

Catri; gque presenta un valor muy bajo, .7026 (Ruiz-Castellanos,
1979) . Este gneis cuarzo feldespatico es pobre en Rb y rico en Sr,
lo gque aunado a las bajas razones de 57Sr/“Sr podria sugerirlo como
material contaminante aungue aparte de plagioclasa, cuarzo Yy
hornblenda, contiene feldespato potasico y los xenolitos no.

Otra posibilidad como fuente de contaminacién es la corteza
inferior, ya que podria explicar la amplia distribucion de 1los
xenocristales de cuarzo en la Faja Volcanica Transmexicana, aungue
el cuarzo parece ser escaso en la corteza inferior. Algunos
investigadores han atribuido valores altos en Sr y las variaciones

en relaciones isotopicas 87Sr/“sr a la contaminacion de la corteza

inferior (Hildreth y Moorbath, 1988). La composicidn de la corteza
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inferior parece variar de granulitas acidas expuestas en terrenos
acidos como el Oaxaqueho hasta granulitas basicas y anfibolitas en

la base de la corteza. Durante el metamorfismo de facies

granulitica los elementos K, Rb, Cs, Th y V son removidos de la

corteza inferior (Weaver y Tarney 1980). Los complejos granuliticos

se equilibran bajo altas presiones (hasta 15 kXb) y temperaturas:;

condiciones presentes en la corteza inferior (Ohara, 1977). En

ambientes ricos en agua (el agua podria provenir de la placa

subductante), a los 800° y 10 k bar el gabro (anfibolita) se funde

con cuarzo y feldespato entrando al material fundido (Windley vy

otros, 1973), similarmente, las granulitas feldespaticas de

hornblenda pueden fundirse a 750°C y 8k bar para producir

anortositas (Moorlock y otros, 1973) (alte Ni, cCcr, Aal,
Mg) .

bajo XK y

I.os xenolitos de las lavas de la sierra cChichinautzin son

pobres en K, Rb, Th y V y presentan bajos cocientes de 9%Sr/®sr
)

come la corteza inferior. En general, los xenolitos observados no

presentan foliacion ni alineamiento de cristales aunque si se

encontraron varios xenoclitos con bandas de piroxeno y cuarzo-

feldespato (escasos) lo que Aificulta pensar en un origen
metamorfico.

Otra posibilidad para el origen de los xenolitos podria ser-

el de rocas intrusivas relativamente jdvenes gue presentan bajos

cocientes de 57Sr/365r, aungque como se discutidé anteriormente no

presentan la mineralogia (micas y feldespato potasico) de los
troncos cercanos ni de los batolitos de Puerto Vallarta ni sus

altas concentraciones de K,0..
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l.os altos contenidos de Ba y Sr en algunos Xenolitos podrian

deberse a enriquecimientos provenientes de la placa subductante
como sSe ha propuesto por Hickey y otros

(1984 y 1986) para los
magmas de arco.

El Proceso Magmatico

Los magmas qgue formaron las lavas de la Sierra Chichinautzin
no pertenecen a una misma camara profunda (o reservorio), ya que
presentan diferencias fundamentales en sus relaciones guimicas.

Al
tratar el total de las muestras conjuntamente
algunos indicios de cristalizacion fraccionada,

las

se presentaron

perco al detallar
observaciones no se distinguieron caracteristicas de
fraccionacidén simple. El comportamiento irregular de

elementos K, Rb, al relacionarse al sio2

algunos
Sr...

o al indice de

diferenciacioén, indican gue la cristalizacidn fraccionada no fue

el procesoc dominante en la evolucidn de los magmas de la Sierra
Chichinautzin. El contenido de Ca0 para las diferentes muestras no

correlacicona con el de Sr

ni con el de

Mgo,
fraccionamiento de plagioclasa y piroxeno,

excluyendo el

como mecanismo para
producir las variaciones e inclusive, las diferencias en elementos
traza e

isotopos sugieren varios tipos de magmas diferentes
agrupaciocnes) .

(3

Esto puede deberse a procesos de fusicén puntual en
vez de a zZonas comunes, 1o que es apoyado por la falta de
correlacioén

con la edad y entre diferentes focos de

A nivel de algunos volcanes individuales,
la cristalizacidén fraccionada,

emisidn
cercanos.

si se observa

come lo demuestran las lavas de Tres

Cumbres (AMC23 Y AMC22) . La

lava del Teteguillo, ya

que
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anteriormente se habia observado que presentaba un indice de color

muy bajo, se muestred detalladamente vertical y lateralmente, pero

pPresentd muy poca variacion, tanto al microscopic come en 1la

composicién gquimica. Aungue 10 muestras fueron estudiadas con mayor

detalle, debido a s similitud, solo se analizaron cuatro

quimicamente (AMC11, AMC15, AMC 20 y AMC 21).
1Los valores Mg y los contenidos de Mg, Ni y Cr indican que

las lavas basicas pueden provenir tanto de una corteza inferiorxr

basica-ultrabasica como del manto, vYya que los valores sSon menores

gue los de los magmas primitivos del manto, aungque cercanos. Las

fuentes de los magmas de la Sierra Chichinautzin podrian ser del

manto, ya gue existen valores elevados en Mg, Cr y Ni para las

rocas mas basicas de la secuencia, asi como, bajas razones de

B7Sr/8"’Sx:. La fuente puede ser una peridotita de espinela, ya gque

existe espinela en algunas mnuestras y el granate (Peridotita de

granate) fue desechado como componente para estudios de tierras

raras (Pal y Urrutia, 1977). Otra posibilidad es que los magmas se

formen en la corteza inferior. Al comparar las composiciones de los

magmas de la Sierra Chichinautzin con las de los gneises

granuliticos de la corteza inferior expuestos en el norte de
Escocia (Weaver y Tarney, 1980), se observo gue todos coinciden

hasta en las relaciones de Rb/Sr. Los gneises intermedios y basicos
presentan los mismos rangos en elementos mayores Y trazas qgue las

rocas de la Sierra Chichinautzin. La secuencia granulitica de

Escocia esta formada por una mezcla heterogénea de materiales
silicicos, maficos ¥y ultramaficos con tonalita como roca dominante,

ademas de lentes de l'herzolijitas-harzburgitas y dunitas bandeadas
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{(Weaver y Tarney, 1980) . Cabe mencionar gque estas rocas estan

empobrecidas en Rb, U, Th y K y no presentan valores bajos en Sr

Yy Ba, como seria de esperarse en dJgranulitas. Los xenolitos

encontrados en las lavas de la Sierra Chihinautzin presentan estas

mismas caracteristicas. Para producir los magmas de la Sierra

Chichinautzin a partir de los gneises intermedios y basicos del

tipo de los Escoces, tendria gque fundirse totalmente el material,

lo cual seria dificil de explicar termodinamicamente, aunque si se

podrian generar por la fusidn parcial del material ultramafico. Sin
embargo, la generacion cortical explicaria con mayor facilidad la

heterogeneidad de las fuentes gue se proponen para la Sierra de
Chichinautzin.

En los diversos diagramas se observa gue las muestras de la

Sierra Chichinautzin se presentan en por lo menos tres

agrupaciones.

Aungue existen diferencias fundamentales entre cada

grupo; las muestras AMC27, AMC 7, AMC 10P, AMC10 Y AMC6 se alinean
© agrupan sistematicamente. Un segundo grupo lo constituyen las

muestras AMC3, AMC23 Y AMC24, aungue su relacidn no es tan obvia

como en el primer grupe. Las lavas de Teteguillo (AMCll, AMC1S,

AMC20 ¥ AMC21l), aunque en algunos diagramas se ubican cerca de las

lavas del Quepil (AMCQ) , se distinguen de las otras muestras,

inclusive de las acidas por su bajo contenide de Ni y Cr. El1 bajo

valor de Mg de Tetequillo podria deberse a gue representa la fase

del componente acido de un magma y dgque la fase mas basica o©

cumulitica (cristalizacidén fraccionada) guedara atrapada en 1la

corteza por su densidad mayor. Otra posibilidad es que sea producto

de la fusidén parcial (bajo grado) de rocas corticales. Ni
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Tetequillo, ni Quepil, gque presentan los valores Mg menores, pueden
ser producto de la cristalizacidén fraccionada de magmas del tipo
I (AMC27, AMC7, AMC10P, AMC10, AMC6) ni del tipo II (AMC1, AMC3,
AMC23 Y AMC24), yva gue no presentan relaciocnes quimicas atribuibles
a la cristalizacidn fraccionada. Aparte del tipo I, II y IIX
(Tetequillo) las muestras restantes presentan dispersidén en las
diversas figuras aungue en los diagramas de valor Mg parecen estar
relacionadas a una fuente del tipo I.

Si se considera la fusién parcial de la misma fuente (tipo I)
para producir los magmas AMC7 y AMC8 (val Mag similar) se tendrian
gque observar valores mayores en Ba, K,0, Si0O, en AMC7 que es mas
antiguo y representaria la fusion parcial inicial, pero K,0 y sio,
son menores. En cuanto al tipo II, AMCl, AMC23 Y AMC24 (mismo Mg
val) las rocas mas antiguas si contienen mas Ba, K,0 y SiO, pero al
incluir AMCY9, AMCS, AMC26a y AMC27 (mismo Mg val) no se observdé un
desceriso de K,0 y SiO, con la edad. Algunos magmas del mismo tipeo
estan muy separados geograficamente, mientras gue volcanes cercanos
presentan diferentes tipos de magmas. Esto aunado a las
dificultades para explicar cada tipo o agrupacion (I, I1II, III..),
come fusiones parciales sucesivas podria ser indicativo de gue los
volcanes monogenéticos ocurren como procesos de fusién parcial
independientes aungue pueden estar relacionados a un mismo tipo de
material *"fuente'". Los términos mas basicos de los dos tipos de
magmas principales (I y II), AMC27 y AMCl se separan en casi todos
los diagramas y representan las caracteristicas distinctivas de
cada fuente. Las variaciones entre volcanes monogenéticos cercanos

en Michoacan y Nayarit (Luhr y cCarmichael 1985, Verma y Nelson,
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1988) apoyan la hipodotesis de procesos puntuales y argumentan en

contra de camaras magmaticas someras como la propuesta por Mc
Birney (1987). La sismicidad del Paricutin (Yokoyama,

1989) tampoco
delimité una camara.

En base a las concentraciones de Sio,, MgoO, Na,0;, Ca0O, Ni y
Cr en relacidén a Mg val (Fig. 67) se propone que las lavas del

I vy II se formaron por un mavor grado de fusidn parcial que
el resto de las muestras.

tipo

para
En la Fig. 67 se observa que entre 55 y
60 Mg val existen dos grupos; uno de alto MgO (Tipo I)

El comportamiento de FeO, Ti,
tipo I (AMC27, AMC7,

Yy el otro
de bajo.

Zr,P ¥y Nb en los magmas de
AMC1lO0P, AMC10 y AMCS),

sugiere gue los magmas
que formaron AMCS8, AMC2e6,

AMC2, AMCS, AMC9, AMCS56 Y AMC26A son
producto de una fuente tipo I,

pero de un menor grado de fusidén
parcial.

La dispersion de muchos elementos (Ba, Sr, Rb, K 0...) no

puede ser explicada udunicamente por fusion parcial por lo gue el
mecanismo de formacion debe incluir un componente contaminante para

explicar las variaciones de elementos traza, mayores Yy relaciones
de %sr/®sr. si el magma padre del manto o de la corteza inferior

ultramafica (como lo sugieren las concentraciones altas de Cr, Ni
¥ Mg de algunas muestras) incorpora material de la corteza inferior
© superior, este debe presentar valores bajos de 87Sr/“Sr como 1lo

indican las relaciones isotodpicas obtenidas en este estudio, asi
como la presencia de los xenolitos.

Cuando un magma asimila un material, debe cristalizar un

material proporcional para explicar la pérdida de energia durante

el proceso. Este ha sido quiza el mayor argumento en contra de la
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asimilacion, ya gque los valores bajos de estroncio iniecial (.703-
-704) que anteriormente se consideraban como indicativos de 1la
ausencia de contaminacidén, se han reinterpretado para indicar lo

contrario. Eichelberger. (1978) propone gue los magmas calientes

inferior por su temperatura

pueden fundir rocas de la corteza

mayor.

Si se considera gue los magmas monogenéticos presentan, por
lo menos en algunos casos, como son el Paricutir, Jorullo y
Tolbachic, velocidades de ascenso relativamente rapidas y sin

camaras someras, como lo indican los datos sismicos y la sucesidn

de eventos eruptivos, entonces el mecanismo de ascenso, provocaria

asimilacion del material gue atraviesa con 1la

la ruptura y

cristalizacion consiguiente de una parte del magma. Esto concuerda

con la presencia de xenolitos y las texturas observadas en las

rocas gue los incorporaron.

Se encuentran numerosos xenolitos en las lavas de la sierra

Chichinautzin, tanto como rocas parcialmente fundidas,

principalmente de tonalitas, como xenocristales de plagicclasa y

cuarzo gQue muestran evidencias de su fusidén como bordes corroidos

vitreas y bordes de reaccidn. E1 zoneamiento inverso de

(mayor calcio en bordes de plagioclasa,

presencia de

zonas
mayor

muchos cristales

porcentaje de magnesioco en bordes de piroxenos),

cristales en desequilibrio (p. e. olivino con cuarzo) y dispersidén

de los elementos quimicos, tanto mayores como trazas (e isotopos)

en las lavas después de la aparicidén de los xenolitos (>57% S51i0;)

constata el proceso de contaminacidn. Es posible que las rocas mas
presenten un mayeor dgrado de

acidas (p. e. Tabaquillo, AMC2s6a)
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asimilaciéon debido a una menor velocidad de ascenso gue permita mas
interaccion con el material que atraviesa. lLas rocas mas basicas,
aunqgue también contienen xenclitos tendrian menos tiempo para
reaccionar con las rocas circundantes. Las rocas mas basicas aungue
mas densas presentan una temperatura mayor, por lo que los magmas
podrian subir rapidamente. Este proceso debe estar intimamente
ligado a debilidades corticales, tales como fallas tensionales.
Martin Del Pozzo (1982) observd la tendencia E-W de numerosas bocas
eruptivas.

Los valores de los isotopos de Sr coinciden con los obtenidos
por Whitford y Bloomfield (1976) para 30 muestras en el area del
Nevado de Toluca (.7032 a .7045) donde proponen un origen en el
manto para las andesitas. Los bajos valores de los isotopos de
estroncio obtenidos para 16 muestras en la regidén de Colima,
Ceboruce Yy San Martin, Tuxtla (.70357 a .70427) hacen a Moorbath
Y otrés (1978) considerar gque la contaminacion es insignificante
que las variaciones mas bien reflejan las relaciones isotépicas del
manto. Cuando las concentraciones de elementos mayores, trazas Y
de isotopos de Sr son similares en el contaminante y la roca gue
los asimila, es muy probable que el procesc pasara desapercibido
a menos que hubiera una digestion incompleta de los xenolitos como
en Chichinautzin.

Los contaminantes deben provenir de materiales con bajas tazas
de estroncioc inicial, ya gque los valores observados para la Sierra
Chichinautzin varian de 0.703 a 0.704. Es posible gue los magmas
fundan partes de la corteza inferior o arrastren fragmentos de ella

o de intrusidmesscon bajo 8’5r/%sr en su ascenso. Los bajos valores
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de Rb, K, Th y U de los xenolitos, apoyan esta hipdtesis. Las

diferencias entre las diversas fuentes de los magmas Yy las

variaciones en los xenolitos dificultd la cuantificacién de 1la
asimilacion (que es variable). De cualquier manera los magmas de
la sSierra Chichinautzin deben provenir de por lo menos tres tipos
de fuentes, posiblemente generados en la zona de baja velocidaad
sismica entre la corteza y el manto propuesta por Molina—-Garza y

Urrutia-Fucugauchi (1985), los cuales fueron contaminados en

La fusién anhidra de eclogita de

diferentes grados en su ascenso.
la

la placa subductante no parece ser un mecanismo factible para
formacién de los magmas de la Formacidén Chichinautzin por 1la
presencia de minerales como hornblenda.

ILa petrogénesis de las andesitas, tan abundantes en 1los

margenes convergentes, puede estar asociada a la contaminacion e

inclusive los bajos valores de %sr/%sr pueden ser indicativos de

este éipo de proceso.
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CONCLUSIONES

A continuacifn se presentaron las conclusiones petrogen&ti-
cas m8s importantes:

l.- E1 vulcanismo gque form® la Sierra Chichinautzin es basica--

mente andesfitico (aungue existe un basalto y algunas dacitas)

con afinidad calcialcalina, 1o gue parece asociarlo a la subduc

cifn. Las concentraciones de elementos mayores, trazas e isoto-

pos de estroncio indican que el sedimento no participb en su ge

neracifn, aungue las altas concentraciones (variadas) de Sr y

Ba de las lavas si pueden deberse a un enrigquecimiento de la
placa.

2.-

L.a cristalizacifn fraccionada no fue un proceso fundamental
en la formacidn de los magmas de los volcanes monogen&ticos de

la Sierra Chichinautzin, ya gue los diagramas Harker, Indice de

Diferenciacidn y de trazas no muestran una linea de descenso de
un liguido.

3.- Existen evidencias de contaminacidn cortical y mezclas de mag

mas tales como la presencia de: nGcleos de plagioclasa s&dica con

bordes de plagioclasa calcica, asi como enriguecimiento magné&sico
en los bordes de algunos piroxenos;

xenocristales rotos de cuarzo,
plagioclasa,

hornblenda y piroxenos en diferentes grados de fusidn
y con bordes de reaccidn. También se observaron variaciones en las
composiciones de los minerales (xenocristales-fenocristales) y del

vidrio dentro de las mismas muestras. Las variaciones composiciona

les m&s marcadas las presentan la plagioclasa (Ca-Na)
blendas (Al) .

¥y las horn--—
Esto se interpretd como producto de diferentes pro--—
fundidades de generacifén y/o mayor temperatura en su formacifn. -—--—
Aparte de los abundantes xenocristales observables megascSpicamen-—
te y las texturas en desequilibrio (p.e. olivino con cuarzo), algua
nos derrames de lava contienen numerosos xenolitos de rocas cuarzo
feldespiticas con piroxeno y hornblenda (tonalitas) gue en algunas
muestras presentan bandeamiento. Aungue este tipo de xenolito es
el mis abundante tambi&n se presentan rocas granulares maficas y
andesiticas (T24).

Las rocas hibridas (gue presentan gran cantidad de xenocris-
tales y texturas en deseguilibrio), y en general todas las lavas
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de la Formaci®dn Chichinautzin,

se distinguen de los xenolitos en
los diagramas guimicos, por lo gque no representan una fusién del
materjial tipo xenolitc ni partes de sus posibles cimaras magmati
cas.
4.- Los contaminantes no parecen estar asociados ni a las lavas
terciarias (diferencias en diagramas gufimicos),

ni a los troncos
cercanos

(por su menor contenido de K50 y ausencia de feldespa--
tos potfsico-micas)

pero tampoco a los complejos Acatl&n ni Oaxa
queno

(mineralogfa y relaciones del Sr diferentes). Es posible

que algunos xXenoclitos provengan de un cuerpo intrusivo con bajas
relaciones de estroncio inicial aunque no se puede excluir la —-—
participacitn de la corteza. inferijior.

Los xenolitos estudiados contienen concentraciones mas bajas
en K5,0, Rb, 2r y Th gue las lavas, peroc sus contenidos de Cr,
MgO, Naj0, CaO, SiO, y Al,0, son variados.
de Sr y Ba son altas en algunos xenolitos,

Ni,
Las concentraciones

lo que tambi&n puede
causar los altos valores de los magmas de la Formacibdn Chichinaut
zin.

S.~ Los valores Mg como las concentraciones de Mg, Ni y Cr (tran-
sicionales) de las lavas indican que los magmas se pudieron haber
formado tanto en el manto como en una corteza inferior,

auvngue -~
las lavas més bisicas parecen haberse formado en el manto

(presen
cia de espinela).
6.- Existen tres grupos de muestras gue presentan las mismas ten-—
dencias en los diagramas araha,

lo gque se considera reflejo de
tres diferentes fuentes de generacibn.

Las muestras presentan un enriquecimiento en LIL con respecto

a HFSE, asi como una anomalfia negativa en Nb, caracterfisticas ti-
picas de magmas de arco.
7=

Las muestras de la Formacidn Chichinautzin se agrupan en tres

4reas en la mayoria de los diagramas geoguimicos (p.e. Si0O2/Mg0C vy

P,05/DI) lo gue apoya la hipbtesis de 3 tipos de magmas formados

por diferentes materiales. Esto excluye la presencia de una gran

c&mara magmitica a profundidad como reservorio de tedo un campo -
monogen&tico.

No existe correlacibn entre la distribucién geogr&fica de los
volcanes con cada uno de los 3 tipos de magmas,

ni tampoco una co
rrelacibdn temporal (para cada tipo).

Esto parece indicar que no
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se trata de 3 cimaras diferentes sino mi&s bien de un proceso de
fusidn parcial puntual de tres materiales "tipo". A nivel de ca
da agrupacifn, tampoco se observa la cristalizaci&n fraccionada
(p. e. Ca/sioz), lo gue apoya un proceso puntual y no de 3 c&ma
ras.

8.- Las relaciones de los elementos mayores y trazas con valor
Mg se interpretan como producto de la fusidn parcial de 3 tipos
de materiales e inclusive con diferente grado de fusibfn parcial
para los magmas con valor Mg entre 55 y 60.

9.- La dispersifn en algunos elementos (p.e. Rb, K, 2r) se con-
sidera causada por la presencia de xenolitos.

10.- Las lavas presentan diferentes relaciones de 87Sr/8651:
(0.703-0.704) . La variacifn isotbpica apoya la hipStesis de di-
ferentes fuentes de generacibfn y de la contaminacibdn cortical.

Es posible gue la contaminacidn cortical haya pasado desa-—-—
percibida en las andesitas por las bajas relaciones de estron-—--

cio, aungue como se muestra en este estudio parece ser un proce
so importante.
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