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Resumen 

El trabajo presenta diversos aspectos relacionados con la determinación de datos geoquímicos y su 

aplicación en el estudio del campo volcánico de la Sierra de Chichinautzin, Cinturón Volcánico 

Mexicano. Los valores más probables de concentración de elementos mayores y traza fueron evaluados 

en un grupo de materiales de referencia geoquímica, aplicando un esquema basado en catorce pruebas 

estadísticas (de~viaciónlextensión, Grubbs, Dixon y momentos de alto orden) para detectar valores 

desviados en distribuciones normales sesgadas. La eficiencia de detección de estas pruebas mostró una 

fuerte dependencia con relación al tamaño de la muestra estadística. Los procedimientos en bloque, que 

evalúan k = 2, 3 Ó 4 valores en un ciclo, presentaron una mayor eficiencia en comparación con pruebas 

estadísticas que evalúan k = 1 ó 2 valores en aplicación' consecutiva. Los datos más probables de 

concentración en los materiales de referencia fueron utilizados en la calibración de un sistema de 

fluorescencia de rayos-X para el análisis de elementos mayores en rocas. Como innovación, el 

procedimiento incluyó la construcción de curvas de calibración aplicando un modelo de regresión que 

considera errores en intensidad fluorescente y concentración de los materiales de referencia. Se llevó 

acabo un~ revisión crítica sobre trabajos previos en el campo volcánico de la Sierra de Chichinautzin, 

que incluyó una base completa de datos gcoquímicos. Esta base de información se complementó con 

nuevos datos geoquímicos de roca total y minerales, así como con datos isotópicos de Sr y Nd para un 

grupo de muestras seleccionadas de este campo volcánico. El magmatismo máfico presentó 

características similares a los magmas de zonas de extensión y fue relacionado a la fusión parcial del 

manto litosférico. La aplicación de un modelo inverso de fusión parcial mostró que esta fuente esta 

caracterizada por un enriquecimiento en LILE, así como una ausencia de desacoplamiento entre LILE 

y HFSE. Se identificaron algunos magmas intermedios con alto magnesio que, en comparación a los 

magmas máficos, presentaron: menores contenidos de elementos incompatibles, mayor concentración 

de elementos compatibles, un desacoplamiento entre LILE y HFSE, así como relaciones isotópicas de 

Sr y Nd comparables. El origen de estos magmas se relacionó a la interacción entre los magmas 

máficos y el manto litosférico. Con respecto a los magmas máficos, el' resto de los magmas de 

composición intermedia y ácida mostraron una menor concentración en elementos incompatibles, 

pequeñas anomalías de HFSE y pequeñas, pero significativas diferencias en las relaciones isotópicas de 

Sr y Nd. Varios procesos de diferenciación magmática (e.g., cristalización fraccionada, cristalización 

fraccionada con asimilación, mezcla de magmas) fueron evaluados utilizando modelos cuantitativos. 

Al parecer la mezcla de magmas ha sido el mecanismo dominante de evolución en el campo volcánico 

de la Sierra de Chichinautzin. 
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Abstract 

This work presents aspects related to the deterrnination of geochemical data and their application in the 

study of the Sierra de Chichinautzin volcanic field, Mexican Volcanic Belt. The most probable 

concentration values were evaluated in a group of geochemical reference materials (GRM), applying a 

scheme based on fourteen statistical tests (deviation/spread statistics, Grubbs-type, Dixon-type, and 

high-order moments) for detection of outliers in skewed normal distributions. Detection efficiency of 

these tests showed a strong dependence on statistical sample size. Block procedures, testing k = 2, 3 or 

4 values in one cycle, showed a high efficiency in comparison to statistical tests that evaluate k = 1 or 2 

values in consecutive application. The most probable concentration data in GRM were used in the 

calibration of an X-ray fluorescence system for major element analysis in rocks. This procedure, as 

innovation, included the construction of calibration curves applying a regression model that considers 

errors in both fluorescent intensity and concentration of reference materials. A critical review was 

prepared about the previous work in the Sierra de Chichinautzin volcanic field, which incJuded a 

complete geochemical database. This database was complemented with new geochemical data of 

whole ro<;k and minerals, as well as Sr and Nd isotope data on a set of selected samples from this 

volcanic field. Mafic magmatism showed characteristics similar to th.e extension-type magmas. lts 

origin seems to be related to the partial melting of lithospheric mantle. Application of partial melting 

inverse model showed that this source is characterized by an enrichment in LILE and the absence of a 

LILEIHFSE decoupling. Sorne interrnediate high-magnesium magmas were identified that, in 

comparison with the mafic magmas, show: lower contents of incompatible elements, higher 

concentrations of compatible e1ements, a decoupling LILE/HFSE and comparable Sr and Nd isotopic 

ratios. The origin of these magmas was postulated to be related to interaction between the mafic 

magmas and the lithosperic mantle. In comparison with the mafic magmas, the rest of magmas with 

interrnediate and acid composition showed enrichments in LILE, small negative HSFE anomalies and 

small but significant differences in Sr and Nd isotopic ratios. Several magmatic processes (e.g., 

fractional crystallization, fractional crystallization with assimilation, magma mixing) were evaluated 

using quantitative models. lt appears that magma mixing was the dominant mechanism of evolution in 

the Sierra de Chichinautzin volcanic field. 

v 



1. Introducción general 

En la actualidad, la comprensión de los fenómenos geológicos requiere de la integración de 

información generada por diversas disciplinas. Una de las herramientas fundamentales en la resolución 

de los más variados problemas en Ciencias de la Tierra está relacionada con la generación e 

interpretación de datos geoquímicos. La Geoquímica, término cuya creación se ha adjudicado 

históricamente a Sch6nbein en 1838, se define como la rama de las Ciencias de la Tierra cuyos 

objetivos son (a) determinar cuantitativamente la composición de la Tierra y sus partes, y (b) formular 

los principios que rigen la distribución observada en elementos químicos (Henderson, 1982). La 

importancia de la Geoquímica se ha visto a~recentada con el desarrollo de técnicas altamente 

instrumental izadas que permiten determinar con precisión y exactitud los contenidos de los elementos 

y las relaciones isotópicas en diversos materiales geológicos. 

Uno de los problemas clásicos de las Ciencias de la Tierra en México es el relacionado con el 

origen y evolución del magmatismo en el Cinturón Volcánico Mexicano (CVM; e.g., Mooser, 1972; 

Robin, 1982; Yerma, 1987; Pardo y Suárez, 1995; Ferrari et al., 1999). Esta estructura, que se orienta 

en una dirección aproximada de este a oeste, está constituida por más de 8,000 aparatos o centros 

volcánicos de edad Mioceno al Reciente, ocupando una zona de 20 a 15<1 km de ancho y -1000 km de 

largo. Algunos de los grandes estrato-volcanes que constituyen el CVM han mostrado una actividad 

histórica (e.g., Popocatépetl, Pico de Orizaba, Colima y Ceboruco). Desde el primer informe geológico 

de Van Humboldt (1808), el CVM ha sido el centro de la atención de un gran número de destacados 

investigadores mexicanos y extranjeros. 

En el marco de la Teoría de Tectónica de Placas, el CVM fue catalogado como un arco 

continental (e.g., Suárez y Singh, 1985; Ferrari et al., 1999). Sin embargo, una serie de observaciones 

geofísicas, geológicas y geoquímicas han complicado este modelo simple, entre ellas: 

(a) una orientación no-paralela del CVM (desviada entre 15-20°) con respecto a la Trinchera 

Mesoamericana (TMA). De esta forma, el frente volcánico en la zona este del CVM se sitúa a 

-400 km de la TMA, mientras que en la zona occidental se encuentra a sólo -150 km. 

(b) una zona de Wadati-Benioff que no está bien definida y que es prácticamente ausente bajo el 

frente volcánico en la región central del CVM (e.g., Pardo y Suárez, 1995). 



(e) la presencia de un manto anómalo (Yp = 7.6 mis; p = 3.29 g/cm-' ) situado directamente bajo la 

corteza inferior del CYM (e.g., Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Campos-Enríquez y 

Sánchez-Zamora, 2000). 

(d) un régimen extensional a través de todo el CYM, con fallas normales y de rumbo activas y con 

direcciones de ejes de esfuerzo independientes de la dirección de subducción (e.g., Luhr et al., 

1985; Johnson y Harrison, 1990; Suter et al., 1995). 

(e) la coexistencia en tiempo y espacio de magmas alcalinos y subalcalinos, que incluyen basaltos 

primitivos con características tipo OIB (e.g., Luhr y Carmichael, 1985; Luhr et al., 1985; 

Nelson y Livieres, 1986; Yerma y Nelso'n, 1989; Righter y Carmichael, 1992; Moore et al., 

1994; Luhr, 1997; Yerma, 2000; Yelasco-Tapia y Yerma, 2001). 

Estas características hacen del CYM un caso especial que amerita modelos de origen y 

evolución más complejos. Con la propuesta de mecanismos complementarios (e.g., la influencia del 

régimen extensional; Luhr, 1997; Sheth et al., 2000) o alternativos (e.g., la presencia de una pluma 

mantél ica; Márquez et al., 1999a), el debate relacionado con el tema se ha acrecentado en los últimos 

años. Indudablemente, la comprensión de una provincia magmática tan cpmpleja como el CYM hace 

necesario el estudiar a profundidad y proponer modelos particulares de región por región, antes de 

pensar en un modelo global de origen y evolución. 

Una de las áreas del CYM que ha recibido una atención especial en los últimos años es el 

llamado campo volcánico de la Sierra de Chichinautzin (SCN; Yelasco-Tapia y Yerma, 200 1). Éste se 

encuentra ubicado en la región central de la provincia y está constituido por 221 centros volcánicos de 

una edad Pleistoceno a Reciente (Márquez et al., 1 999b). La actividad volcánica en la SCN se 

caracteriza por conos de escoria con flujos de lava asociados, volcanes tipo escudo y domos de lava, 

que ocupan un área de -2,400 km'. A partir de 1960, diversos estudios de cartografia geológica, 

geología estructural, vulcanología y geoquímica descriptiva han sido realizados en la zona 

(Negendank, 1972a,b; Bloomfield, 1975; Martín del Pozzo, 1989; Swinamer, 1989; Rodríguez-Lara, 

1997; Márquez et al., 1999a,b; Yerma, 1999a, 2000). En el desarrollo de un modelo general para el 

CYM, la SeN ha sido considerada como un área clave, ya que (e.g., Márquez et al., 1999a,b; Yerma, 

1999, 2000a; Wallace y Carmichael, 1999): (1) se ubica en el frente del arco volcánico por lo que, si el 

magmatisl110 en este campo volcánico está relacionado a procesos de subducción. se deberían encontrar 
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claras evidencias geoquímicas, (2) los procesos que lo generaron deben ser aún activos, y (3) existe una 

variedad de tipos geoquímicos (basaltos a dacitas), lo que permite no sólo indagar acerca de la fuente 

del magmatismo máfico, sino también los procesos de evolución magmática. 

Sin embargo, muy pocos trabajos sobre la SCN han incluido modelos geoquímicos 

cuantitativos. Por ejemplo, Wallace y Carmichael (1999) desarrollaron un modelado directo de fusión 

parcial, considerando un número muy limitado de elementos traza y sin incluir información isotópica. 

Yerma (2000a) reportó modelos cuantitativos utilizando datos isotópicos de Sr, Nd y Pb. A partir de 

estos modelos y de diagramas normalizados, este autor propuso que no existe una relación directa o 

indirecta de la placa de Cocos con los magmas máficos de la SCN. Sin embargo, en ese trabajo no se 

incluyó un modelado de fusión parcial. Por su parte, Yerma (1999) probó de manera cuantitativa varios 

procesos petrogenéticos (e.g., cristalización fraccionada; asimilación cortical, etc.) para establecer el 

origen de los magmas intermedios y ácidos de la SCN. Sin embargo, estos modelos fueron elaborados 

considerando únicamente la información de 12 muestras. 

Como una contribución al conocimiento sobre la SCN, el presente trabajo de tesis tuvo por 

objetivo establecer las características geoquímicas de la fuente y las condiciones en las cuales se 

generaron los magmas máficos. Esto se logró desarrollando un modelado inverso de fusión parcial. Por 

otro lado, se contempló el identificar los mecanismos que dieron lugar a los magmas intermedios y 

ácidos en este campo volcánico. Para tal efecto, se evaluaron cuantitativamente varios procesos de 

diferenciación, que incluyeron: cristalización fraccionada, asimilación-cristalización fraccionada y 

mezcla de magmas. Es importante resaltar que en el desarrollo de los modelos cuantitativos se utilizó 

una base de información geoquímica, la cual incluye los datos disponibles en la literatura y nueva 

información geoquímica e isotópica. 

Los aspectos relacionados a la Geoquímica Analítica han ocupado Uf' papel secundario, sino un 

olvido, en gran parte de los estudios previos sobre el CVM y de otras provincias geológicas a nivel 

mundial. Por esta razón, previo a la investigación geoquímica sobre la SCN, se exploraron dos aspectos 

relacionados con Geoquímica Analítica. El primero de ellos trata acerca de los Materiales de 

Referencia Geoquímica (GRM, Geochemical Reference Malerials), que se utilizan para controlar la 

precisión y exactitud en laboratorios geoquímicos (Potts, 1995). El problema critico de la aplicación de 

los GRM es el establecer cuales son los valores más probables de concentración para cada uno de sus 

constituyentes. Yerma (1997a) propuso una metodología para evaluación de GRM que supera 

deficiencias estadísticas de anteriores procedimientos. Esta metodología se basa en la aplicación de un 
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grupo de pruebas de discordancia para detectar valores desviados en mucstras estadísticas univariadas 

(e.g., compilaciones de datos geoquímicos para GRM). En el presente estudio, se contempló como 

objetivo el realizar una evaluación de la eficiencia relativa de detección para las pruebas estadísticas 

utilizadas en la metodología de Yerma (1997a). 

Por otro lado, las calibraciones de Fluorescencia de Rayos-X (XRF, X-Ray Fluorescence) están 

basadas en modelos de regresión lineal entre datos de concentración de GRM e intensidad de señal 

analítica. Generalmente, en su construcción sólo es tomada en cuenta la incertidumbre de la señal 

fluorescente, que es en general menor a las de las concentraciones propuestas para GRM. No tomar en 

cuenta estos errores puede dar lugar a modelos de calibración deficientes. En este sentido, en el 

presente trabajo se contempló como objetivo el calibrar un sistema de Fluorescencia de Rayos-X 

(LUGIS-UNAM), para el análisis de elementos mayores en rocas. La novedad del proceso consistió en 

establecer las curvas de calibración mediante un método de regresión lineal que considera errores en 

ambos ejes (e.g., concentración de GRM, intensidad fluorescente). 
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2, Evaluación estadística de Materiales de Referencia Geoquímica 

2.1 Antecedentes 

Los Materiales de Referencia Geoquímica (Geochemical Reference Materials, GRM) han sido 

definidos como muestras geológicas finamente pulverizadas, de una alta homogeneidad y con una 

composición geoquímica conocida con un alto grado de fiabilidad (Potts, 1995; Abbey, 1992). Desde 

la aplicación del granito G-I y la diabasa W-I (Farbairn, 1951; Flanagan, 1967), los GRM han sido 

utilizados ampliamente para controlar la precisión, la exactitud y la sensitividad en el análisis rutinario 

de materiales geológicos (e.g., Sutamo y Steger, 1.985; Potts, 1995; Johnson, 1991; Kane, 1992; Yerma 

et al., 1992). En términos del concepto analítico traceabilty, un dato analítico y su incertidumbre 

deberían ser utilizados en una interpretación geoquímica únicamente si están relacionados con un 

procedimiento analítico validado por la aplicación de una serie de GRM (Thompson, 1997; Yalcárcel y 

Rios, 1997; Wampfler y Rosslein, 1998). Sin embargo, en el proceso de validación sólo deben incluirse 

aquellos GRM: (1) con una matriz e intervalos de concentración similares a las muestras desconocidas, 

para disminuir el riego de un efecto de matriz; y (2) cuyos valores de concentración se encuentren bien 

establecidos (ISO, 1989; Johnson, 1991; De Bievre et al., 1996; Kane y Potts, 1997). En este mismo 

sentido, en las publicaciones periódicas de Geoquímica empieza a ser una 'práctica común el no aceptar 

trabajos en los que no se incluya una validación apropiada de los resultados por medio de GRM 

(Jorhem, 1998). 

Recientemente, Thompson et al. (1996, 1998) propusIeron la prueba internacional de 

competencia (lnternational Proficiency Test, GeoP1) para establecer un control de calidad estándar 

entre laboratorios geoquímicos. Este procedimiento consiste en distribuir entre los laboratorios 

participantes una muestra de homogeneidad conocida (e.g., GRM), la cual debe ser analizada por 

medio de métodos analíticos bien establecidos y operados en condiciones de rutina. Los datos son 

enviados al comité organizador, quien les asigna una puntuación al compararlos con la "mejor 

estimación" del valor real de concentración. Este valor es la media de todos los valores disponibles, 

calculada por medio de métodos estadisticos robustos (e.g., Analytical Methods Committee, 1989a,b). 

De esta forma, los laboratorios participantes pueden evaluar la calidad de sus datos en comparación a 

otros grupos participantes y poder tomar, de ser necesario, medidas correctivas en sus métodos 

analíticos. 
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Sin embargo, el problema crítico de la aplicación de los GRM continua siendo el establecer los 

valores más probables de concentración para cada constituyente, a partir de los cuales se realíza la 

asignación de calidad analítica. En este proceso de evaluación es necesario resaltar tres aspectos 

básicos: 

(1) Información que inlegra las bases de dalas. Los valores más probables de concentración en 

GRM se establecen a partir de compilaciones de datos analíticos, determinados aplicando un 

gran número de métodos analíticos. Potts (1997, 1998), en un estudio acerca de las tendencias 

generales de análisis en la caracterización de la anortosita AN-G (Govindaraju, 1980), el 

microgranito AC-E (Govindaraju, 1987), la dolerita WS-E (Govindaraju et al., 1994), y la 

ceniza volcánica OU-l (Thompson et al., 1998), señaló que la fluorescencia de rayos-X (x-ray 

jluorescence, XRF) es el método más utilizado en el análisis de rutina de elementos mayores, 

mientras que para elementos traza la determinación se realiza comúnmente por medio de las 

espectrometrías de masas y de emisión atómica, acopladas inductivamente a plasma (ICP-MS, 

induclively coupled plasma mass speclromelry; ICP-AES, inductively coupled plasma alomic 

emission spectrometry). Por otro lado, es claro que cada resultado individual representa la 

suma de: (1) el valor verdadero, (2) la íncertidumbre asociada a la medición, (3) la 

incertidumbre asociada al método analítico, y (4) la incertidumbre asociada al laboratorio. Sin 

embargo, los datos individuales para la mayoría de los GRM en uso actual son reportados 

normalmente sin la incertidumbre asociada y sin explicación acerca del control de calidad 

analítico de los métodos utilizados. 

(2) Métodos de evaluación de las bases de dalas. La manera de estimar los valores más probables 

de concentración de cada constituyente en los GRM ha sido un tema controversial entre la 

comunidad geoquímica (e.g., Lister, 1982; Abbey y Rosseau, 1985; Flanagan, 1986; Abbey, 

1992; Yerma, 1997; Yelasco y Yerma, 1998). Las metodologías aplicadas pueden clasificarse 

en tres grupos generales (Yelasco y Yerma, 1998): (a) método de "laboratorios selectos", (b) 

métodos estadísticos basados en parámetros de tendencia central, y (c) métodos que involucran 

la detección y eliminación de valores erróneos. Es necesario realizar la evaluación de estas 

metodologías (Kane, 1991), especialmente al ser aplicadas en el estudio de GRM en los que se 

presentan elementos traza de importancia geoquímica en bajas concentraciones (e.g., basalto 

BlR-1. Flanagan. 1984; peridotita lP-I, Ando et al., 1987). La aplicación de GRM cuya 

composición rue establecida por medio de una metodología de evaluación inadecuada puede 
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tener un efecto profundo en la incertidumbre del análisis para muestras desconocidas y en la 

interpretación geoquímica de las mediciones (Rollinson, 1993). 

(3) Composición propuesta del GRM En la mayoría de las compilaciones disponibles de GRM, 

los valores de concentración propuestos no van acompañados de parámetros estadísticos 

completos, especialmente valores de desviación estándar (e.g., Govindaraju, 1989; Potts et al., 

1992). A pesar del poco interés para gran parte de la comunidad geocientífica, la incertidumbre 

de los datos analíticos es información esencial para establecer correctamente metodologías 

analíticas. Por ejemplo, las calibraciones de XRF están basadas en modelos de regresión lineal 

entre datos de concentración de GRM y señales analíticas (Potts, 1995). Generalmente, en su 

construcción sólo es tomada en cuenta la incertidumbre de la señal fiuorescente, que es en 

general menor a la de las concentraciones de GRM. Esto puede dar lugar a modelos de 

calibración deficientes, especialmente cuando valores de concentración erróneos controlan los 

valores de la pendiente. 

En este contexto, se realizó una revisión crítica acerca de los diferentes métodos estadísticos 

utilizados en la evaluación de GRM. Además, se seleccionó un grupo de GRM de tipo rocas volcánicas 

y de una amplia distribución para establecer su composición geoq~ímica más probable (y su 

incertidumbre asociada), aplicando una metodología basada en una serie de pruebas estadísticas para 

detectar valores erróneos en distribuciones normales (Yerma, 1997). Los nuevos valores de 

concentración fueron comparados con los obtenidos anteriormente aplicando una metodología distinta. 

Adicionalmente, se realizó una evaluación de eficiencia en la detección de valores erróneos para las 

pruebas estadísticas utilizadas (velasco et al., 2000). 

2.2 Metodologías aplicadas en la evaluación de Materiales de Referencia Geoq uímica 

2.2.1 Método de "laboratorios selectos" 

Los valores de concentración propuestos para cada GRM son calculados utilizando datos 

generados en un pequeiio grupo de laboratorios de "excelencia" (e.g., Abbey. 1981). Este esquema 

tiene la desventaja de que la identificación de los valores erróneos se realiza siguiendo criterios 

subjetivos introducidos por los autores, los cuales deben ser evitados (Dybczynski, 1980; Abbey y 

Rosseau, 1985). De hecho, el promotor de esta metodología reconoció sus limitaciones, favoreciendo 
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los esquemas basados en parámetros de tendencia central (Abbey, 1991, 1992). En general, la 

aplicación de un método estadístico puede no ser totalmente satisfactoria. Sin embargo, en la solución 

de un problema científico, siempre será mejor el uso de un método objetivo y riguroso que la 

aplicación de esquemas que envuelvan criterios subjetivos. 

2.2.2 Métodos estadísticos que manejan parámetros de tendencia central 

Estos métodos (conocidos en la literatura como accommodation approach) se basan en la 

colección de un gran número de datos analíticos de varios laboratorios, la eliminación inicial de valores 
, . 

desvíados obvios y la estimación de diversos indicadores de tendencia central (e.g., Abbey, 1992; 

Govindaraju, 1980, 1987; Govindaraju et al., 1994). Estos parámetros se consideran resistentes a 

valores erróneos o outliers (Ellis y Steele, 1982; Lister, 1982), que han sido definidos como 

observaciones que presentan una desviación marcada del resto de los otros elementos en una muestra 

de población (Grubbs, 1969; Hollander y Wolfe, 1973). Los indicadores de tendencia central incluyen 

diferentes tipos de medias, algunos parámetros que se derivan de la mediana y diversas aproximaciones 

de la moda. 

La media geométrica (XG) de una muestra de población se define como la n-esima raíz del 

producto de los datos que la constituyen, XG = (X,'X,' ... x")I/" (Rollinson, 1993). Sankar Das (1979) 

propuso que los datos de elementos traza compilados para GRM presentan una distribución log-normal 

y que XG aproxima al valor más probable de concentración. Por otro lado, una serie de medias de 

recorte (i.e., trimmed means) han sido utilizadas para establecer la concentración más probable en 

GRM (Ellis y Steele, 1982; Lister, 1984). En estos procedimientos, la serie de datos analizados se 

ordenan en forma ascendente o descendente y entonces son simétricamente recortados, el iminando 

cantidades de datos en los extremos superior e inferior. El promedio de los datos remanentes se le 

conoce como media de recorte de cuantil. La fracción de datos eliminados define el nombre del 

cuantil. Por ejemplo, si se elimina 1/6 de los datos de ambos lados, el promedio resultante se define 

como la media de recorte de hexil. 

La mediana (M) se define como el valor intermedio en un grupo de datos ordenados de forma 

ascendente o descendente. En una muestra de población cuyos datos se distribuyen normalmente, M se 

considera un estimador del valor central menos eficiente que la media aritmética (Jensen et al., 1997). 

Sin embargo, el uso de M se ha justificado cuando el número de datos disponibles es tan pequeño (n < 
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5), que no justifica una evaluación más elaborada (Lister, 1982). Si el valor más distante de la M es 

eliminado en forma iterativa hasta quedar con'" 3 datos, el valor promedio de los datos remanentes es 

el parámetro modiana (Ellis y Steele, 1982). 

Por otro lado, se ha reportado que la fuerza de las medias de recorte como indicadores de valor 

central se incrementa cuando ellas son combinadas con la M. Ellis y Steele (1982) determinaron que 

una de estas combinaciones, la mediana Gastwirth (GAS), es un indicador más eficiente de valor 

central en muestras de población sesgadas al compararla frente a la media aritmética, la modiana y 

diferentes medias de recorte. La GAS se define como OA*M + O.3*(Ts + Ti), en donde Ts y Ti 

representan los valores extremos superior e inf~rior de los datos remanentes después de que se ha 

eliminado 1/3 de los valores iniciales superiores e inferiores (Lister, 1982). Otro parámetro de , 
combinación es la media ajustada Trimean, la cual puede ser calculada según 0.5*M + 0.25*(Qs + Qi), 

en donde Qs y Qi representan los valores extremos superior e inferior de los datos remanentes después 

de que se ha eliminado 1/4 de los datos iniciales superiores e inferiores (Lister, 1982). 

Por otro lado, Christhie y Alfsen (1977) sugirieron que la moda pueda ser utilizada como un 

indicador del valor recomendado en compilaciones de GRM. Ellos determinaron el parámetro valor 

central Gamma por ajuste de una polinomial de tercer orden a un llistograma de los datos de 

concentración. El valor máximo de la polinomial sirve como un estimador de la moda de la 

distribución de datos. Esos mismo autores propusieron una segunda alternativa, a la que llamaron moda 

de transformación Gamma (Christhie y Alfsen, 1977). En este modelo, los datos x; originales son 

transformados a valores z;, por medio de la ecuación z; = (x;' - 1 )/A Y en donde A es el parámetro de 

transformación con un valor diferente de cero. El parámetro A es estimado por una rutina iterativa para 

lograr que el coeficiente de asimetría (skewness) de los datos transformados sea < 0.00 l. La media de 

los datos transformados se reconvierte a la inversa, para obtener la moda de transformación Gamma. 

Por su parte, Ellis et al. (1977) propusieron el parámetro moda dominante de grupo (dominant cluster 

mode), cuyo cálculo involucra: (a) la eliminación inicial de los datos desviados a mas de cuatro 

desviaciones estándar; (b) el recalculo de la media y la desviación estándar; (c) la repetición del 

proceso de eliminación, pero utilizando en cada ciclo un múltiplo menor de desviación estándar (e.g., 

3.0,2.6,2.3,2.0, 1.9, 1.8 ... ), hasta que queden unos cuantos datos remanentes: (d) la media de estos 

datos es reportada como el mejor estimador de concentración. Esta secuencia de cálculo permite la 

aplicación de diversas variantes, por ejemplo: (a) aplicar el proceso hasta que los datos remantes 

tengan el mismo valor, (b) realizar la evaluación en un número fijo de cielos, (e) detener la eliminación 

cuando la cantidad de datos remanentes sea'" 5 o cuando se ha eliminado un cierto porcentaje. 

9 



La eficacia de estos estimadores robustos ha sido evaluada en función de su capacidad para: (a) 

resistir la influencia de datos contaminantes en la muestra (e.g., Ellis y Steele, 1982) o (b) generar una 

composición química de elementos mayores cuya suma no discrepe de 100% ni presente problemas de 

compatibilidad de óxidos de fierro (Abbey, 1988). Sin embargo, Barnett y Lewis (1994) señalaron que 

los procedimientos de tendencia central tienen como problema básico que el evaluador requiere 

establecer, en ocasiones de forma subjetiva, la extensión del intervalo a considerar para realizar la 

evaluación de los parámetros. Otro problema de esta metodología radica en la dificultad para establecer 

los valores finales de media y del resto de parámetros estadísticos cuando las distintas medias y modas 

calculadas difieren de forma significativa. 

2.2.3 Métodos estadísticos que involucran detección de valores erróneos 

En estos métodos se efectúa una amplia compilación de datos analíticos. Se asume que la 

mayoria de estas observaciones (x¡, x" ... , x,.¡, x,) pertenecen a una muestra de población F con 

distribución normal. La muestra está caracterizada por parámetros estadisticos de localización (media 

¡l,) y de escala (varianza a',), cuyos valores son desconocidos. Se asume además la existencia de un 

pequeño grupo de observaciones k independientes del modelo inicial F, 'Pertenecientes a otra u otras 

muestras de población (G" Gb, ... ,Gm). Los parámetros estadísticos f1<¡ y a'G presentan diferencias con 

respecto a los que caracterizan a F. Los valores de f1<¡ pueden presentar sesgos positivos o negativos 

con respecto a ¡l" mientras que los valores de a'G siempre son mayores a a'dBarnett y Lewis, 1994). 

La detección de los valores pertenecientes a las muestras G" Gb, ... ,Gm se realiza por medio de criterios 

estadísticos, se identifican y eliminan valores considerados erróneos. Finalmente, la concentración más 

probable de cada constituyente queda establecida con la media aritmética de los datos remanentes. 

Varios autores han utilizado dos o tres veces la desviación estándar (±2s ó ±3s) como criterio 

de identificación de valores erróneos, sin tomar en cuenta el tamaño de la muestra (Stoch y Steele, 

1978; Gladney y Roelandts, 1990; Gladney et al., 1991; Itoh et al., 1993; Imai et al., (995). Sin 

embargo, en la literatura se ha criticado el uso de estos métodos como criterio de identificación 

(Barnett y Lewis, 1984; Taylor, 1990; Verma, 1997, 1998a). Esto se debe a que, en las pruebas 

equivalentes aplicables a distribuciones normales univariadas (N 1 = [x, - xj/s y N2 = [x - x¡]/s, en 

donde x =: media de la muestra, Xl = valor inferior de la muestra, X n = valor superior de la muestra, s = 

desviación estándar de la muestra; Grubbs y Beck, 1972; Barnett y Lewis, 1994), existe una fuerte 

dependencia de las curvas de valores críticos con respecto al número de observaciones, particularmente 
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a 11 < 30. De esta forma, aplicando el criterio ±2s ó ±3s existe el riesgo de eliminar o retener datos en 

forma errónea, como Yerma (1998a) lo demostró en una forma gráfica. Taylor (1990) sugirió que el 

criterio mucho más estricto de ±4s podría utílízarse para identificar valores erróneos sín tomar en 

cuenta el tamaño de la muestra, lo cual es totalmente válido, ya que los valores críticos síempre se 

encuentran dentro de este límite. 

Por otro lado, otros autores han utilizado esquemas en los cuales una observación o un grupo 

de observaciones dudosas se incluyen en el cálculo de un valor numérico de una serie de pruebas 

estadísticas, aplicables a distribuciones normales. El valor resultante es comparado entonces con un 

valor crítico para determinar si la observación debe ser eliminada o retenida. La evaluación es llevada a 

cabo a un cierto nivel de significancia (e.g., 95% o 99%), que representa el riesgo de eliminar 

erróneamente una observación valida. Después de la aplicación de las pruebas estadísticas, los valores 

erróneos son eliminados de la base de datos original y se estiman los parámetros ¡l, y a', (Barnett y 

Lewis, 1994). 

De esta forma, Dybczynski (1980) evaluó compilaciones de elementos traza y radionúclidos en 

estándares de la Agencia Internacional de Energía Atómica (lA EA). Los valores aberrantes fueron 

identificados y eliminados aplicando cuatro pruebas estadísticas (prueba de coeficiente de sesgo o 

skewlless, prueba de coefiéiente de aplastamiento o kurtosis, prueba de Dixon, prueba de Grubbs) a un 

nivel de confianza del 95%. Un procedimiento similar fue utilizado para estudiar el GRM Soil-5 

(Dybczynski et al., 1979). Velasco y Yerma (1998) aplicaron los coeficientes de skweness y kurtosis a 

un nivel de confianza de 99% para establecer datos de concentración de lantánidos en un grupo de 

GRM. 

Sin embargo, es importante señalar que la aplicación consecutiva de las pruebas de skweness, 

kurtosis, Grubbs o Dixon para detectar un solo valor aberrante a la vez (k = 1) son poco efectivas 

cuando se presenta el llamado "efecto de enmascaramiento"(maskillg effect). Este fenómeno ocurre 

cuando existen uno o varios valores aberrantes que se sitúan muy cerca de un grupo de datos que si 

pertenecen a la muestra (Tietjen y Moore, 1972). La solución para este problema ha sido la aplicación 

de pruebas en bloque, en donde se evalúan k = 2, 3 ó 4 datos en un solo paso (Barnett y Lewis, 1994). 

Recientemente, Yerma (1997) estableció un modelo de evaluación basado en la aplicación de 

dieciséis pruebas estadísticas, a un nivel de confianza del 99%, para la detección de olltliers en 

muestras de población univariadas (Barnett y Lewis, 1994). El método combina la aplicación de 
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pruebas k = 1 en forma consecutiva y de pruebas de bloque k = 2, 3 ó 4. fue aplicado al microgabro 

PM-S, que había sido evaluado previamente aplicando una metodología basada en parámetros de 

tendencia central (Govindaraju et al., 1994). Posteriormente, Yerma et al. (1998) desarrollaron un 

programa de computo (SIPV ADE) para aplicar diecisiete pruebas estadísticas para datos univariados, 

el cual fue utilizado en la evaluación de la dolerita WS-E, estudiado previamente por Govindaraju et al. 

(1994), y el suelo Soil-5, evaluado previamente por Dybczynski et al. (1979). En ambos casos, la 

mayoría de los nuevos valores de concentración presentaron menores incertidumbres que los obtenidos 

anteriormente. 

Es importante señalar que la Inlernationa/ Organisation of Standarisation (ISO) recomienda 

que los valores analíticos detectados como outliers no deben ser eliminados si no existe una razón 

analítica que explique tal discrepancia (Kane y Potts, 1997). Sin embargo, en las bases de datos inter

laboratorio existentes para los GRM disponibles en general no es posible establecer estas causas. Esto 

se debe a que hasta hace unos años los laboratorios que contribuían con información analítica no 

reportaban información acerca de su aseguramiento y control de calidad. Entre los problemas más 

comunes se puede mencionar una falta de control de errores sistemáticos, una forma inadecuada de 

evaluar los líniites de detección o reportar valores de concentración muy cercanos a los límites de 

detección (Kane, 1991). Sin embargo, Yerma et al. (1998) dieron una explicación técnica para los 

valores erróneos detectados estadísticamente en WS-E, sobre la base del tipo de método analítico y al 

laboratorio contribuyente. 

2.3 Evaluación de Materiales de Referencia Geoquímica 

2.3./ Compilación de bases de datos 

En el presente estudio se establecieron bases de datos para cinco GRM, utilizando los datos 

individuales reportados en las compilaciones más recientes: Gladney y Roelandts (1988a) para BHVO-

1 y RGM-I, Gladney el al. (1992) para AGV-I, Gladney y Roelandts (1988b) para W-2, y Gladney et 

al. (1991) para W-1. Estas compilaciones fueron utilizadas para establecer su composición en 

elementos mayores y traza aplicando el método propuesto por Yerma (1997), basado en pruebas 

univariadas (Sarnen y Lewis, 1994). La restricción de utilizar las bases de datos reportadas en la 

literatura permitió realizar la comparación de los resultados obtenidos por la metodología de pruebas 

estadísticas con aquellos obtenidos aplicando el método ±2s utilizado por Gladney y colaboradores 
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para procesar esos cinco GRM. La información analítica fue capturada utilizando el paquete comercial 

STATISTICA for MS WINDOWS 5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Oklahoma, 1984-1995). El formato de las 

bases de datos fue similar al descrito por Yerma et al. (1998). 

2.3.2 Esquema eS/adíslico 

En cada una de las bases, los datos de concentración para cada elemento fueron ordenados en 

forma ascendente y se establecieron sus parámetros estadísticos iniciales. Como lo recomienda la ISO 

(1989; sección 8.3.4), antes de la aplicación del esquema estadístico, se prepararon histogramas para 

todos los elementos en cada GRM. A pesar de los sesgos observados en las distribuciones de 

frecuencia (ISO, 1989; sección 8.1), debido a la presencia de valores erróneos, los datos de cada 

constituyente formaron un sólo grupo. Por esta razón, fue posible inferir que un valor de consenso 

existía en cada muestra de población (ISO, 1989; sección 8.3.4.2). 

Las observaciones individuales en cada compilación fueron distribuidas en ocho grupos 

generales de métodos analíticos (Tabla 2.1). Esta separación fue realizada para evaluar, por medio de 

un análisis tipo ANOVA (e.g., Jensen et al., 1997), si existían diferenciasoistemáticas entre los grupos 

de métodos analíticos. Cuando un grupo de datos para un elemento presentó una diferencia 

significativa a un nivel de confianza de 99% con respecto a todos los grupos restantes, fue separado de 

la base de datos original. Los datos remanentes fueron tratados como una muestra estadística de datos 

univariados, caracterizados por una distribución normal. 

El programa SIPVADE (Verma et al., 1998) fue utilizado para detectar los valores erróneos en 

las bases de datos y para establecer la concentración más probable de cada elemento (y sus parámetros 

estadísticos asociados) en los GRM seleccionados. Las pruebas estadísticas aplicadas en este trabajo se 

presentan en la Tabla 2.2. El código asignado a cada una de ellas es similar al que manejan Barnett y . 

Lewis (1994) para estadísticos con parámetros /l y a' desconocidos. El número y el tipo de pruebas 

aplicadas a un elemento en particular dependieron del número total de observaciones (Tabla 2.2). 

Todas las pruebas fueron utilizadas a un nivel de confianza del 99% (en lugar de un 95%, que es 

habitualmente utilizado en trabajos anteriores; e.g., Dybczynski, 1980), para disminuir el riesgo de 

eliminar de forma equivocada alguna observación válida. Si k valores extremos fueron declarados 

discordantes por cualquiera de las pruebas, se les eliminó y el procedimiento completo se repitió en 

forma secuencial hasta que ninguna observación errónea pudo ser identificada. Los datos remanentes 
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Se utilizaron para calcular parámetros estadístícos finales para aquellos elementos en donde el número 

final de observaciones;;' 5. 

Tabla 2.1 Grupos generales de métodos analíticos utilizados en la prueba ANOVA 
Grupo Descripción Métodos analíticos¿ 

Métodos 

CláSicos 

2 Absorción 

Atómica 

CHEM - metodos químicos (no definidos); CONV - Convencional; ORA V - Gravimctria; TITR 

Titulación; VOLU = Volumetria 

AA::< absorción atómica general (condiciones no especeficadas o combinadas); CVAA = absorción atómica 

de vapor frio; FAA = absorción atómica sin llama (electrotérmica); HAA = absorción atómica con evolución 

de hidruros 

3 Fluorescencia de EXRF = fluorescencia de rayos-X con dispersión de energía; WXRF = fluorescencia de rayos-X con 

Rayos-X dispersión de longitud de onda; XRF = fluorescencia de rayos-X general o no especificada 

4 Espectrometria OCPES = espectrometría de emisión a'l6mica acoplada a plasma en forma directa; FA-OS = espectroscopia de 

de Emisión 

Métodos 

Nucleares 

emisión óptica con ensayo de flama; ICPAES = espectrometría de emisión atómica acoplada a plasma 

inductivamente; MPOES = espectrometria de emisión óptica con microondas de plasma; OES = 
espectrometria de emisión óptica general 

CPAA = análisis de activaciÓn con partícula cargada; DNA = Delayed neutron activation; GAMMA = canteo 

directo de rayos gama (sin activación); lENA = activación de neutrones epilennal; INAA = análisis de 

activación de neutrones instrumental; ITNA = activación de neutrones termica instrumental; NAA '" análisis 

por activación de neutrones (condiciones generales, no especificadas o combinadas); NM = métodos nucleares 

(general); PAA = análisis de activación de fotones; RENA = activación de neutrones epitermal radioquimica; 

RNAA = análisis de activación de neutrones radioquimica; TCGS = espectrometria de rayos gama con captura 

tennica de neutrones 

6 Espectrometria ICPMS = espectrometría de masas acoplada a plasma inductivamente; IDMS = especlromelría de masas con 

de Masas dilución de masas; MS = espectrometría de masas (general); PROBE = microsonda de masas jónica o 

electrónica; SIMS '" espectrometria de masas de ión secundario; SSMS = espectrometria de masas con fuente 

de chispa 

7 eromatografia GC ::;; cromatografia de gases; le = cromatografia de iónes; lE = intercambio iónico 

8 Varios CALe = datos calculados: CEA = analizador elemental por combustión; CHEML = Luminiscencia química; 

COLOR = colorimetría, fotometría, espectrofotometria; COUL = coulometria; FLUOR = fluorimetria; ISE "" 

electrodos de ión selectivo; MOSS = espectroscopia Mossbauer; POT = potenciometría; UU = método no 

especificado 

'Códigos de los metodos analíticos tomados de Gladney el al. (1992). 

2.3.3 Descripción de pruebas eSladísticas 

Las pruebas de discordancia aplicadas en el presente estudio (Tabla 2.2) pueden ser clasificadas 

en cuatro tipos estadísticos básicos (Tietjen y Moore, 1972; Barnett y Lewis. 1994): 

(a) Estadísticos de desviación/extensión (Grubbs, /950, /969). La identificación de valores 

discordantes k está basada en el cociente de una medida de distancia del dato evaluado desde un 
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parámetro de localización (e.g., media) a un parámetro de escala (e.g., desviación estándar). La 

prueba N I evalúa la hipótesis de localización de sesgo en la que una observación procede de una 

distribución normal G G(J.1 + a, cr'l, a > O. Por otro lado, N2 es una prueba bi-direccional (two

sidee/) para identificar un valor aberrante que pertenece a una distribución G(J.1 + a, cr'), a", O. La 

prueba N3 puede identificar k = 2, 3 ó 4 valores aberrantes que proceden de una distribución 

normal común G(J.1 + a, cr'l, a> O. 

(b) Pruebas tipo Grubbs (Grubbs, 1950, 1969). La prueba N4 evalúa la hipótesis de localización de 

sesgo en la que k observaciones (k = 1-4) proceden de distribuciones normales separadas, cada 

una con varianza cr1 pero con distintas medias que exceden J.1. La ecuación de N4 viene dada por 

la relación de la suma de los cuadrados de las desviaciones de la media para una muestra 

reducida (que se obtiene omitiendo las observaciones k más extremas) a la suma total de los 

cuadrados de desviaciones para los datos originales. Por otro lado, la prueba N 16 (k = 1) está 

basada en la desviación absoluta de una observación con respecto a la media de la muestra, por 

lo cual se considera un estadístico de dirección independiente (Tietjen y Moore, 1972). 

(e) Pruebas tipo Dixon (Dixon, 1950, 1951: King, 1953: Fcrguson, 19611.1,b). La evaluación en las 

pruebas N7-N 13 no involucra la estimación de la media y la desviación estándar de la muestra 

de población. Las pruebas están basadas en la relación de diferencias entre el valor evaluado y su 

vecino o vecinos más próximos (estimación de exceso) a el intervalo que ocupa la muestra 

(estimación de extensión). Las pruebas N7-N 1 O están diseñadas para evaluar una observación, 

mientras que las N ll-N 13 son para los dos valores extremos más altos o más bajos. 

(d) Estadísticos de momentos de alto orden (Ferguson, 1961a,b). Los coeficientes de skweness y 

kurtosis se han utilizado como pruebas de normalidad para distribuciones gaussianas (Prescot!, 

1976; Lister, 1982; Ramsey y Ramsey, 1990). Sin embargo, estos parámetros han sido util izados 

para llevar a una distribución hacia la normalidad, eliminando de forma secuencial valores 

erróneos (Pearson y Hartley, 1976). El coeficiente de skweness (N 14) representa un estadístico 

de tercer momento con respecto a la media dividido por el cubo de la desviación estándar. En 

una distribución normal ideal el coeficiente tiene un valor de cero. La prueba N 14 evalúa la 

hipótesis de localización de sesgo en la que k de 11 observaciones proceden de distribuciones 

normales separadas G(J.1 + a" cr') ... G(~l + {f" cr'l, en donde a, .. . a, > O. La proporción de 

contaminación para el modelo inicial está restringida a kili < 0.5. El coeficiente de kurtosis 
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(N 15) representa un estadístico de cuarto momento con respecto a la media dividido por la 

desviación estándar elevada a la cuarta potencia. Aunque en una distribución normal la kurtosis 

tiende a mostrar un valor de 3, el estadístico N 15 fue normalizado de tal forma que en esta 

situación presentará un valor de cero. La aplicación de N 15 se realizó para evaluar la hipótesis 

de localización de sesgo en la que k de n observaciones proceden de distribuciones normales 

separadas G(¡.t + a" a') ... G(¡.t + ah a'}, en donde a, .. . a, '" O. En esta evaluación se considera 

una proporción de contaminación de k1n < 0.21. 

2.3.4 Aplicación del esquema estadístico 

En los GRM estudiados, por medio de la prueba ANOVA, se detectaron pocos casos en los que 

un método analítico presentó diferencias significativas con .respecto a otros métodos (Tablas 2.3-2.7). 

Después de que esas observaciones fueron eliminadas de las bases de datos iniciales, las pruebas 

estadísticas del programa SIPVADE fueron aplicadas en forma iterativa en los datos remanentes para 

cada GRM, hasta que ninguna de ellas detectó la presencia de un valor aberrante. En las Tablas 2.3-2.7 

se presentan los parámetros estadísticos iniciales y finales para aquellos,elementos con un número de 

datos finales?: 5 en los cinco GRM seleccionados (Velasco-Tapia et al., 200Ia). 

El procedimiento estadístico no detectó observaciones discordantes para cuatro elementos 

mayores en BHVO-I (AI,03, Fe,03, P,O, y H,O"), mientras que en RGM-I se presentaron cinco casos 

de este tipo (Ti 0,. Na,O, H,O+, H,O- Y Fe,03'). Un número muy reducido de muestras estadísticas de 

elementos mayores en AGV-I (H,O") y en W-2 (FeO, H,O+ y H,O") no presentaron una contaminación 

de datos aberrantes. El porcentaje de datos discordantes para el resto de elementos mayores en los 

GRM fue menor a 24%, excepto para FeO en BHVO-I (40 %), P,O, en RGM-I (47 %), Y SiO, en W-2 

(39 %). Por otro lado, no se detectaron valores erróneos en 26-50 % de las compilaciones de elementos 

traza en BHVO-I, RGM-I y W-2. Para las bases de datos de Er e Y en AGV-I y Hg Y W en W-I 

tampoco se detectó la presencia de algún valor outlier. En el resto de las compilaciones de elementos 

traza en los cinco GRM, la proporción de valores discordantes fue de 3-50 %, excepto para S en AGV

I (53 %), Nb en RGM-I (69 %), Y Mo en W-I (67 %). 
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Tabla 2.2 Pruebas de discordancia para muestras normales univariadas para la evaluación de GRM 
(Ve lasco et al. 2000) 

Tipo 

estadístico' 

Desviación I 

Expansión 

Tipo 

Grubbs 

Tipo 

Oixon 

Momentos de 
alto orden 

NI 

N2 

N3 

N4 

NI6 

N7 

N8 

N9 

NIO 

NI! 

NI2 

NI3 

NI4 

NIS 

Descripción de la 

pruebac 

Prueba estadisticad 

Superior (x n X)/s 

Inferior (X- Xl)/S 

Extremo Max [(xn -Xl/s, (X- XI) ¡s] 

k = 2 Superior (xn + Xo_1 - 2X)/s 

k = 3 Superior 

k = 4 Superior 

k := 2 Inferior 

k:::: J Inferior 

k ::: 4 Inferior 

k I Superior 

k:: 2 Superior 

k = 3 Superior 

k = 4 Superior 

k = 1 Inferior 

k '" 2 Inferior 

k'" 3 Inferior 

k = 4 Inferior 

Sup.-Inr. 

Superior 

Extremo 

Superior 

Inferior 

Superior 

Inferior 

Par superior 

Par inferior 

Par superior 

Par inferior 

Par superior 

Par inferior 

Extremo 

Extremo 

(Xn + Xo.1 + Xo.l- 3X)/s 

(xn + Xo.1 + X o_2 + XO_.1- 4X)/s 

(2X - XI - Xl)/S 

(3X - x, - Xl - X1)/5 

(4X - XI - Xl - Xl- ~~)/s 

S1,/S'1. 

S1n. a.I/S1 

SllLn.l.n_1/S1 

S2 n. n_l. n-l. n.3/S2 

S2./S2 

S2U/S2 

S\2.3/S1 

S2U.l,JS2 

Estadistico de Tietjen and MaDre 

(Xn - Xn.¡)/(Xn - XI) 

Max (Xp • Xn • .) 1 (Xn • XI), 

(X2 - Xl) 1 (Xn - XI)] 

(Xn - xn_J)/(Xn - X2) 

(Xl - x.)/(xn_J - Xl) 

(Xn - x._d/(x. - X3) 

(X2 - X¡)/(Xa _ 2 - XI) 

(Xa - xn-l)/(xa - X ¡) 

(Xl - X¡)/(Xn - XI) 

(Xn - x._2)/(xn - Xl) 

(X1- xl)/(xn_1 :XI) 

(Xn-Xn_l)/(Xn- Xl) 

(Xl - XJ)/(Xn_2 - Xl) 

[L(Xj - X)l/ns·l] ; de j-I a n 

[L(X, - X)l/ns l
} - 3; de j= I a n 

aClasificación propuesta por Tie~en and MaDre (1972). 
bClaves de las pruebas son tomadas de Bamett and Lewis (1994). 

Significancia de 

la pruebac 

Grande 

Grande 

Grande 

Pequeño 

Pequeño 

Pequeño 

Grande 

Grande 

Grande 

Grande 

Grande 

Grande 

Grande 

Grande 

Grande 

"Tipo de observaciones que están siendo evaluadas; k = numero de datos a ser evaluados a la vez (1 a 4) 

Valores 

Evaluados r 

XI 

Xn Ó XI 

.Xn, :'(".1 

Xl.X1 

XI,Xl, Xl 

XI. Xl. Xl, X4 

x. 
Xn, Xn_1 

Xn , X._., Xn .2, Xn .1 

XI 

XI. X2 

XI, X2. Xl 

XI. X2, Xl. X~ 

Xn Ó ,XI 

x, 

'. 
x, 

Xn, Xn.l 

XI. X2 

x •• Xn_1 

X .. Xl 

Intervalo ~ 

3 

3 

3 

S 

7 

9 

S 

7 

9 

4 

4 

6 

8 

4 

4 

6 

8 

4 

3 

6 

4 

4 

4 

4 

S 

6 

6 

S 

5 

147 

147 

20 

100 
100 

100 

100 

100 
100 

SO 
149 

SO 
SO 
SO 

149 

50 
SO 
SO 
30 
30 

30 

30 
30 

30 
30 

30 

30 
30 

30 
30 

1000 

2000 

d Parámetro a ser calculado para una prueba dada, Claves: n "" número de datos de la mucSlra; Xl, Xl ... X •. I. x. = datos individuales de la 
muestra; X = media aritmética de los ,datos; s = desviación estándar de la muestra; los estadísticos N4 estan definidos por la relación de la 
suma de los cuadrados de las desviaciones de la media para una muestra reducida (que se obtiene omitiendo las observaciones k mas 
extremas) a la suma total de los cuadrados de desviaciones para los datos originales (S2). Por ejemplo, S2. representa la suma omitiendo el 
dato n, S2 n n-I omitiendo los datos n y n-I, etc. 
e Esta columna indica cuando el estadístico debe ser grande o pequeño en comparación al valor critico al 1% para una detección positiva de un 
valor discordante. 
(Valores de la muestra que estan siendo evaluados por el estadistico. 
~ Intervalo de observaciones para los que existen valores criticos de cada estadístico. 
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2.3.5 Comparación con valores propuestos en la literatura 

Los GRM estudiados en este trabajo fueron evaluados previamente aplicando el método ±2s, 

sin tomar en cuenta el número total de observaciones (Gladney y Roelnadts, 1988a,b; Gladney et al., 

1991,1992). Como ya se ha mencionado, esta metodologia resulta ser inadecuada debido a la fuerte 

dependencia de las curvas de valores críticos con el número de observaciones (Taylor, 1990; Yerma, 

1997). Por esta razón, se consideró conveniente el comparar los resultados generados por el método 

±2s con respecto a los obtenidos aplicando el método SIPYADE. 

Los valores de media finales (X¡) para I?I de 304 elementos (-50%) evaluados utilizando la 

metodología de Yerma (1997) se caracterizaron por presentar valores de desviación estándar menores a 

los obtenidos por el método ±2s. Cuarenta elementos mostraron porcentajes de desviación estándar 

relativa (%Rsd) menores que los reportados anteriormente, alcanzando diferencias> I 0% en términos 

absolutos (Figura 2.1). Estos elementos son: Ag, B, Be, F y Sn en BHYO-I; B, Bi, Br, CI, Ge, S y Tm 

en AGY -1; As, Li, Mo y Nb en RGM-I; Ag, As, Au, C, Cd, Dy, Er, Ha, In, Mo, Se, TI, Tm y Yb en 

W-I; As, Ba, C, Ce, CI, Ca, Cu, Dy, La, Lu, Nd y Tb en W-2. Una observación opuesta, es decir 

valores de %Rsd mayores resultantes aplicando la nueva metodología, fueron observados para Ba, Cd, 

Pr y Sr en BHYO-I; H,O', Ag, Au Y Y en AGY-I; H,U, Ce, Cu, Ga, Pb;Ta, Y y ln en RGM-I; Ha y 

Sb en W-2. En estos casos, este comportamiento puede ser el resultado de una detección incorrecta de 

observaciones válidas como valores discordantes, aplicando el método ±2s. 

En -53 % de los casos (162 de 304), las medias generadas en la presente evaluación mostraron 

valores comparables con los datos reportados en la literatura con diferencias'; 1% (Figura 2.2). Para 97 

elementos (32 % de los casos) las diferencias en media fueron> I a 5 %. Sin embargo, en el resto de 

los elementos (45% de los casos) las medias mostraron discrepancias de 12 % aSO % (B, Be y Cd en 

BHYO-I; Au, Br, C, Cd, Ge, S y Tm en AGY-I; H,U y Ni en RGM-I; C, Mo y Re en W-I; Sb en W-

2). Para establecer si las diferencias en los valores de media, generados por los métodos SIPYADE y 

±2s, eran estadísticamente significativas, se aplicaron pruebas tipo F y t (Jensen et al., 1997). La 

prueba F mostró diferencias apreciables en varianza en 79 de 304 datos evaluados (26 %) a un nivel de 

confianza del 95 % (Tablas 2.3-2.7). A partir de pruebas-t, se estableció que los valores de media para 

20 elementos generados por los dos métodos difirieron significativamente a un nivel de confianza del 

80 %. Los valores de media de elementos de gran importancia geoquímica presentaron discrepancias 

significativas a niveles de confianza más estrictos: Eu en AGV-I, Sm en W-I, y Cu y y en W-2 a 90%; 

Nb en RGM-I, Mo en W-I, y La en W-2 a 95%; Ca y Sr en AGV-I, Se en W-I, y Ba en W-2 a 99%. 
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Tabla 2.3 Datos estadísticos iniciales y finales (posterior a la dete~ción y eliminación de los valores 
discordantes) ~ara elementos ma~ores ~ traza en el basalto BHVO·I (Velasco· Ta~ia et al., 200 I a) 

Elem. Ni Xi sd¡ 0, n, %O! MIN MAX X, 
, Sdf~ o¡,Rqj 

Elementos mayores ro/a) 

SiO/ 29 49.7 0.8 5 24 17 49.2 50.9 50.0 0.5 1.0 
TiOI 35 2.7 0.1 1 34 2.9 2.50 2.84 2.7 0./ 3.7 
AI¡Ol 36 13.80 0.27 O 36 0.0 13.0 14.5 13.80 0.27 2.0 
FC10l 10 2.80 0.37 O 10 0.0 2.09 3.36 2.80 0.37 13 
FeO 15 8.55 0.26 6 9 40 8.52 8.70 859 0.06 0.7 
MnO 46 0.170 0.013 4 42 8.7 0.151 0.181 0.167 0.008 4.8 
MgO 38 7.2 1.2 7 31 18 6.90 7.51 7.22 0.18 2.5 
CaO 37 11.37 OA2 6 31 16 11.2 1 \.7 11.41 0.14 1.2 
NalO 44 2.26 0.12 7 37 16 2.12 2.37 2.26 0.06 2.6 
K,O 43 0.52 0.06 4 39 9.3 0.398 0.602 0508 0.041 8.1 
P1ÜSb 25· 0.277 0.029 O 25 0.0 0.229 0.352 0.277 0.029 10 
H1O' 10 0.16 0.06 O 10 0.0 0.09 0.26 0.16 0.06 38 
FC10ll 46 12.17 OAI 4 42 8.7 11.6 12.7 12.21 0.25 2.0 
Elementos traza (ppm) 

Au (ppb) 11 1.5 0.5 O 11 0.0 OA4 2.30 1.5 0.5 J3 
Sa 43 140 22 O 43 0.0 70 200 140 22 16 
Be 8 1.8 1.8 3 5 38 0.90 1.05 0.96 0.06 6.2 
Bi (ppb) 9 18.1 4.0 O 9 0.0 11.2 24.0 18.1 4.0 22 
e 7 100 50 O 7 0.0 35 200 100 50 50 
ed (ppb) 7 90 37 O 7 0.0 52 160 90 37 41 
Ce 59 41 10 4 55 6.8 30.1 49.0 38.8 4.0 10 
el 14 100 30 4 10 28 77 98 90 6 6.7 
Co 37 45.8 3.7 5 32 14 42.0 49.0 44.9 1.6 3.6 
e, 51 260 80 12 39 23 230 328 286 24 8.4 
Cu 19 137 15 4 15 21 127 144 136 6 4.4 
DI' 31 5.15 OA2 3 28 9.7 4.8 6.0 5.25 0.29 5.5 
Eu 60. 2.09 0.20 11 49 18 1.9 2.2 2.06 0.08 3.9 
F IJ 395 43 4 9 31 372 398 390 /0 2.6 
Gd 37 6.6 1.0 5 32 14 4.84 7.10 6.3 0.5 7.9 
HI 34 4.5 0.9 6 28 18 3.77 4.60 ,4.32 0.22 5.1 
Ho 19 1.08 0.25 5 14 26 0.90 1.10 0.97 0.06 6.2 
La 58 16A 2.5 8 50 14 13.3 18.0 15.7 1.1 7.0 
ti 10 4.6 1.5 O 10 0.0 2.0 7.5 4.6 1.5 33 
Lu (ppb) 36 295 38 O ·36 0.0 190 400 295 38 13 
Mo 12 1.4 1.3 6 6 50 0.89 1.01 0.96 0.05 5.2 
Nb 21 18.8 2.0 O 21 0.0 15.2 22.0 18.8 2.0 11 
Nd 54 26 6 12 42 22 22.0 28.8 25,1 1.7 6.8 
Ni 35 118 18 4 31 11 106 1 SO 123 12 9.8 
Pb 9 4.0 3.3 3 6 33 1.222 3.38 2A 0.8 J3 
p, 11 57 0.8 O 11 0.0 4.0 7.0 5.7 0.8 14 
Rb 32 10.8 4.5 4 28 0.0 7.96 18.0 IIA 2.3 20 
Sb (ppb) 16 200 170 4 12 25 100 200 159 36 23 
S, 42 31.3 2.2 4 38 9.5 28.0 36.0 31.8 1.6 5.0 
Sm 60 6.3 1.0 3 57 5.0 5.28 6.84 6.15 0.33 5.4 
Sn 10 2.6 1.0 4 6 40 \.74 2.15 1.90 0./4 7.4 
S, 43 410 60 O 43 0.0 300 568 410 60 15 
Ta 27 1.22 0.15 O 27 0.0 0.86 1.50 1.22 015 12 
Tb" 40 0.98 0.16 6 34 15 0.736 1.08 0.93 0.08 86 
Th 36 1.20 0.43 4 32 11 0.78 1.36 1.08 0.15 14 
Tm (ppb) 18 340 60 4 14 22 270 370 316 29 9.2 
U 16 430 80 O 16 0.0 300 620 430 80 19 
v 31 320 28 4 27 13 296 351 319 IJ 4.1 
Y 24 28 S 5 19 21 24.2 30.0 27.2 15 5.5 
Yb 61 2.1 0.5 14 47 23 1.65 2.20 2.01 O/O 5.0 
Zn 23 112 41 8 15 35 99 111 104.2 39 37 
Zr 32 180 60 12 20 37 146 199 171 /3 7.6 

'n, numero inicial de observaciones; Xi - media inicial de las observaciones previo a ta detección de valores erróneos: sd, desviación 
cstandm micial: 0, == número de datos detectados como discordantes; Ilr = número final de observaciones posterior a la detección y 
ctirnanción de valores erróneos; elementos con ni < 5 no han sido reportados (1-1 20'. Ag, B. Br. Er, Ge, IIg, 1. In. Ir. N, Os, Pt, Re, Ru. S. 
Te. and TI)~ %0, = porcentaje de valores erróneos eliminados de las observaciones iniciales~ MIN '" valor mínimo final de la$ 
observ<lciones~ MAX = valor máximo final de las observaciones~ Xr = media final de las observaciones: sdr= desviación estándar jinHI~ 
%Rsd '" porcentaje de desviación estándar relativa. b Resultado positivo de la prueba ANOV A. Métodos discordantes: COLOR para As: 
le para r,o.,; NAA y TeGS para SiOl~ XRF para Tb. e De acuerdo a la prueba-t, los valores Xr en letras itálicas presentan diferencias 
signilicativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza del 80%. d De acuerdo a la prueba-F, los valores sdr en 
letras itálicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza del 95%. 
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Tabla 2.4 Datos estadísticos iniciales y finales (posterior a la detec~ión y eliminación de los valores 
discordantes) ~ara elementos ma~ores ~ traza en la andesita AGV-I (Velasco-Ta~ia et al., 200 I a) 

Elcm. n, X; sd¡ O, n, %0, MIN MAX x,' sdr
d o/.R.I 

Elemenlos mayores ("/o) 

Si02 158 59.2 2.3 12 146 7.6 57.0 61.6 59.2 0.7 1.2 
TiO¡ 182 1.05 0.14 10 172 5.5 0.87 1.25 1.06 0.06 5.7 
AI¡Ol 168 17.1 1.1 12 156 7.1 15.9 18.2 17.10 037 2.2 
FC10l 39 4.50 0.27 1 38 2.6 4.12 4.96 4A8 0.23 5.1 
FeO 54 2.09 0.17 4 50 7A 1.78 230 2.05 0.11 5.2 
MnO'" 190 0.095 0013 8 182 4.2 0.070 0.120 0.096 0.009 9.4 
MgO 167 1.6 0.8 20 147 12 1.22 3.10 1.52 0.10 6.7 
CaO 182 4.9 0.6 17 165 9.3 4A5 5.38 4.94 0.15 2.9 
Na¡O 157 4.21 0.36 21 136 13 3.98 4.56 4.26 011 2.6 
K¡Ob 197 2.90 0.24 18 179 9.1 2.61 3.19 2.91 0.10 3A 
p¡OSb 105 0.50 0.14 10 95 9.5 0.321 0.596 OA9 0.05 10 
H¡O+ 31 0.81 0.23 O 31 0.0 0.37 IA8 0.81 0.23 28 
H¡O' 37 0.99 0.30 4 33 11 0.77 1.55 1.06 0.21 20 
FC1Ol' 207 6.7 0.7 17 190 8.2 6.09 7.36 6.76 0.2/ 3.2 
Elemenlos Traza (ppm) 

Ag (ppb) 30 90 60 3 27 10 12 150 80 40 50 
Au (ppb) 10 1.0 1.5 4 6 40 0.19 0.66 OA9 0.16 34 
B 25 18 36 6 19 24 2.4 8.9 6.8 1.9 29 
Ba 145 1200 200 10 135 6.8 952 1530 1200 100 83 
Bi (ppb) 14 400 1300 3 11 21 52 60 56.0 2.6 4.6 
Cd (ppb) 23 100 100 7 16 30 57 108 70 20 28 
Ce 115 68 16 11 104 9.5 55 83 67 6 8.9 
CI 29 140 50 12 17 41 106 130 1/6 8 6.9 
Co 156 17 5 12 144 7.7 9 2l /6.7 2.6 17 
Cr 124 13 13 7 117 5.6 4 20 III 3A 30 
Cu' 134 60 10 5 129 3.7 43 80 60 7 12 
Dy 48 3.8 0.8 5 43 10 2.9 4.5 3.61 036 9.9 
Er 28· 1.71 0.29 O 28 0.0 1.0 2.2 1.71 0.29 17 
Eu 102 1.66 0.17 4 98 3.9 115 203 /.67 0./4 8.2 
F' 43 400 100 8 35 19 350 500 ,425 32 7.5 
Ga 70 20.7 4.4 4 66 5.7 10 25 20.0 3.0 15 
Gd 54 5.2 1.0 9 45 17 4.41 6.10 5.03 OAO 8.0 
Gc 14 140 0.44 4 10 29 0.85 1.40 1 18 0./6 14 
Hf 52 53 1.5 6 46 11 4.1 5.8 5.10 039 7.6 
Ho 38 0.73 0.27 4 34 11 0.5 0.8 0.67 0.09 13 
La 123 39 11 15 108 12 29 46 37.8 33 8.8 
Li 52 IJO 5 6 46 11 6 15 11.6 2.0 17 
Lu (ppb) 71 280 40 4 67 5.6 180 350 269 32 12 
Nb 57 15 6 7 50 12 10.0 29.0 15.5 3A 22 
Nd 80 34 9 13 67 16 26 41 32.8 3.0 9.1 
Ni III 20 40 13 120 9.8 10.6 25 16.5 3.2 19 
Pb 107 36 9 4 103 3.7 18 60 37 7 19 
Pr 31 79 2.5 4 27 13 5 9 73 1.1 14 
Rb 168 70 16 22 146 13 55 80 67.6 4.2 6.2 
S 15 100 300 8 7 53 14 28 21 5 24 
Sb' 50 4.7 3.9 8 42 16 3.3 5.1 4.29 0.36 8A 
Se 82 12.7 3.0 14 68 17 10 143 12.2 1.0 8.2 
Sm 97 6.0 0.8 8 89 8.2 4.95 6.8 5.90 0.39 6.6 
Sn II 43 lA 1 32 3.0 1.5 6.0 4.2 1.2 29 
Sr 181 700 100 3D 151 17 606 730 660 20 3.0 
Ta 49 0.92 0.27 8 41 16 0.73 1.06 0.90 0.08 8.9 
Tb 76 073 0.16 4 72 5.3 0.3 1.0 0.71 0./3 18 
lh 110 6.7 1.2 11 99 10 5 8.1 6.5 0.6 9.2 
Tm (ppb) 31 300 100 4 27 13 100 500 300 90 3D 
U 80 2.0 0.5 4 76 5.0 1.31 2.5 1.89 0.24 13 
V 112 120 20 4 108 3.6 78 160 123 14 12 
Y 83 20 6 O 83 0.0 2 35 20 6 30 
Yb 99 1.81 OA3 17 82 17 lA 2 1 70 0./3 7.; 
Zn [25 93 29 12 113 9.6 64 113 88 10 11 
Zr 124 225 41 8 116 6.5 175 280 227 20 8.8 

APara defmición de variables consultar la Tabla 2.3. No se incluyen elementos con nr < 5 (1. In. Ir. N. Os. Pd. Pe Re. Rh. Ru. Se ano Te). 
l>Resultado positivo de la prueba ANQVA Métodos discordantes: AA y FAA para PlO_~: lePES para Sb: PROBE para MnO. K10 y F: 
SSMS pma MnO. K,O. Cu y F: WXRF para F. 'De acuerdo a la prucba-1. los valores Xr en letras itálicas presentan diferencias 
signitieativas con respecto a los valores de la literatura. a un nivel de contianza del 80%. d De acuerdo a la prueba-F. los valores SUr en 
letras italieas pn;sentan dilerencias significativas ¡;en respecto a los valores de la literatura, a un nivel de conlianza dd 95% 
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Tabla 2.5 Datos estadístícos iniciales y finales (posterior a la detección y eliminación de los valores 
discordantes) Rara elementos ma)'orcs)' traza en la riolita RGM-l' (Velasco-Tapia et al., 2001a) 

Elcm. n, X, sd, O, n, %0, MIN MAX X I
C sd,d o/o:Rs:l 

Elementos Mayores (0/0) 

Si02 21 731 1.3 5 16 24 72.7 74.3 73.4 05 0.7 
TiO! 27 0.269 0.028 O 27 0.0 0.217 0.333 0.269 0.028 10 
AhO, 25 13.68 0.28 4 21 16 13,45 14.06 13.78 0.15 1.1 
FeO 9 1.24 0.11 2 7 22 1.23 1.34 1.281 0.044 3,4 
MnO 31 0.037 0.005 30 3.2 0.030 0.042 0.0365 0.0039 11 
MgOb 24 0.32 0.22 ; 19 21 0.232 0.315 0.275 0.026 9,4 
eao 29 1.18 0.14 4 25 14 1.04 1.23 114 0.06 5.3 
NalO 27 4.05 0.16 O 27 0.0 3.72 4.35 4.05 0.16 4.0 
K,O 28 438 0.33 5 23 18 4.10 4.44 4.29 0.10 2J 
P20~ 17 0.046 0.013 8 9 47 0.046 0.050 0.0485 0.00/8 3.7 
HIO' 8 0.59 0.26 O 8 0.0 0.32 1.01 0.59 0.26 44 
H¡O' 5 0.14 0.06 O 5 0.0 0.09 0.24 0.14 0.06 43 
Fe1O,' 31 1.87 0.09 O 31 00 1.64 2.07 1.87 0.09 4.8 
Elementos Traza (ppm) 

As' 12 5 7 1 11 8.3 2.70 3.27 2.88 0.23 8.0 
B 12 28.0 2.9 O 12 0.0 23.0 33.0 28.0 2.9 10 
Ba 27 800 70 O 27 0.0 630 940 800 70 8.8 
Be 13 2.50 0.38 3 10 23 2.11 2.56 2.34 0.16 6.8 
Si (ppb) 7 265 28 2 5 29 273 290 281 6 2.1 
Ce 22 48 7 O 22 00 32.0 60,4 48 7 15 
el 20 500 50 O 20 0.0 422 600 510 50 9.8 
Ca' 19 2.6 1,4 8 11 42 1.76 2.10 1.93 0./1 5.7 
C, 19 6 8 4 15 21 2.2 5.5 3.7 1.2 32 
Cs 11 9.8 0.8 O 11 0.0 8.65 11.5 9.8 0.8 8.2 
Cu 19 11.9 22 O 19 0.0 8.6 16.5 119 2.2 18 
Eu (ppb) 17 690 120 3 14 18 500 750 640 70 10 
F 17 360 70 4 13 24 300 383 333 21 6.3 
Ga 7 15.6 3.1 O 7 0.0 11.0 21.0 15.6 3.1 20 
Gd 14 3.72 0,44 O 14 0.0 301> 4.40 3.72 0.44 12 
Hf 12 6.14 0.39 O 12 0.0 5.30 6.58 611 0.39 6,4 
La 18 23.6 2.7 6 12 33 21.6 24.0 23.5 0.5 2.1 
L, 10 55 11 4 6 40 60.0 64.0 62.1 1.4 2.2 
Lu (ppb) 11 400 50 O 11 0.0 275 450 400 50 12 
Mo 14 2.2 0.6 7 7 50 2.34 2.50 243 0.07 2.9 
Nb 16 96 2.5 11 5 69 9.30 9.51 9.40 0.07 0.7 
Nd' 18 19.3 30 2 16 11 17.0 22.0 19.1 1,4 7.3 
Nib 13 9 11 5 8 38 1.9 6.0 3.8 1.7 45 
Pb 12 25 6 O 12 0.0 15 37 25 6 24 
Rb 18 150 15 3 15 17 133 158 148 8 5,4 
Sb 16 1.30 030 4 12 25 118 1.39 1.27 0.07 5.5 
Se 18 4.7 0.8 4 14 22 4.00 5.00 4.45 0.29 6.5 
Sm 19 4.34 0.34 O 19 0.0 3.72 4.80 4.34 0.34 7.8 
So 11 4.3 0.7 2 9 18 3.62 4,47 4.04 0.35 8.7 
S, 22 107 13 O 22 0.0 74 132 107 13 12 
Ta 13 0.94 0.18 O 13 0.0 0.54 1.30 094 0./8 19 
Tb (ppbl 12 660 80 O 12 0.0 500 800 660 80 12 
Th 15 15.3 1.6 O 15 0.0 13.0 18.6 15.3 1.6 11 
Tm (ppb) 8 400 90 1 7 12 300 410 369 41 11 
U' 12 6.0 0.8 2 10 17 5.00 6.30 5.72 0.39 68 
V 16 13A 3.0 O 16 0.0 9.6 20.0 13A 3.0 22 
W 8 1.50 0.18 O 8 0.0 1.30 1.80 1.50 0.18 12 
Y 13 25.0 4.1 O 13 0.0 17.0 30.0 25.0 4.1 16 
Yb 22 2.56 0.34 O 22 0.0 2.00 3.14 2.56 0.34 13 
Zn 19 31 9 O 19 0.0 15 46 31 9 29 
Zr 20 230 30 4 16 20 180 236 216 16 7.4 

• Para dctiniciól1 de variahles consultar la Tabla 2.3 En esta Tabla no se incluyen elementos con nI < 5 (FC¡Ol, Ag. Au. Br. e, ed, Dy, Er. 
Ge, IIg. Ha. L In, Ir. N, Os, Pd. Pt, Re. Rh, Ru. S, Se, Te, and TI). bResultado positivo de la prueba ANO VA. MelOdos discordantes: AA 
para Co: lePES para As: NAA para MgO y Ni: TCGS para MgO; WXRF para Nd y U. cDe acuerdo a la prueba-t.los valores Xren letras 
¡talicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura. a un nivel de confianza dd 80%. d De acuerdo a la 
prueha-F. los valores sdr en letras itálicas presentan ditercncias significativas con respecto a los valores de la literatura. a un nivel de 
confianza del 95% 
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Tabla 2.6 Datos estadísticos iniciales y finales (posterior a la detección y eliminación de los valores 
discordantes) Rara elementos mayores i' traza en la diabasa W-I' (Velasco-Tapia et al., 2001a) 

Elcm. n, X, sd, O, nr %0, MIN MAX x r
b sdr

C %Rsd 

Elementos mayores (0/0) 

SiOl 185 52.4 0.9 16 169 
TiO¡ 222 1.06 0.16 29 193 
AhO\ 201 15.1 0.5 12 189 
FeIO, 87 1.6 0.6 15 72 
FeO 104 8.69 OAO 8 96 
MnO 236 0.172 0.034 30 206 
MgO 200 6.6 0.5 15 185 
C.O 214 10.96 0.28 14 200 
NaJO 201 2.16 0.32 5 196 
K¡O 216 0.66 0.15 16 200 
PIO~ 147 0.15 0.06 8 1J9 
H¡O· 76 0.54 0.19 4 72 
H¡O' 75 0.15 0.06 4 71 
Fe¡O/ 226 11.2 0.6 26 200 
Elementos Traza (ppm) 

8.6 
13 
6.0 
17 
7.7 
13 
7.5 
6.5 
2.S 
7A 
5A 
5.3 
5.3 
12 

51.60 
0.91 

14.17 
0.92 
8AO 
0.142 
6.17 

10AI 
1.72 
0.518 
0.060 
0.06 
0.02 . 

1051 

53.38 
1.23 

1589 
1.87 
9.27 
0.207 
6.96 

IIA3 
2.53 
0.771 
0.211 
0.82 
0.23 

11.72 

52.48 
1.07 

15.01 
U9 
8.77 
0.169 
6.61 

10.93 
2.14 
0.641 
0.138 
0.52 
0.14 

11.11 

0.30 
0.05 
0.28 
0.19 
0.18 
O.OIJ 
0.14 
0.19 
0.J3 
0.043 
0.025 
0.15 
0.05 
0.22 

0.6 
4.7 
1.9 

14 
2.0 
7.7 
2.1 
1.7 
6.1 
6.7 

18 
29 
36 

2.0 

Ag(ppb) 21 90 110 7 14 33 50.0 80.0 70 /O 14 
As 27 2.14 OA3 5 22 18 1.70 2.53 2.1J 0.22 10 
Au (ppb) 37 14 50 12 25 32 3A 5.3 4.3 0.5 12 
Ba 149 180 50 9 140 6.0 90 257 170 29 17 
8e 28 0.9 0.6 4 24 14 0.32 1.00 0.73 0.19 26 
C 20 160 70 4 16 20 82.0 190 140 34 24 
Cd (ppb) 24 330 800 10 14 42 1J9.0 170 160 10 6.3 
Ce 81 24 7 6 75 7.4 15.1 27A 22.6 2A 11 
Co 167 45 8 5 162 3.0 25 65 46 7 15 
Cr 168 120 19 3 165 1.8 70 174 120 16 13 
Cu 150 110 20 12 1J8 8 77 140 113 12 11 
Dy 43 4.1 1.0 12 31 29 3.30 4AO 3.94 0.26 6.6 
Er 29· 2.34 OA9 8 21 28 2.00 2.60 2.29 0.16 7.0 
Eu 81 I 16 0.30 12 69 15 0.95 1.26 1.1 O 0.07 6.4 
G, 81 17 5 4 77 4.9 8.0 22.0 16.6 3.2 19 
Gd 43 4.1 1.2 835 19 3.10 4.50 3.94' 0.31 7.9 
Hf 44 2A 0.5 8 36 18 2.00 3.00 2.54 0.26 10 
Hg (ppb) 2J 200 70 O 27 0.0 88.6 340 200 70 35 
Ho 33 1.0 06 8 25 24 0.55 1.00 0.76 0.11 14 
In (ppb) 17 70 60 8 9 47 62.0 68.0 65.0 1.9 2.9 
La 93 12 5 20 7J 22 9.3 13.1 10.9 0.8 7.3 
Lu (ppb) 67 340 80 12 55 18 260 380 326 2J 8.3 
Mo 21 2.1 3.1 14 7 67 OA8 0.57 0.5/7 0.032 6.2 
Nb 35 8A 28 4 31 11 4.0 10.2 7.7 1.7 22 
Nd 52 17 9 6 46 12 7.4 18.2 13.9 2.3 17 
Ni 157 7J 16 10 147 6A 40 100 75 10 IJ 
Pb 78 7.9 32 870 10 5 IU 7.6 1.6 21 
Pr 29 3.6 1.8 5 24 17 2.40 4.15 3.16 OA3 14 
Rb 131 24 9 18 IIJ 14 16.0 270 21.5 1.9 8.8 
S 23 160 80 5 18 18 57A 220 IJO 43 JJ 
Sb 45 099 0.28 8 37 18 0.80 1.20 1.02 0.12 12 
Se 91 38 11 28 63 31 32.0 37.3 34.6 1.3 3.8 
Se 12 150 100 6 6 50 109.0 120.0 1132 43 3.8 
Sm 75 3.6 0.6 8 67 11 2.87 4.18 3.49 0.29 8.3 
Sn 42 3.0 U 5 37 12 1.9 3.6 2.7 0.5 19 
Sr 182 200 70 18 164 9.9 140 235 185 16 8.6 
Ta 29 500 110 4 25 14 360 605 480 60 12 
Tb 62 0.67 0.20 10 52 16 0.50 0.75 0.64 0.05 7.8 
Th 73 2.5 0.7 12 61 16 1.80 3.00 2.36 0.29 12 
TI (ppb) 25 130 60 8 17 32 100 IJI IIJ 9 8.0 
Tm (ppbl 28 380 110 8 20 29 260 370 315 28 8.9 
LJ 49 061 0.186 43 )2 OA4 0.70 0.57 0.07 12 
V 132 250 43' 6 126 4.5 154 340 255 32 12 
Y 74 26 6 69 6.8 11.0 35.0 24.8 .J,] 17 
Yb S5 2.3 0.6 16 69 19 1.60 2.55 2.10 0,/8 8.6 
Zn ¡20 8' 16 8112 6.760 110 84 9 ti 
Zr 124 101 21 IJ 111 10 70 123 99 9 9 

• Para definición de variables consultar la TlIbla 2.3. En esta Tabla no se incluyen elemento~ con nr < 5 (13i, Br. 1. N. Os. Pr, Rh. Ru, and 
Te).bDe acuerdo a la prueba-!' los valores Xren letras itálicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatunl. 
a un nivel de confianza del ?80%. e De acuerdo a la prueba-F. los valores sdr en letras itálicas presentan diferencias signilicalivas con 
respecto a los valores de la literatura. a un nivel de conlianza del 95%. 
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Tabla 2.7 Datos estadísticos iniciales y finales (posterior a la detección y eliminación de los valores 
discordantes) para elementos ma~ traza en la diabasa W-2' (Velasco-Tapia et al., 2001a) 

Elem. N, X, sd, O, n¡ %0, M1N MAX X r< sd r
d %Rsd 

ElemenlOS mayores (%) 

SiOl 31 
TiOl 42 
AlzOl 41 
FC10l 9 
FeO 10 
MnO 43 
MgO 36 
CaO 40 
NazO 41 
KzO 38 
P1Ü5 23 
H20' II 
Hzü' 7 
FCZ01' 43 

52 
1.01 

15.2 
1.60 
8.30 

0.166 
6AO 

10.8 
2.16 
0.62 

0.147 
0.550 
0.23 

10.74 
Elementos Traza (ppm) 

As 
Ba' 
C 
Ce 
CI 
Co 
Cr" 
Cs' 
Cu 
Dy 
Eu 
F 
Ga' 
Gd' 
Hf 
Ho (ppb) 
La 
Li 
Lu' 
Nb' 
Nd 
Nib 

Pb 
Rb 
Sb 
Se 
Sm 
S, 
Ta (ppb) 
Tb (ppb) 
Th 
Tm (ppb) 
U (ppb) 
V' 
Y 
Yb 
Zn 
Zr' 

6 
l2 
6 

27 
9 

41 
39 
11 
29 
13 
26 
7 

12 
11 
16 
7 

28 
9 

18 
15 
16 
32 
6 

32 
12 
25 
25 
31 
11 
13 
21 

7 
11 
28 
23 
24 
28 
20 

1.23 
182 
150 
28 

190 
45 
94 

0.88 
96 
4.3 

1.13 
200 

18 
4A 
2.52 

800 
14 
9.0 

380 
15 
15 
71 
93 

20.5 
0.69 

50 
3.18 

210 
500 
700 

2.3 
380 
700 
260 

23.30 
2.16 

80 
100 

5 
0.18 
0.7 
0.27 
0.19 
0.016 
0.37 
0.7 
0.20 
0.06 
0.035 
0.042 
0.05 
033 

034 
41 
80 
22 
36 
8 

15 
0.23 

26 
1.2 
0.14 

39 
5 
26 
0.21 

200 
11 
. 1.0 

140 
29 
5 

16 
3.1 
4.2 
0.28 

60 
0.32 

42 
70 

170 
07 

70 
430 

50 
0.30 
030 

10 
26 

12 
9 
8 
I 
O 
8 
8 
4 
5 
8 
4 
O 
O 
I 

o 
10 
O 
6 
O 
9 
8 
4 
6 
6 
6 
O 
2 
I 
2 
O 
8 
O 
8 
I 
7 
6 
O 
3 
O 
8 
2 
8 
O 
4 
4 

O 
4 
7 
4 

8 
5 
I 

19 
33 
33 

8 
10 
35 
28 
36 
36 
30 
19 
11 
7 

42 

6 
22 
6 

21 
9 

32 
31 
7 

23 
5 

20 
7 

10 
10 
14 
7 

20 
9 

10 
14 
9 

26 
6 

29 
12 
17 
23 
23 
11 
9 

17 
7 
7 

21 
19 
16 
23 
19 

39 
21 
19 
11 
00 

19 
22 
10 
12 
21 
17 
0.0 
0.0 
2.3 

0.0 
31 
0.0 

22 
0.0 

22 
20 

·36 
21 
46 
23 
00 

17 
9.1 

12 
0.0 

28 
0.0 

44 
6.7 

44 
19 
0.0 
9A 
0.0 

32 
8.0 

26 
00 

31 
19 
00 

36 
25 
17 
33 
18 
5.0 

52.3 
1.00 

14.8 
1.30 
7.91 
0.15 
6.12 

103 
1.91 
0.60 
0.11 
OA9 
0.16 

10.0 

0.70 
150.0 
54.6 
20.0 

138 
37.0 
75.0 
0.9 

84.0 
3.80 
0.99 

160 
16.0 
2.8 
2.4 

620 
9.15 
6.8 

310 
5.5 

12.4 
55.3 

6.3 
15.0 
0.19 

32.9 
2.87 

177 
420 
509 

1.28 
300 
416 
240 

10.0 
2.00 

682 
66 

53.0 
1.10 

15.7 
170 
8.64 
0.18 
6.63 

11.7 
2.29 
0.66 
0.17 
0.62 
0.29 

11.3 

1.60 
188.0 
254 
260 

245 
50.2 

104.0 
1.0 

135.0 
385 
120 

270 
23.4 
438 
2.73 

1260 
12.0 
10.2 

372 
10.2 
15.0 
800 
15.0 
24.3 

1.06 
38.0 

3.71 
214.8 
600 
692 

2.60 
500 
610 
275 

26.2 
2.20 

84.3 
118 

52. 62 
L055 

1536 
1.52 
8.30 
O 164 
637 

10.93 
213 
0.627 
0.1J3 
0.550 
0.23 

10.77 

1.24 
/71 
152 
23.37 

186 
43.3 
92.1 

0.939 
/07.3 

3.82 
1.10 

200 
19.8 
3.6 
2.57 

800 
/0.5 
9.0 

340 
7.9 

134 
70 

9.3 
20.1 

0.69 
35.6 

3.25 
200 
500 
600 

2.05 
380 
500 
260 

21.9 
2./0 

77 
93 

0./9 
0.025 
0.21 
0,14 
0./9 
0.007 
0.16 
0.30 
0.12 
0.020 
0.015 
0042 
0.05 
0.29 

0,/5 
11 
33 

0.33 
12 
(U 
6.2 
0038 
2.2 
n,rJl 
006 

39 
1,8 
0.5 
O 13 

200 
0.6 
1.0 

/9 
lA 
08 
6 
3.1 
2.8 
0.28 
lA 
0.22 
9 

70 
60 

0.34 
70 
70 
10 
ló 
0.06 
5 

12 

OA 
2A 
lA 
9.2 
23 
4.3 
2.5 
2.7 
5.6 
3.2 

11 
7.6 

22 
2.7 

12 
6A 

22 
lA 
6.4 
1.2 
6.7 
4.0 
2.0 
03 
5.4 

20 
14 
14 
5.1 

25 
5.7 

11 
5.6 

18 
6.0 
8.6 

33 
14 
41 

3.9 
6.8 
4.5 

14 
10 
17 
18 
14 
3.8 

16 
2.9 
6.5 

13 
~ Para definición de variables consuhar la Tabla 2.3'- En esta Tabla no se incluyen elementos con nr < 5 Ag. Au, B. Be. Bí. Sr, ed. Er. '-Ig, 1, 
In, Ir, Mo. Pd. Pr, re Re, Rh, Ru, S, Sn, Te, TI. amI W). b Resultado positivo de la prueba ANOVA. MelOdos dlscordantcs: COLOR para 
Zr, FAA para Gd y Lu: OCPES para Nb. [TNA para Ni, SSMS para Ba, er, Cs. Ga y V. ~ De acuerdo a 1:1 prueba-l. los valores XI en letras 
itálicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de [a literatura, a un nivel de con!;anza del ;::80%. d De aCuerdo a la 
prueba-F. los valores sdr en letras itálicas presentan diferencias signifIcativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de 

confianza del 95% 
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Figura 2.1 Comparación del porcentaje de desviación estándar relativa de los valores de media 

obtenidos en el presente estudio (%Rsd,,) con respecto a los publicados en la literatura (%Rsd li,), para 

los cinco GRM estudiados (. = elementos mayores; O = elementos traza). La línea continua 

representa valores equivalentes de %Rsd. Las lineas discontinuas representan una diferencia absoluta 

de 5% entre los dos valores de %Rsd. 
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Figura 2.2 Histograma del porcentaje de diferencia normalizada entre los valores de media obtenidos 

en este trabajo (X«), para elementos mayores y traza, con respecto a los reportados anteriormente (X,;,). 

2.3.6 Comentarios generales sobre la evaluación de Materiales de Referencia Geoquímica 

La aplicación del método SIPYADE, en cinco importantes GRM de tipo rocas igneas, dio 

como resultado una mejor caracterización (valores menores de %Rsd) de un gran número de elementos 

en comparación a los derivados por el criticado método ±2s. Es importante señalar nuevamente que las 

diferencias en valores de media y desviación estándar generados aplicando las dos metodologías 

pueden ser relevantes en procesos de calibración instrumental. 
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2.4 Eficiencia relativa de las pruebas estadísticas 

2.4. I Metodología 

Para complementar el trabajo de evaluación, se realizó una comparación empírica de la 

eficiencia en la detección de valores discordantes para las pruebas estadísticas utilizadas (Velasco et 

al., 2000). En principio, se imprimieron las salidas del procesado con el programa SIPV ADE para los 

cinco GRM estudiados (basalto BHVO-l, andesita AGV-I, riolita RGM-l, diabasas W-I y W-2). En 

cada una de ellas se identificaron las pruebas estadisticas (considerando, cuando fue necesario, el tipo 

de versión k = 1-4) que detectaron cada valor .erróneo. Para facilitar la comparación de todas las 

pruebas estadísticas bajo condiciones similares de número inicial de datos (ni), los intervalos de n en 

las tablas de valores críticos (Tabla 2.2) fueron utilizados para establecer cuatro dominios de n,: 6-20, 

21-30, 31-50, Y 51-100. Estos dominios se establecieron ya que conclusiones válidas acerca de la 

eficiencia de las pruebas deben de estar basadas en varios tamaños de muestra (Jain, 1981). De 

acuerdo a los diferentes dominios de n, y al valor k, se establecieron dos modelos de comparación. El 

primero de ellos incluye los casos 1-VIII (Tabla 2.8), en donde se llevo a cabo la comparación de 

pruebas individuales en su primera aplicación (es decir en las bases de datos originales). En el segundo 

modelo se integraron los casos IX-XII (Tabla 2.9), en los que se compararon las eficiencias de las 

pruebas de versión k=1 aplicadas en forma secuencial con respecto a los procedimientos de bloque. 

Tabla 2.8 Casos estudiados en la comparación de eficiencia relativa de pruebas individuales 

A. Pruebas en versión k - I B. Pruebas en versión k = 2 

Caso ni 
, 

Pruebas comparadas Caso n¡a Pruebas comparadas 

6 - 20 NI, N2, N4,N7,N8,N9,NIO,NI4,NI5, NI6 V 6 - 20 N3, N4,NII,NI2,NI3 

11 21 - 30 NI, N4, N7, N8, N9, NIO, N14, N15, NI6 VI 21 - 30 N3, N4,NII,NI2,NI3 

111 31 - 50 NI, N4, N14, N15, Nl6 VII 31 - 50 N3, N4 

IV 51 -100 NI, N4, NI5 VIII 51- 100 N3, N4 

'Intervalo de número de datos iniciales para .las muestras de población evaluadas por las pruebas. 
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Tabla 2.9 Casos estudiados en la comparación de eficiencia relativa de pruebas consecutivas vs . 
.,procedimientos en bloque 

Estadísticos comparados 

Caso Pruebas consecutivas Procedimientos en bloque 

IX 6 - 20 NI, N2, N4(k=I), N7, N8, N9, NIO, NI4,NI5,NI6 N3(k=2-4). N4(k=2-4), NII, N12, NI3 

X 21 - 30 NI, N4(k=I), N7, N8, N9, NIO, N14, N15, NI6 N3(k=2-4), N4(k=2-4), NII, N12, NI3 

XI 31 - 50 NI, N4(k=I), N14, N15, NI6 N3(k=2-4), N4(k=2-4) 

XII 51 - 100 NI, N14, NI5 N3(k=2-4), N4(k=2-4) 

'Intervalo de número de datos iniciales para las muestras de población evaluadas por las pruebas. 

En los casos I-IV se realizó una comparación de pruebas estadísticas con una versión k=1 

(detección de un solo valor aberrante), mientras que en los casos V-VIII se incluyeron los estadísticos 

de versión'k=2 (detección de dos valores erróneos). Para este efecto, se estableció el parámetro Criterio 

de Eficiencia Relativa (REC, relative ejjiciency criterion), el cual ~e definió como la relación 

(expresada en porcentaje) de las veces en que una prueba detectó un oullier entre el número de 

muestras de población (Elem) en las que una prueba particular fue aplicada. Este cálculo se efectuó 

para cada uno de los GRM considerados en este trabajo. La Tabla 2.10 presenta los elementos 

considerados en los casos para cada GRM y sus valores correspondientes de ni. Por ejemplo, catorce 

elementos de BHVO-I se consideraron en el caso 1, ya que sus muestras de población presentaron n, = 

6-20. La prueba N 1 detectó un valor erróneo en seis de esas muestras de población, de tal forma que 

REC8Hvo.1 = [6114]*100 = 42.9% (Figura 2.3). 

Por otro lado, se estableció un parámetro ponderado REC w1 (tomando en cuenta el número de 

elementos en cada GRM), que fue establecido para describir el comportamiento general en cada caso 

en particular (histograma Al/ GRM). Por ejemplo, la prueba N 1 en el caso 1 mostró las siguientes 

eficiencias para cada GRM: REC8Hvo.1 = 42.9% para un Elem811VO.1 = 14, RECAGv" = 80.0% para un 

Elel11AGv.1 = 5, RECRGM.1 = 45.8% para un EleI11811VO.1 = 24, RECw.1 = 80.0% para un Elemw., = 10. 

RECw.1 = 37.5% para un Elemw., = 8. Estos valores de eficiencia se utilizaron para calcular el 

parámetro ponderado REC w1 = L [(REC,) * (Elem, I L Elem,)], donde i cambia de acuerdo al nombre 
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del GRM. La eficiencia global de la primera aplicación de la prueba N I fue RECw, = 52.5% (Figura 

2.3). El procedimiento descrito fue aplicado a cada GRM, y los parámetros REC individuales y 

ponderados para cada prueba estadística se utilizaron para construir histogramas para los casos I-IV 

(k= 1; Figuras 2.3-2.6) y V -VIII (k=2; Figuras 2.7-2. 10). 

Una comparación de la eficiencia se efectúo entre pruebas en versión k=1 aplicadas en forma 

secuencial y procedimientos en bloque (Tabla 2.9), por medio del parámetro OTO. Este se definió 

como la relación (expresada en porcentaje) de outliers identificados por cada prueba con respecto al 

número total de valores erróneos en cada muestra de población. Un valor promedio de OTO fue 

calculado para las pruebas estadísticas en cada GRM, así como un parámetro ponderado (OTOw,) para 

describir el comportamiento general. Por ejemplo, en AGV-I la prueba NI en el caso IX (Tabla 2.10, 

Figura 2.11) detectó tres valores desviados en la base de datos del Bi (Bi, n, = 14), de tal forma que 

OTOB, = [3114]*100 = 21.4%. En una forma similar, se estableció este parámetro para otras cuatro 

muestras estadísticas en AGV-I con 11, = 6-20: ningún outlier, OTOG, = 0.0% para 11, = 14; para un 

outlier, OTOA" = 10.0% para 11, = 10, Y OTOB, = 11.1 % para n, = 9; para dos outliers, OTOs = 13.3% 

para n,= 15. De esta forma el valor promedio OTOAGV_1 para la prueba NI en este caso fue de 11.2%. 

El comportamiento global para cada prueba en los cinco GRM considerados se calculó por 

medio de la ecuación general: OTOw, = L [ (OTO,) * (Elem, / L Elem,)], donde i cambia de acuerdo al 

nombre del GRM. La prueba N I en el caso IX presentó el siguiente comportamiento para cada GRM: 

OTOBHvo_1 = 4.0% para ElemBHvo_1 = 11; OTOAGV_1 = 11.2% para ElemAGv_1 = 5; OTORGM_1 = 6.9% para 

EIeGRMM_1 = 24; OTOw_1 = 7.7% para Elemw_1 = 10; ; OTOW_2 = 4.4% para Elemw_2 = 8. Estos valores 

se utilizaron para establecer el parámetro OTOw, = 6.5% para la prueba N I aplicada en forma 

secuencial en muestras de población con 11, = 6-20 (Figura 2.11). Para cada caso (Tabla 2.9), el 

parámetro OTO fue calculado para las pruebas estadísticas aplicadas en secuencia y en procedimiento 

de bloque, resultados que se utilizaron para preparar histogramas (Figuras 2.11-2.14). 
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Tabla 2,10 Elementos evaluados en la comparación de eficiencia en los casos estudiados 

Caso 

1, Y, IX6 

11, VI,X 

111, VII, 

XI' 

IV, VIII, 

XII 

BHVO-I AGV-I 

FeO (15), Ag (7), A, A" (10), Bi (14), 

(9), B (8), Be (8), CI Sr (9), Gc (14), S 

(14), Cu (19), Er (15) 

(19), F (lJ), Ha 

(19), Mo (12), Pb 

(9),Sb(16),So(10) 

SiO, (26), Y (24), 

Zn (2J) 

Ag (JO), As (28), 

B (25), Be (29), 

Elementos' 

RGM-I W-I 

Fe,O, (8), FeO (9), Bi (9), Br (10), C 

P,O, (17), Ag (6), Be (20), lo (17), Ir (12), 

(Il), Bi (7), Ca (19), Cr N (7), I'd (20), 1'1(9), 

(19), Dy (10), Eu (17), Re(9),Se(12) 

F (16), La (18), Li (10), 

Mo (14), Nb (16), Nd 

(18), Ni (IJ), Pr (6), Rb 

(18), Sb (16), Se (18), 

So (11), Tm (8), Zr (20) 

SiO, (21), AI,O, (25), 

MgO (22), CaO (29), 

Ag (21), As (27), Be 

(28), Cd (24), CI 

W-2 

Fe,O, (9), Cs (10), Dy 

(IJ), Hf(16), Lu (17), 

Nd (16), Tb (Il), U 

(11 ) 

P,O, (2J), Ba (JO), Ce 

(27), Cu (29), Eu (26), 

Cd (23), CI (29), K,O (28) (21), Er (29), Ge La (28), Ni (29), Se 

,TiO l (35), FC201T 

(46), MnO (46), 

MgO (J8), CaO 

(J7), Na,O (44), 

K,O (4J), Ca (J7), 

Hg (JO), W (22) 

FC201 (39), H20" 

(J7), Dy (48), F 

(J9), Ha (J8), Mo 

(4J), Pr (J 1), Sb 

(49), So (JJ), Ta 

Dy (J 1), Gd (J7), Hf (49), TI (J2), Tm 

(J4), Ni (J5), Se (J 1) 

(42), Tb (J8), Th 

(J6), V (J 1), Zr (J2) 

Ce (59), Cr (51), Eu FeO (54), Cs (59), 

(60), La (58), Nd Ga (70), Gd (54), 

(54), Sm (60), Yb Hf (52), Lo (52), 

(61) Lu (71), Nb (57), 

Nd (80), Se (821. 

Sm (97), Tb (761. 

U (801. Yb (99) 

MnO(JI) 

, ---

(21), Mo (21), Pr (25), Sm (25), Th (21), 

(29), S (22), Ta (29), V (2J), Y (2J), Yb 

TI (25), Tm (28) (24), Zo (28) 

Au (J7), B (J6), Cs 

(46), Dy(43), 1'(41), 

Gd (4J), '\Jf (44), Ha 

(JJ), Nb (J5), Sb 

(45), So (42), U (49) 

Fc20\ (87), H20· 

(76), H,O' (75), Ce 

(81), Eu (81), Ga 

(81), La (9J), Li (74), 

Lu (67), Nd (52), Pb 

(78), Se (91), Sm 

(75), Tb (62), Th 

(7J), Y (74), Yb (85) 

SiO, (JI), TiO, (42), 

AlzO] (41), reZO]T 

(4J), MoO (4J), MgO 

(J6), CaD (40), Na,O 

(41), K,O (J8), Ca 

(41), Cr (J7), Rb (J2), 

Sr (J 1) 

aEl númerO entre los paréntesis es n, del elemento correspondiente. bLos elementos en letra itálica para BHVQ-l (Ag, As y 

Be) fueron evaluados unicamentc en los casos I y V; MnO para RGM-l fue evaluado sólo en el caso 111. cNo se identificaron 

ekmentos con un número apropiado de datos de concentración. 
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2.4.2 Comparación de eficiencia relativa en primera aplicación de pruebas estadísticas en versiones 

Pruebas de discordancia en versión k= I (Tablas 2.8 y 2. I O) 

Caso 1 (Número inicial de datos químicos, n, = 6-20, Figura 2.3; Número total de elementos, Elem = 

61; Número total de variantes de pruebas comparadas, Ct = 10) 

En el patrón global (A/l GRM), las pruebas NI, N4 Y NI4 mostraron una eficiencia similar 

(RECw• - 52), seguidas por un grupo de pruebas con un RECw• = 45-46 Y que incluye N2, N9 Y N 16. 

Las pruebas restantes (estadísticos tipo Dixon N7, N8 Y N I O) constituyen un grupo que se caracterizó 

por un poder de detección de valores desviados ligeramente inferior (RECw• = 38-41). La prueba N 15 . 

fue el estadístico que presentó la menor eficiencia en este caso, con una diferencia de -30% comparada 

al máximo valor observado. 

Por otro lado, el patrón observado en el histograma RECw• fue también observado en 

histogramas de BHVO-I, RGM-I y W-2, aunque las pruebas tipo Dixon mostraron un comportamiento 

inconsistente. Las eficiencias relativas de todas las pruebas en AGV -1 y W-I fueron altas de forma 

consistente (REC -70-80), lo cual puede estar relacionado a la aplicación de pruebas sobre bases de 

datos con una gran dispersión, situación esperada para elementos con concentraciones a nivel ultra

traza en AGV -1 y W-I (Tabla 2. lO). 

Caso 11 (n; = 21-30; Figura 2.4; Elem = 43; Ct = 9) 

La prueba N 16 fue la que presentó la mayor eficiencia en la detección de valores erróneos 

(RECw• - 80), con un incremento muy significativo en comparación al caso 1. Las pruebas NI y NI4 

presentaron una eficiencia comparable (RECw• - 73). Estas pruebas fueron seguidas por las pruebas N4 

(RECw• = 67) Y NI5 (RECw• = 63). Los estadisticos tipo Dixon (N7-NI0) exhibieron una eficiencia 

menor, mostrando la mitad de la magnitud que la observada para N 16. En comparación a lo observado 

en el histograma global, con excepción de BHVO-I, las diferencias observadas en los patrones de 

eficiencia para GRM individuales fueron bastante pequeñas. Para BHVO-I, un valor similar de 

eficiencia para todas las pruebas (REC = 65) puede explicarse como resultado de un número muy 

reducido de muestras estadísticas (Elem = 3). 
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Figura 2.3 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k~l) aplicadas a las compilaciones con n, ~ 6-20 (Caso 1). En la parte inferior de los histogramas se 

presenta la simbología de los cuatro tipos de estadísticos descritos en la Tabla 2.2. REC w, ~ criterio de 

eficiencia relativa ponderada. 
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Caso 111 (n, = 31-50, Figura 2.5; Elem = 55; Ct = 5) 

En esta evaluación, la prueba N 16 se caracterizó por ser la más sensitiva (RECWt = 74), seguida 

muy de cerca por el coeficiente de kurlosis (N 15, REC Wt = 71). El resto de las pruebas mostraron un 

poder inferior en la detección de oUlliers, con valores de REC = 58-62. Por otro lado, el 

comportamiento de eficiencias para las pruebas estadísticas en BHVO-I y W-2 se asemeja al 

observado en el histograma global. Sin embargo, los patrones de AGV -1 y W -1 mostraron algunas 

diferencias. El coeficiente de kurtosis (N 15) en AGV -1 tuvo una eficiencia relativa inferior a la 

mostrada por las pruebas NI, N4 y N 14. Para este GRM los valores erróneos se localizaron en la 

misma dirección para la mayoría de las muestras estadísticas. Sin embargo, en W -1 la prueba N 15 fue 

el estadístico con el mayor poder de detección. Para W-l, la mitad de las muestras estadísticas 

presentaron oulliers en lados opuestos. 

Caso IV (n¡= 51-lOO, Figura 2.6; Elem = 38; Ct·= 3) 

El coeficiente de skewness mostró la eficiencia más alta en los patrones globales (RECWt = 97), 

seguido muy de cerca por N 15 y N l. Este comportamiento podría ser relacionado a la presencia de un 

gran número de muestras estadísticas con valores erróneos ubicados en la misma dirección. 

Adicionalmente, N I podría verse afectada por un "efecto de enmascaramiento". Por otro lado, la 

evaluación de muestras estadísticas en AGV -1 dio como resultado un patrón similar al observado 

globalmente. Sin embargo, los tres estadísticos tuvieron una sensitividad equivalente en BHVO-I 

(REC = 80) y para W-I la eficiencia de NI4 tan alta como la observada para N15. En este GRM, el 

número de muestras estadísticas con oulliers situados en direcciones opuestas es similar al conformado 

por muestras con oulliers distribuidos en una misma dirección. 
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Fígura 2.4 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k=l) aplicadas a las compilaciones con f/, = 21-30 (Caso 11). Para una explicación más detallada ver la 

Figura 2.3. 
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Figura 2.5 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k=l) aplicadas a las compilaciones con n, = 31-50. Para una explicación más detallada ver la Figura 

2.3. 
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Figura 2.6 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k= 1) aplicadas a las compilaciones con ni = 51-100 (Caso IV). Para una explicación más detallada ver 

la Figura 2.3. 

Discusión general para los casos I-IV (estadísticos en versión k = 1) 

Para efectuar una descripción del comportamiento general de las pruebas estadísticas se 

consideraron los histogramas globales Al! GRM. Bamett y Lewis (1994) reportaron que las pruebas 

tipo Dixon (N7-N 1 O) son un grupo de estadísticos muy efectivo para detección cuando existen pocos 

valores discordantes en las muestras estadísticas. En el caso I (Figura 2.3), este grupo de pruebas 

mostró una eficiencia intermedia entre los estadísticos evaluados. Sin embargo. una disminución en su 

poder de detección fue evidente en el caso 11 (Figura 2.4), ya que las pruebas tipo Dixon podrían verse 

afectadas de manera considerable por un efecto de enmascaramiento de los datos Xo,' ylo x, (Barnett y 

Lewis, 1994). 

35 



En el caso 1, las pruebas N 1 Y N4 presentaron una eficiencia similar en la detección del primer 

valor discordante (Figura 2.3). Prescott (1978) señaló que esas pruebas tienen una sensitividad 

equivalente cuando un solo oUllier esta presente en la muestra estadística. Sin embargo, ambas pruebas 

están sujetas a efectos de enmascaramiento en poblaciones que contengan más de un valor erróneo, 

aunque NI es un procedimiento más resistente. En los casos 11 y 111, la prueba Nl6 presentó una alta 

eficiencia en la detección de un primer valor discordante (Figuras 2.4-2.5). Tietjen y Moore (1972) 
, 

demostraron la superioridad de N 16 en co~paración a las pruebas tipo Dixon (N7-N lO), tipo Orubbs 

(N4) Y el coeficiente de skewness (N 14). 

Se ha reportado que N 14 es tan efectiva como N 1 para aquellas situaciones en donde exíste un 

solo valor discordante (Barnett y Lewis, 1994). Este comportamiento fue válido para la primera 

aplicación de esas pruebas en todos los casos, independientemente del número de datos discordantes 

detectados. El otro estadístico de tipo momento de alto orden (N 15) incrementó su poder de detección 

de los casos 1 a IV, en comparación a la prueba NI (Figuras 2.3-2.6). Este comportamiento podría 

relacionarse al aumento del número de muestras de población consideradas que contienen oulliers 

situados en direcciones opuestas, al incrementarse ni. 

Finalmente, Prescott (1978) sugirió que N 14 es un estadístico más sensitivo que N 15 cuando 

existe un sólo valor discordante o cuando la muestra de población contiene dos valores erróneos en la 

misma dirección. En contraposición, N 15 es más efectiva en la detección cuando dos oulliers se 

encuentran en direcciones opuestas. 

Pruebas de discordancia en versión k=2 (Tablas 2.9 y 2.10) 

Caso V (n, = 6-20, Figura 2.7; Elem = 61; Ct = 5) 

En el patrón global, la prueba N4 presentó una eficiencia de detección superior (RECw1 = 66) 

en comparación al resto de los procedimientos. Las pruebas tipo Dixon (NII-NI3) mostraron una 

eficiencia inferior con REC w1 = 49-56, mientras que la prueba N3 fue el estadístico con el poder de 

detección más débil (RECw1 = 31). El comportamiento de las pruebas en ROM-I, W-I y W-2 fue 
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prácticamente idéntico al observado en el patrón global. En BHVO-I, los estadísticos reproducen las 

eficiencias que presentaron a un nivel global, con excepción de N4 que mostró una eficiencia menor a 

la de las pruebas NII y N13. Para AGV-I, las pruebas tipo Dixon y N4 mostraron un poder de 

detección similar (REC ~ 80), lo cual puede estar relacionado a la aplicación de los estadísticos en 

muestras de población de elementos ultra-traza con pocos datos. 

Caso VI (n; ~ 21-30, Figura 2.8; Elem ~ 43; Ct ~ S) 

Las pruebas N3 y N4 presentaron una s:nsitividad equivalente en el patrón global (RECWt ~ 

80). Los procedimientos tipo Dixon (NII-NI3) mostraron una eficiencia inferior, con valores de 

REC Wt ~ 58-63. En BHVO-I, AGV-I, W-I y W-2 los estadísticos describieron un patrón de eficiencia 

similar al mostrado en el histograma global, con la excepción de que la prueba N4 en W-2 presentó un 

poder de detección mayor al de N3. Por otro lado, la aplicación de las pruebas en RGM-I dio como 

resultado un patrón caracterizado por una eficiencia equivalente para N3, N 12 Y N 13, seguidas de N4 y 

N 11. Este patrón puede estar relacionado al número tan pequeño de muestras estadísticas utilizadas en 

la evaluación (Elem ~ S). 

Caso VII (n, ~ 31-50, Figura 2.9; Elem ~ 54; Ct ~ 2) 

En el patrón global, la prueba de Grubbs (N4) mostró un poder de detección ligeramente 

superior (RECWt ~ 78) en comparación a N3 (RECWt ~ 74). En BHVO-I y W-2, las pruebas 

describieron un patrón que asemeja al global. Sin embargo, la eficiencia de N4 y N3 fue equivalente en 

los histogramas de las muestras AGV-I y W-I. 

Caso VIII (n; ~ 51-100, Figura 2.10; Elem ~ 38; Ct ~ 2) 

La prueba NJ presentó una eficiencia ligeramente superior en comparación a N4. Este 

comportamiento fue similar en el patrón BHVO-I, aunque la diferencia en el parámetro REC fue 

mayor que el patrón global. En el caso de los histogramas individuales de AGV-I y W-I, las pruebas 

N3 y N4 no mostraron diferencias en su poder de detección. 
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Figura 2.7 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k~2) aplicadas a compilaciones con 11, ~ 6-20 (Caso V). Para una explicación más detallada ver la 

Figura 2.3. 
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Figura 2.8 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k=2) aplicadas a las compilaciones con 11, = 21-30 (Caso VI). Para una explicación más detallada ver 

la Figura 2.3. 
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Figura 2.10 Comparación del parámetro REC para la primera aplicación de las pruebas estadísticas 

(k=2) aplicadas a las compilaciones con n; = 51-lOO (Caso VIII). Para una explicación más detallada 

ver la Figura 2.3. 

Discusión general para los casos V-VIII (estadísticos en versión k = 2) 

McMillan (1971) reportó que la prueba N4 es más eficiente que N3 en la detección de oUlliers. 

como se observa en el caso V (Figura 2.7). Sin embargo, ambos estadísticos mostraron un poder 

equivalente en el resto de los casos (Figuras 2.8-2.10). Las pruebas tipo Dixon en versión k = 2 fueron 

diseñadas con el objeto de evitar los efectos de enmascaramientos observados en el mismo tipo de 

pruebas en versión k = I (Barnett y Lewis, 1994). Sin embargo, en la presente investigación, estas 

pruebas mostraron una eficiencia menor en comparación a N4. Por otro lado, Dixon (1950) sugirió que 

la prueba N 12 es un procedimiento efectivo en muestras estadísticas de 8 a 13 datos, y que N 13 debería 

ser utilizada para muestras con un tamaño superior a 15 datos. En este trabajo. la prueba N II en el caso 

V describió una eficiencia superior que la observada para las otras pruebas tipo Dixon (N 12 Y N 13), 

mientras en el caso Vlla prueba NI2 tuvo el mayor poder de detección. 
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2.4.3 Comparación de eficiencia relativa entre pruebas estadísticas en versión k = 1 aplicadas en 

secuencia vs. procedimientos en bloque 

Caso IX (n, = 6-20, Figura 2.11; Elem = 58; Número total de pruebas en versión k=1 aplicadas en 

secuencia, Ct, = 10; Número total de procedimientos en bloque, CtB = 9) 

En los patrones globales, todos los estadísticos en bloque, excepto las variantes de N3 (k = 2-4) 

describieron un mayor poder de detección en comparación a las pruebas aplicadas en secuencia. La 

eficiencia más alta fue mostrada por las variantes k = 3 y 4 de N4 con OTDw, - 18, seguidas de la 

variante N4 (k = 2) Y las pruebas tipo Dixon con k = 2 (N II-N 13) en un intervalo de OTDw, de 9 a 12. 

Las variantes de la prueba N3 (k = 2-4) se caracterizaron por una ef,ciencia tan pobre como la 

observada para la mayoría de los procedimientos en secuencia (OTDw, " 6). Estos últimos describieron 

un patrón que asemeja al observado en el histograma Al! GRM en el caso I (ni = 6-20). 

Por otro lado, en los histogramas individuales de los GRM, las variantes de la prueba N4 (k = 

2-4) Y las· pruebas tipo Dixon en versión k = 2 (NII-NI3) fueron más eficientes en la detección de 

valores discordantes que las pruebas en versión k = I aplicadas en secuentia. Para esos procedimientos 

en bloque, la prueba N4 (k = 4) fue la de mayor poder de detección en AGV -1, W-I y W-2. Las otras 

variantes de N4 mostraron una eficiencia superior en BHVO-l (k = 3) y RGM-I (k = 2). En general, un 

poder de detección muy limitado fue observado para las variantes de N3 (k = 2-4) Y los procedimientos 

aplicados en secuencia en los patrones individuales de GRM. 

Caso X (ni= 21-30, Figura 2.12; Elem = 43; Ct, = 9; CtB = 9) 

En el patrón global, los procedimientos en bloque con excepción a las pruebas Dixon (N 11-

N 13) mostraron un mayor poder de detección en comparación a las prubas k = I aplicadas en secuencia. 

Como en el caso IX, la prueba N4 (k = 3-4) mostraron la eficiencia relativa más alta (OTDw, = 12-16). 

Las variantes de las pruebas N3 (k =2-4) Y N4 (k = 2) constituyeron un grupo caracterizado por un 

poder de detección intermedio (OTDw, = 7.5-9). 
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Figura 2.11 Comparación de eficiencia relativa de pruebas estadisticas aplicadas en forma consecutiva 

(k=l) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones con n, = 6-20 (Caso IX). Para las 

pruebas N3 y N4, el subindice representa la variante del estadístico (e.g., N3, significa la variante N3 

con k=2). OTDw1 = porccntaje ponderado de valores discordantes detectados. 
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Figura 2.12 Comparación de eficiencia relativa de pruebas estadísticas aplicadas en forma consecutiva 

(k=l) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones con n, = 21-30 (Caso X). Para las 

pruebas N3 y N4, ver la explicación en la Figura 2.11. 
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- --- -------

Las pruebas tipo Dixon (k = 2) presentaron una eficiencia menor (OTDw, = S.8-6.7), aún en 

comparación a N4 (k = 1) aplicada en secuencia, aunque superior al resto de las pruebas k = 1. El 

comportamiento de los procedimientos en versión k = 1 aplicados en secuencia describieron un patrón 

comparable al histograma All GRM del caso 11, siendo la única diferencia significativa el hecho de que 

N 14 tuvo un mayor poder de detección que N 16. 

Por otro lado, los patrones de eficiencia individuales para AGV-l, W-l y W-2 fueron 

comparables al histograma global All GRM, tanto en el caso de procedimientos en bloque como en las 

pruebas aplicadas en secuencia. En el caso de BHVO-l y RGM-l, las pruebas aplicadas en secuencia 

mostraron un patrón anormal, probablemente como resultado de un número muy reducido de muestras 

de población consideradas en la evaluación. 

Caso Xl (11,= 31-S0, Figura 2.13; Elem = S4; Ct, = S; CtB = 6) 

En el patrón global, los procedimientos en bloque exhibieron un considerable poder de 

detección ·de datos discordantes con respecto a las pruebas k = 1 aplicadas en secuencia. La prueba N4 

(k = 4) alcanzó la máxima eficiencia con OTDw, - 11. Los otros procedimientos en bloque mostraron 

el siguiente comportamiento: N4 (k = 3) > N4 (k = 2) '" N3 (k = 2) > N3 (k = 3 y 4). Para las pruebas en 

versión k = 1 aplicadas en secuencia, la Nl5 fue la de mayor poder de detección, aunque la diferencia 

con respecto a N 16 no fue significativa. En comparación al caso III (Figura 2.10), los estadísticos k = 1 

aplicados en secuencia mostraron un patrón diferente, siendo el rasgo más importante una eficiencia de 

NlS superior a N16. En general, el patrón de eficiencia en histogramas individuales de GRM fue 

similar al comportamiento global, aunque en AGV -1 la variante de N3 (k = 4) siguió en poder de 

detección a N4 (k = 4). 

Caso XII (11,= SI-100, Figura 2.14; Elem = 38; et, = 3; CtB = 4) 

Las variantes de la prueba N3 (k = 3 y 4) mostraron la mayor sensitividad (OTDw, = 9-1 O.S) en 

los patrones globales. Las pruebas N3 y N4 en versión k = 2 describieron una eficiencia ligeramente 

superior en la detección de valores erróneos en comparación a N 15 aplicada en secuencia. En el patrón 

global, el coeficientc de kurlosis (N IS) mostró un valor OTDw, mayor al de N 14 Y NI, los cuales se 

caracterizaron por un poder de detección similar. Sin embargo, estos estadísticos describen un patrón 
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muy diferente en el caso IV (Figura 2.11). La evaluación de los procedimientos en bloque en BHVO-I 

y W-I dio como resultado un patrón comparable al observado en el histograma global. En AGV-I, la 

variante N3 (k = 3) presentó un mayor poder de detección en comparación a N3 (k = 4). Como se 

observa en el histograma global, la prueba NI5 fue la más sensitiva en la evaluación de AGV-I y W-I, 

mientras que el coeficiente de skewness (NI4) mostró una mayor eficiencia en BHVO-1. 

Discusión general para los casos IX-XlI (comparación de procedimientos en bloque vs. 

pruebas k=,1 en secuencia) 

Ferguson (1961 a,b) sugirió que los estadísticos de momentos de alto orden deberían ser 

aplicados en secuencia cuando, en la muestra estadística evaluada, existiera más de un valor 

discordante. El coeficiente de skweness (N 14) fue recomendado para la detección de valores erróneos 

en una misma dirección, aunque Iglewicz y Martinez (1982) señalaron que esta prueba puede verse 

afectada por "enmascaramiento" y, por tanto, no debería ser utilizada cuando se esperara la presencia 

de más de" un valor discordante. Por otro lado, se ha sugerido el uso del coeficiente de kur/usis (N (5) 

para detección en dos direcciones. Sin embargo, en el presente estudio las pruebas aplicadas en 

secuencia (incluyendo N 14 Y N 15) mostraron una menor eficiencia en comparación a los 

procedimientos en bloque (Figuras 2.11-2.(4), en concordancia a lo reportado por varios autores (e.g., 

Grubbs, 1969; Prescott, 1979; Bamett y Lewis, 1994). 

El comportamiento de las pruebas en secuencia puede estar relacionado a que la desviación 

estándar está influenciada grandemente por la presencia de outliers. Como consecuencia, cuando la 

muestra de población contiene más de un valor discordante el valor de desviación estándar se 

incrementa y puede provocar que se dificulte la detección de los valores erróneos (Barnett y Lewis, 

1994). En el presente estudio, los procedimientos en bloque N4 (k = 3 Y 4) exhibieron la eficiencia más 

alta en los casos IX-XlI (Figuras 2.11-2. \3). Este comportamiento concuerda con lo sugerido por 

McMillan (1971), quien reportó que las pruebas tipo Grubbs son más robustas en la detección de 

oll/liers en comparación a N3. 

46 



12 

4 

12 

o 
¡.... 8 
O 

4 

12 

el 8 
E-
O 

4 

AH GRM (Elem = 54) W-I (Elcm = 12) 

BHVO-I (Elem = 17) W-2 (Elem = 13) 

NI NI4 NI6 N3) N42 N44 

N4 NI5 NJ2 N34 N4) 

AGV-I (Elem = 12) 

NI NI4 NI6 N3, N4, N4. 
N4 NI5 N3, N3. N4, 

Figura 2.13 Comparación de eficiencia relativa de pruebas estadísticas aplicadas en forma consecutiva 

(k=l) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones COIl 11, = 31-50 (Caso XI). Para las 

pruebas N3 y N4, ver la explicación en la Figura 2.11. 
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Figura 2.14 Comparación de eficiencia relativa de pruebas estadísticas a)Jlicadas en forma consecutiva 

(k~l) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones con ni ~ 51-lOO (Caso XII). Para las 

pruebas N3 y N4, ver la explicación en la Figura 2.11. 

2.3.4 Comentarios generales sobre la evaluación de eficiencia relativa 

La comparación de eficiencia para la primera aplicación de las pruebas con versión k ~ 1 en 

muestras de población pequeñas (n, ~ 6-20) dio como resultado que las pruebas NI, N4 Y N 14 fueron 

las más efectivas. La prueba N 16 fue la de mayor poder de detección en muestras de población con n, ~ 

21-30 Y n, ~ 31-50. Para el dominio con n, ~ 51-100, el coeficiente de s!meness (N 14) mostró la 

eficiencia más alta, aunque N 15 presentó un poder de detección muy parecido. Por airo lado, el mayor 

poder de detección de los dos primeros valores discordantes fue de las pruebas N3 y N4 para 11, ~ 21-

30, mientras que en el dominio 11, ~ 6-20 la prueba tipo Grubbs N4 fue superior a N3 y las pruebas tipo 

Dixon (N II-N 13). En términos generales, los procedimientos en bloque fueron más sensitivos en la 

detección de valores discordantes en comparación a las pruebas estadíslicas en versión k ~ 1 aplicadas 

en secuencia. Las variantes de N4 (k ~ 3 y 4) mostraron el mayor poder de delección en todos los 

casoS. excepto en el dominio 11, ~ 51-100 en donde N3 (k ~ 4) presentó la eficiencia más alla. 
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3. Calibración de un sistema de Fluorescencia de Rayos-X para el 

análisis de elementos mayores en rocas ígneas 

3.1 Antecedentes 

La espectrometría de fluorescencia de rayos-X (XRF, X-ray jluorescence) es una técnica que se 

ha utilizado ampliamente para la determinación de elementos mayores (Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, 

K y P), con incertidumbres generalmente entre 0.2 - 0.4%, en una amplia variedad de materiales 

geológicos (Potts, 1995). En la actualidad, alrededor del 70% de las detenninaciones de elementos 

mayores se realizan por métodos que involucran'el uso de ésta técnica (Potts, 1998). Además, la XRF 

es capaz de detenninar con precisión, a límites de detección entre 1-10 ppm, una serie de elementos 

traza de importancia geoquímica, tal como Rb, Sr, Y, Nb, Zr, Cr, Ni, Cu, Zn, Ga, Ba, Pb, Th Y U 

(Norrish y Chappell, 1977; Harvey y Atkin, 1982; Potts y Webb, 1992; Potts, 1995). 

La técnica se basa en la irradiación de una muestra sólida (una perla de fusión o una pastilla) 

con un haz de rayos-X, generado normalmente en un tubo de rayos-X operado a lO-lOO kV. La 

interacción de esta radiación primaria con los átomos de la muestra caus~ ionización de los electrones 

de las capas internas. Durante el proceso de de-excitación y reacomodo electrónico, el átomo emite 

rayos-X fluorescentes, con una energía que es característica del elemento emisor. Este proceso 

relativamente sencillo ha dado como resultado la implementación rutinaria de la técnica desde finales 

de los años sesentas (e.g., Norrish y Hutton, 1969; Leake et al., 1969). 

Las aplicaciones geoquímicas de la XRF han sido presentadas en diversos trabajos de revisión 

(e.g., Potts, 1995; Lachance y Claisse, 1995; Jenkins 1999). En estos reportes es evidente que el 

progreso de XRF en geoquímicaanalítica ha estado relacionado a: (1) aspectos instrumentales, (2) el 

control de efectos mineralógicos por medio de una preparación de muestra adecuada, y (3) la 

compensación de los efectos de matriz con la aplicación de procedimientos matemáticos de corrección 

de la intensidad fluorescente. 

3. l. I fnslrumenlación 

Básicamente, dos tipos de instrumentación de XRF han sido desarrollados: (1) sistemas de 

XRF con dispersión de longitud de onda (WD-XRF, waveleng/h di"persive x-m)' jlllorescence) y (2) 
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sistemas de XRF con dispersión de energía (ED-XRF, energy dispersive x-ray j1uorescence). La WD

XRF se implementó de manera rutinaria a partir de finales de los 60's (e.g., Norrish y HUllon, 1969). 

En estos sistemas la radiación emitida por la muestra es difractada por planos de red con espacio 

interplanar (d) conocido en un cristal único. Cada radiación es reflejada únicamente en un conjunto de 

posiciones angulares, de acuerdo a la ley de Bragg (A. = 2dSenB, en donde A. = longitud de onda del haz 

incidente y ()= ángulo del haz incidente), y su intensidad puede medirse en un sistema de conteo. 

La instrumentación de tipo ED-XRF ha sido disponible desde la mitad de los 70's (e.g., Hebert 

y Street, 1974). En estos espectrómetros no se involucran procesos de difracción. El conjunto de 

longitudes de onda, que conforman el espectro I?olicromático de rayos-X fluorescentes emitido por la 

muestra, es separado en base a sus energías por medio de un dispositivo de estado sólido (e.g., cristal 

de Si(Li)) y un analizador de canal múltiple. El dispositivo produce pulsos de alturas que son 

proporcionales a las energías incidentes y el analizador de canal múltiple ordena los pulsos en función 

de sus energías. 

Las diferencias entre los dos tipos de instrumentación para XRF ha dado lugar a una serie de 

ventajas y desventajas entre ellos, que deben de ser tomadas en cuenta al planear el trabajo analítico. 

La principal ventaja de los espectrómetros ED'XRF en un análisis m~lti-elemental es, sin duda, la 

rapidez en la captura del espectro fluorescente completo de la muestra, proceso que se efectúa en un 

orden de segundos (Williams, 1987). Este espectro fluorescente se obtiene aplicando un haz primario 

de rayos-X, generado en un tubo de bajo poder (50-150 W). En contraposición, los espectrómetros 

WD-XRF utilizan tubos de alto poder (2-3 kW). Los sistemas ED-XRF no generan espectros afectados 

por procesos de absorción/incremento, debido a la ausencia de un cristal analizador. Sin embargo, ya 

que la colección de señales fluorescentes se efectúa de manera simultánea, el traslape de líneas 

analíticas adyacentes (aquellas con una energía muy parecida) y la supresión de ruido electrónico son 

problemas más serios que los observados en sistemas WD-XRF. 

Por otro lado, POllS (1995) señaló que la resolución de un espectrómetro WD-XRF está 

controlada por las características de dispersión angular del cristal analizador. mientras que para los 

sistemas ED-XRF depende de la interacción de los rayos-X con el dispositivo de estado sólido Si(Li). 

Potts y Webb (1992) reportaron la siguiente comparación en resolución analítica entre ambos tipos de 

espectrómetros, en función de la energía de las se'lales fluorescentes: (a) La resolución de los sistemas 

WD-XRF es superior en la región de baja energía del espectro fluorescente (O - 10 keV). En esta región 

aparecen las líneas fluorescentes utilizadas para el análisis de elementos mayores: (b) En la región 10-
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20 keV del espectro fluorescente, la resolución de los sistemas WD-XRF y ED-XRF es comparable e 

incluye las líneas analíticas de Rb, Sr, Y, Zr, Nb, Mo, Pb, U Y Th; (c) Para señales fluorescentes con 

energía> 20 keV (p.ej., Sn y Sb), la resolución de los sistemas ED-XRF es superior. 

3.1.2 Preparación de muestra 

En el análisis de elementos mayores en rocas ígneas, la preparación de la muestra involucra la 

fusión con un fundente, seguida de un enfriamiento rápido (quenching), en un disco plano, para obtener 

una perla vítrea. Este procedimiento tiene por objetivo minimizar los efectos mineralógicos de 

absorción/incremento de las señales fluorescentes. De esta forma, Claisse (1956, 1957) utilizó en 

primera instancia borato de sodio con una relación de muestra a fundente de 1: 100. Posteriormente, y 

dado que el sodio es un componente principal en materiales geológicos, se sugirieron como fundentes 

metaborato de litio (LiBO,), tetraborato de litio (Li,B,O,) o combinaciones de estos compuestos, 

llamadas mezclas "met-tet" (Andermann y Allen, 1961). Bennett y Oliver (1976) reportaron que el 

Li,B,O, (p.f. = 920'C) es un fundente capaz de disolver los óxidos de aluminio, pero que muestra 

dificultades en la disolución de los óxidos de silicio. En contraste, el liBO, muestra lIn punto de fusión 

más bajo (845'C) y presenta una mayor eficiencia en la disolución de siliaatos. De esta forma, Bennett 

y Oliver (1976) y Oliver (1990) sugirieron una relación 5:1 de la mezcla eutéctica 20% Li,B,O, - 80% 

LiBO, (p.f. = 840'C) como fundente "universal" para muestras de alumino-silicatos. Actualmente, la 

mayoría de los métodos de preparación para rocas ígneas se basan en el uso de mezclas "met-tet" en 

diluciones con relaciones muestra a fundente de 1:5 o 1:6 (Lachance y Claisse, 1995). 

Por otro lado, algunos autores (e.g., Norrish y Hutton, 1969; Huang y Smith, 1983) agregaron 

La,Ol a los fundentes tipo "met-tet", ya que la presencia del La reduce las diferencias en efectos de 

matriz entre muestras diferentes(e.g., muestras desconocidas y materiales utilizados en la construcción 

de curvas de calibración), minimizando la incertidumbre en las correcciones de matriz. Sin embargo, la 

aplicación de este tipo de mezclas reduce la sensitividad de los elementos más ligeros debido a un 

incremento en la absorción de los rayos-X fluorescentes y la generación de interferencias, efectos 

relacionados a la presencia de lantano (Potts y Webb, 1992). Con el progreso en el desarrollo de 

procedimientos matemáticos de corrección de intensidad por efectos de matriz, la adición de La,Ol 

quedó en desuso. 
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Finalmente, algunos investigadores reportaron que mezclas de fusión de "baja-dilución" son 

capaces de disolver todos los minerales accesorios (p.ej., zircón), eliminando el efecto mineralógico, y 

que la metodología facilita el análisis de elementos traza tal como Rb, Sr, Y, Zr y Nb (e.g., Cremer y 

Schlocker, 1976). De esta forma, Haukka y Thomas (1977) y Thomas y Haukka (1978) utilizaron 

LiBO" en una dilución 1 :3. Por su parte, Hutton y Elliot (1980), Lee y McConchie (1982) Y Johnson et 

al. (1999) determinaron elementos mayores y traza en una misma perla vítrea, la cual fue preparada por 

fusión con Li,B40 7 en una dilución de 1 :2. 

3.1.3 Modelos de corrección de efecto de matriz 

Uno de los problemas más importantes de las mediciones de XRF en materiales geológicos es 

el hecho de que se encuentran sujetas a efectos de atenuación/incremento, ocasionados por la 

interacción de los rayos-X con la matriz de la muestra (Potts, 1995). El primer efecto es el de absorción 

primaria, relacionado a la atenuación progresiva del haz primario de rayos-X y la reducción de su 

efectividad para generar radiación fluorescente. Este efecto depende de la energía del haz primario 

(fotones de baja energía presentan mayor atenuación) y la composición de la matriz (aquellas 

consistentes de elementos con un número atómico alto causan una atenuación mayor). El segundo 

efecto es la absorción secundaria, relacionado a la atenuación del haz fluorescente en la muestra, 

durante su trayectoria a la superficie. Adicionalmente a estos efectos de atenuación, existen los 

llamados efectos de fluorescencia secundaria y terciaria, que están relacionados al incremento de la 

intensidad fluorescente de una señal por generación de una radiación fluorescente secundaria o terciaria 

por interacción de un haz fluorescente original. Por ejemplo, una radiación fluorescente Ka de silicio 

(1.739 keV) excitará a los átomos de aluminio, ya que la frontera de absorción de la línea Ka de este 

último es de 1.560 keV. De esta forma, se observará un incremento en la intensidad de la línea Al Ka, 

mientras que la intensidad de la línea Si Ka presentará una atenuación. 

Potts (1995) señaló que el efecto de absorción secundaria es el dominante, seguido de la 

atenuación primaria y los procesos secundarios y terciarios. Esto da por resultado que no existe una 

relación lineal entre la intensidad fluorescente y la concentración para cada elemento analizado en una 

muestra. Sin embargo, diversos modelos matemáticos han sido desarrollados para corregir los efectos 

de atenuación/incremento en las mediciones de XRF, aunque estos pueden ser clasificados en tres tipos 

generales (Lachance y Claisse, 1995): (1) modelos empiricos, (2) modelos de parámetros 

fundamentales, y (3) modelos de atenuación de matriz. 
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Lachance y Trail (1966) propusieron un procedimiento empírico basado en el principio de que 

la atenuaciónlincremento de la intensidad de una línea de rayos-X, característica de un elemento, está 

relacionada a la concentración de dicho elemento y es influenciada además por el resto de los 

elementos presentes en la muestra. Los coeficientes que cuantifican el efecto de un elemento j en el 

elemento i, bajo consideración, son llamados coeficientes de influencia aij. La concentración verdadera 

del elemento i (c,) es determinada a partir de la concentración aparente c,' y las concentraciones 

aparentes eJ ' por la ecuación: 

[ecn .. 3.1] 

en donde los coeficientes de influencia pueden presentar valores positivos cuando el efecto global del 

elemento j sobre el elemento i es de atenuación y valores negativos si el efecto de incremento es el que 

domina. 

Posteriormente, Criss y Birk (1968) desarrollaron el modelo de parámetros fundamentales, en 

el que la magnitud de los efectos de atenuaciónlincremento es estimada por medio de la ecuación 

básica de excitación fluorescente y varios parámetros determinados experimentalmente. De esta forma, 

la intensidad fluorescente /, es calculada como una función de la composiCión de la muestra: 

E1l-t\ 

1,=G*Ex,·C,· fCulp),·U<ubOISen'f/¡)llJo"o [ecn.3.2] 
EAB.<;, 

donde G es un factor geométrico relacionado al sistema de detección del espectrómetro, Ex, es un 

factor de excitación que describe la probabilidad de que el haz primario de rayos-x de lugar a la 

emisión Ka, C, es la concentración verdadera del elemento i, los límites de integración van desde la 

energía mínima de excitación (EABs) hasta el potencial de operación del tubo (EMAX), el término (fllp), 

es el coeficiente de absorción de masa del elemento i, /",ho es la intensidad del tubo de rayos-x 

necesaria para excitar al elemento i, y el término 11o"" representa el efecto neto de atenuación del haz 

primario y el haz fluorescente. Los términos del cociente de integración son conocidos como 

parámetros fundamentales. En este modelo, las intensidades medidas son utilizadas para estimar 

composiciones elementales, a partir de las cuales se recalculan nuevamente las intensidades. Después 

de cuatro a seis ciclos se obtiene una composición corregida que no presenta diferencias significativas 

con respecto al penúltimo ciclo. Finalmente, el modelo requiere una medición precisa de coeficientes 
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de atenuación de masa y rendimientos fluorescentes en estándares (generalmente elementos puros), así 

como intensidad fluorescente en las muestras problema. Por esta razón, una aplicación de este modelo 

Can una alta precisión y exactitud analítica se ha logrado únicamente en el estudio de aleaciones 

binarias. 

Norrish y Hunon (1969) propusieron un procedimiento iterativo basado en la corrección de 

efectos de atenuación en muestras fundidas y en donde se toma en cuenta las propiedades de 

atenuación del fundente: 

e = C'*[(u f1~ / /lmon l+ f * ¿tu, - /ljl"!}* {/lo,"n ¡-' * e, j [ecn.3.3] 

en donde e es la concentración del elemento en la muestra, e' es la concentración aparente del 

elemento no corregida por efectos de masa, fes el factor de dilución de la muestra en la fusión, C, es la 

concentración del elemento i en el fundente, /l/I~ es el coeficiente de atenuación de masa del fundente, 

J.1mfJ/1 es el coeficiente de una muestra monitor que se utiliza para corrección instrumental. La ecuación 

se simplifica en: 

e = C'{ A + f * EI'''[;'~' * e i 
] 

[ecn.3.4] 

en donde A y Bi son constantes para una mezcla de fusión específica y que pueden ser consultados en 

la literatura (e.g., Leroux y Thinh, 1977; Thinh y Leroux, 1979) o determinados experimentalmente 

(e,g., Norrish y Hutton, 1969), Una versión aplicable a elementos mayores, con coeficientes derivados 

de perlas preparadas en una relación 1 :5, es disponible en la pagina WEB del Centro de Estudios 

Volcánicos y Tectónicos de la Universidad de Nevada, Las Vegas (www.nscee.edu/cvts/Matrix.htlm). 

Por otro lado, algunos autores (e.g., Brol! y Tertian, 1983; Lachance, 1989; Tan y Sun, 1998) 

han propuesto modelos de corrección de coeficientes fundamentales, en donde parámetros 

fundamentales son utilizados para predecir coeficientes de influencia Lachallce-Trail. La concentración 

de cada elemento i es determinada por: 

(1 + ¿ a e ) e ::: R * _ _. I 1/ J_ 

, , (I+¿,p"e,) 
[cen 3.5] 
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en donde R, es la intensidad fluorescente del elemento i relativo al anal ita puro, ay y Py son los 

coeficientes para la corrección de la atenuación y el incremento. 

3.1.4 Aspectos no explorados en trabajos previos 

Sin embargo, en los trabajos previos, dos aspectos fundamentales han sido ignorados durante el 

desarrollo de calibraciones de XRF para aplicaciones geoquímicas. En primer lugar, la calibración de 

los sistemas de XRF requiere de un grupo de GRM e involucra un procedimiento comparativo para 

transformar las intensidades observadas a valores de concentración. Por tal. motivo, es de gran 

importancia utilizar GRM cuya composición esté bien car~cterizada y conocer la metodología que se 

utilizó para llegar a ella. Sin embargo, comúnmente se han utilizado GRM viejos, que fueron 

preparados sin seguir la metodología recomendada por la ISO. Además, en las compilaciones 

disponibles en la literatura para estos materiales (e.g., Potts et al., 1992; Govindaraju, 1994) no se 

reporta de una forma clara como se establecieron sus valores de concentración, además de no incluir 

parámetros estadísticos completos, especialmente el número de datos y los valores de desviación 

estándar. En algunos casos, aunque el método de evaluación del GRM se reportó, el esquema apl icado 

tiene una base estadística equivocada. Por ejemplo, la evaluación de varios GRM del U .S. Geological 

Survey (e.g., Gladney et al., 1992) y del Geological Survey of Japan (e.g., Ando et al., 1987; Imai et 

al., 1995) fue realizada eliminando valores fuera del intervalo ± 2s desde la media. Este procedimiento 

ha sido criticado por Barnett y Lewis (1994) y Yerma (1998a). Por esta razón, la aplicación 

indiscriminada de esta información puede contribuir a una baja eficiencia en la calibración y validación 

de las curvas de calibración de XRF para materiales geológicos. 

El segundo aspecto que ha sido ignorado es el relativo al tipo de modelo de regresión a ser 

aplicado en la construcción de las curvas de calibración de XRF. Normalmente, el sistema analítico 

intensidad (1,) vs. concentración "t~órica" CC,) ha sido modelado por medio de regresión lineal simple 

(OLS, ordinay least squares). Sin embargo, para aplicar adecuadamente este modelo es necesario que el 

sistema x-yen estudio satisfaga una serie de requisitos (Baumann y Watzig, 1997). Por ejemplo, el 

modelo OLS asume que la variable x (usualmente tc, en calibraciones XRF) debe ser libre de error o, al 

menos, ser inferior en un décimo de los errores de la variable y (usualmente 1,). Sin embargo, este 

aspecto no ha sido comprobado en ningún trabajo previo sobre calibraciones de XRF. Obviamente, la 

violación de este principio haría necesaria la aplicación de un esquema estadístico más apropiado para 
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la construcción de las curvas de calibración (e.g., el cambio de variables en los ejes, utilizar modelos de 

regresión ponderada). 

En este contexto, se estableció un programa de trabajo para cubrir los siguientes objetivos: (1) 

establecer la composición más probable en elementos mayores ('C) y sus parámetros estadísticos 

asociados (tal como el número de datos individuales, n, y la desviación estándar, 'sel para un grupo de 

GRM tipo rocas ígneas, con una amplia distribución y uso en laboratorios geoquímicos, aplicando la 

metodología descrita en el Capítulo anterior y que se consideraron como valores' de concentración de 

referencia; (2) determinar la íntensidad fluorescente, así como su repetibilidad (repeatability; Potls, 

1997), utilizando un sistema WO-XRF; y (3) comparar la incertidumbre (uncertainty of measuremen/; 

POtls, 1997) y la exactitud (trueness; POtls, 1997) de cuatro modelos de regresión (A a O) aplicados en 

la construcción de curvas de calibración para elementos mayores en rocas ígneas y obtener 

concentraciones finales y su incertidumbre asociada (media mC, y desviación estándar mse; modelo m = 

A a O). 

3.2 Evalúación de concentración de elementos mayores para GRM seleccionados 

Como ya se ha comentado, la mayoría de los GRM disponibles actualmente no han sido 

preparados siguiendo las recomendaciones de la [SO, sus concentraciones se han establecido siguiendo 

modelos estadísticos deficientes y no se ha reportado información estadística completa. Por esta razón, 

en el presente estudio se utilizó la metodología propuesta por Yerma (1997) para establecer valores de 

referencia. Este procedimiento es descrito con detalle en el Capítulo anterior y consiste en la aplicación 

de varias pruebas de detección y eliminación de valores erróneos para muestras estadísticas univariadas 

a un nivel de confianza del 99% (a = 0.0 1). La aplicación de esta metodología se llevó a cabo por 

medio del programa S[PYAOE (Yerma et al., 1998). Los detalles acerCa de la eficiencia de las pruebas 

·estadísticas pueden consultarse en Sarnetl y Lewis (1994) y Yelasco et al. (2000). 

Las bases de datos se establecieron utilizando los datos individuales reportados en las 

compilaciones más recientes de los GRM seleccionados (Tabla 3.1). Los datos fueron capturados en el 

paquete comercial STATISTICAfor MS WINDOWS 5.0 (Statsoft, [nc, Tulsa, Oklahoma, 1984-1995). 

El programa S[PY AOE fue aplicado para la detección y eliminación de valores desviados y para 

establecer valores de concentración de referencia 'c, y su desviación estándar 'se. información que será 

presentada más adelante. Cabe aclarar que, ya que los datos individuales en las bases de datos no 
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incluyen información acerca de su calidad analítica, fue imposible relacionar la eliminación estadística 

de datos desviados con una razón técnica, tal como lo recomiendan las normas ISO. En las Figuras 3.1 

y 3.2 se presentan los intervalos de concentración que cubren los GRM seleccionados, información que 

generalmente no se ha reportado en trabajos previos de calibración para XRF. Por ejemplo, la selección 

de GRM cubre prácticamente todo el intervalo de composición para SiO, observado en rocas ígneas. 

Por otro lado, la diorita DR-N (de la Association Nationale de la Recherché Technique) fue también 

incluida en el presente estudio. Sin embargo, ya que la base de datos de elementos mayores más 

reciente es la reportada por Govindaraju (1982) y no existe disponibilidad de una compilación más 

reciente para su evaluación estadística, se utilizaron los datos reportados por Govindaraju (1995). La 

inclusión de este GRM en el presente estudio tuvo por objetivo cubrir huecos de composición para 

algunos elementos (e.g., CaO, Na,O, K,O y P,O,; ver Figura 3.2). 

Tabla 3.1 GRM seleccionados para la evaluación de composición por medio del programa SIPV ADE 

Fuente Tipo de roca GRM Referencia' 

U.S. Geological Survey Basalto BHVO-I 

Basalto BIR-I 2b 

Andesita AGV-I } 

Riolita RGM-I 

Geological Survey of Japan Basalto JB·I 4 

Basalto JB-I' 4 

Basalto JB-2 4 

Basalto JB-} 4 

Andesita JA-I 4 

Andesita JA-2 4 

Andesita JA-} 4 

Riolita JR-I 4 

Intemational Working Group Basalto BE-N 5 

Dolerita WS-E 6b 

M icrograbro PM-S 6b 

Association Nationale de la Recherche Technique Diorita DR-N 7' 

'Referencia de la compilación más reciente disponible en la literatura: (1) Gladney y Roelandts (1988a); (2) 

Gladney y Roelandts (1988b); (3) Gladney et al. (1992); (4) Ando et al. (1987); (5) Govindaraju (1980); (6) 

Govindaraju et al. (1994); (7) Govindaraju (1982). bLa evaluación con SIPV ADE fue realizada previamente: 

BIR-I en Yerma (1998a), WS-E en Yerma et al. (1998) y PM-S en Yerma (1997). 'DR-N no fue evaluada 

aplicando SIPVADE; los datos de composición se tomaron directamente de Govindaraju (1995). 
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Figuro 3.2 Intervalo de composición que cubren los GRM seleccionados en el presente estudio para 

MgO, CaO, Na,O. K,O y P,Oj. 
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3.3 Procedimiento experimental 

3. 3.1 Preparación de muestras 

El análisis de XRF fue llevado a cabo en perlas vítreas preparadas a partir de una mezcla 

homogénea de 1.666 g de GRM con 8.333 g de fundente "met-tet" (Li,B,OrLiBO, 50:50 %m/m; 

Coorporation Scientifique C1aisse), a la que se añadió dos gotas. de una solución acuosa de LiBr 

(concentración -250 gil). La mezcla fue colocada en un crisol de 95% mlm Pt - 5% mlm Au, el cual 

fue calentado en un horno programable (sistema Fluxy; Coorporation Scientifique Claisse). La fusión 

se efectúo aplicando un ciclo de calentamiento de siete etapas (tiempo total- 10 min.) y que alcanzó 

como temperatura máxima - 950°C. Una vez fin'alizado el proceso de fusión, el líquido generado fue 

depositado en un disco plano de 95% mlm Pt - 5% mlm Au, previamente calentado, en donde se le 

dejó enfriar por 3 mino Posteriormente, el disco plano y el líquido fueron enfriados por una corriente de 

aire por 2 min., con el objeto de generar la perla vítrea. Ocasionalmente, para GRM con contenidos de 

SiO, < 50 % mlm (BHVO-l, BIR-l, BE-N, Y PM-S), las perlas vítreas no se estabilizaron, 

quebrándose durante el enfriamiento, lo que podría atribuirse a una disolución incompleta de la 

muestra. En estos casos, las perlas quebradas fueron descartadas totalmente y el polvo de GRM fue 

molido en un mortero de ágata por unos minutos, lo que facilitó la disolu.ción de la muestra. Para cada 

G RM se prepararon dos perlas vítreas. 

3.3.2 Condiciones instrumentales del sistema de Fluorescencia de Rayos-X 

Las mediciones de intensidad fluorescente se realizaron en el sistema WD-XRF (Siemens 

sequential XRF SRS 3000; tubo de Rh, Ka - 20.2 keV; ventana de Be, 125 flm) del Laboratorio 

Universitario de Geoquímica Isotópica, en el Instituto de Geología, UNAM. Las condiciones de 

medición se reportan en la Tabla 3.2. El tubo de Rh fue operado a 45 kV /50 mA (2.25 kW) para la 

determinación de todos los elementos, excepto para MgO y Na,O (30 kV I 70 mA; 2.10 kW). Los 

elementos mayores fueron analizados en secuencia como una función del incremento en el ángulo 28 

para la línea Ka. Los tiempos de conteo que se establecieron para las señales de fondo fueron similares 

a las del pico de cada línea. Sin embargo, en el análisis de los elementos mayores con una sensitividad 

relativamente baja (e.g., Na,O, K,O y P,O,) se establecieron tiempos de conteo relativamente largos 

(Tabla 3.2) 
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Tabla 3.2 Condiciones instrumentales de o~eración del sistema WD-XRF (Siemens SRS 3000) 
Elem Tiempo Cristal Colimador Linea Energía Angula de Señales de fondo kV / Detectora 

de conteo analizador pico 26 mA 

(s) (') (keV) (') Ji (') h (') 
Si 20 PET 0.46 Ka 1.74 109.10 107.33 110.67 45/50 F 

Ti 30 LiF200 0.15 Ka 4.51 86.15 85.30 86.80 45/50 F 

Al 20 PET 0.46 Ka 1.49 145.08 143.20 147.00 45/50 F 

Fe 20 LiF200 0.15 Ka 6.40 85.75 84.90 86.44 45/50 F+C 

Mn 40 LiF200 0.15 Ka 5.90 62.96 62.04 63.56 45/50 F 

Mg 60 OV055 0.46 Ka 1.25 21.49 20.64 22.68 30/70 F 

Ca 30 LiF200 0.15 Ka 3.69 113.11 112.52 114.00 45/50 F 

Na 60 OV055 0.46 Ka 1.04 25.93 24.81 27.44 30/70 F 

K 60 LiF200 0.15 Ka 3.31 136.69 135.75 138.23 45/50 F 

P 80 Ge 0.46 Ka 2.02 141.14 140.22 142.00 45/50 F 

'Detectores: F '" contador proporcional de flujo gaseoso; C ~ contador de centelleo. 

El conteo de la intensidad (cuentas/s) para todos los elementos, con excepción del Fe, se llevó 

a cabo por medio de un contador proporcional de !lujo gaseoso, recom¡ndado para detectar rayos-X 

con energías de hasta 6-8 keV (Potts, 1995). En la literatura se recomíenda que la línea Ka de Fe, al 

presentar una energía muy cercana a este límite, sea detectada combinando un contador de !lujo con 

uno de centelleo, apropiado para la medición de rayos-X con energías superiores a los 6-8 keV (Potts, 

1995). La intensidad de radiación fluorescente para los elementos mayores fue determinada por 

duplicado en cada perla vítrea, por lo que al final se contó con cuatro valores de intensidad por 

elemento en cada GRM. 

La corrección de las señales de intensidad, para minimizar los efectos de matriz, se efectuó 

aplicando el método de coeficientes fundamentales Lachance-Trail (e.g., Broll y Tertian, 1983; 

Lachance, 1989). El programa de computo Speclra 3000, que maneja el sistema Siemens XRF SRS 

3000, incluye un módulo para aplicar este modelo de corrección de atenuación / incremento (Método 

de Concentración 1), que toma en cuenta la influencia sobre el elemento analizado del resto de los 

nueve elementos. 

Adicionalmente, con el objeto de mll1lmlZar la deriva instrumental del eqUipo XRF, las 

intensidades fueron normalizadas con respecto a la medición correspondiente a una muestra monitor 
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Inicialmente, el monitor fue analizado en treinta ocasiones, a lo largo de dos semanas, para establecer 

los valores de intensidad promedio para Si (señal detectada con un contador proporcional de flujo 

gaseoso y representativo de todos los elementos mayores, excepto Fe) y para Fe (señal detectada por 

medio de un contador proporcional de flujo gaseoso y un contador de centelleo). Estos elementos 

fueron seleccionados debido al gran número de cuentas acumulables durante su análisis. 

En el análisis de rutina, el monitor fue medido después de analizar tres muestras. Los valores 

de intensidad de Si y Fe del monitor fueron comparados a los valores promedios establecidos 

anteriormente. La normalización de los valores del monitor a los promedios permitió establecer 

factores de corrección que se aplicaron a las inte.nsidades de las muestras analizadas. En la Figura 3.3 

se presenta la variación instrumental durante la medición de las cuatro series de análisis para los GRM, 

en un período de aproximadamente dos meses. Como se puede apreciar, la deriva instrumental máxima 

para ambos monitores fue de -1.5%, aunque eliminando los picos observados entre las mediciones 40 

y 50 del monitor de Fe (relacionada probablemente a fluctuaciones de voltaje del sistema eléctrico) la 

deriva instrumental es < 0.5%. 
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Figura 3.3 Deriva instrumental del sistema Siemens XRF SRS 3000 durante la medición de las cuatro 

series de análisis para los GRM, estimada por la variación en intensidad de Si (F = detector 

proporcional de flujo gaseoso) y Fe (F + C = detectores de flujo gaseoso y de centelleo) en el monitor 

(andesita CHI-16) con respecto a un valor promedio inicial basado en treinta mediciones. 
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3.4 Modelos de regresión lineal 

Los datos de intensidad (li, medidos experimentalmente en el sistema WD-XRF) y de 

concentración ('ei, establecidos por medio de la evaluación con el programa SIPYADE) se utilizaron 

para generar curvas de calibración para elementos mayores, aplicando cuatro diferentes modelos de 

regresión lineal con intercepto cero. Los cálculos de los parámetros de regresión (e.g., pendiente, 

coeficiente de correlación, etc.) se realizaron en el paquete comercial STA TISTleA for MS WINDOWS 

5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Oklahoma, 1984-1995). La validez estadística de cada uno de estos modelos 

para el sistema analítico en estudio fue evaluada, y su predicción de concentración de los GRM fue 

comparada con las concentraciones de referencia, establecidos por el programa SIPY ADE. 

3.4.1 Descripción de los modelos de regresión y evaluación de su validez esladíslica 

El modelo A corresponde a una regresión de tipo OLS con intercepto en el origen, en el que la 

concentración 'e, se utiliza como variable base (e.g., explanalory variable), situada en el eje-x y la 

intensidad li como la variable respuesta (e.g., response variable), situada en el eje-y. La relación entre 

ambas variables está dada por la ecuación y = PI • x (en donde PI ='pendiente), siendo el modelo 

clásico que se ha aplicado en calibraciones de XRF (aunque sin fijar el intercepto en el origen). La 

estimación de PI y su error asociado rIPI para un modelo OLS construido a partir de n observaciones X,

y, ha sido reportada por Mendenhall y Sincich (1996) Y Drapper y Smith (1998): 

Modelo A: Ii = PI • 'e, 
Pendiente PI: PI = I: (e, • IJ / I: (e/) 

Error de pendiente rIPI: rIpl = { [ I: (1/) - PI • I: (e, • IJ ) / (n - 1) } 11 / [ E(e,') } 11 

[ecn. 3.6] 

[een.3.7] 

Sin embargo, desde un punto de vista estadístico, el sistema analítico debería satisfacer una 

serie de requisitos para poder ser modelizado aplicando OLS (Baumann y Watzig, 1997): (1) linealidad 

entre las variables y y x; (2) la variable x deberá ser libre de error (aunque la aplicación puede ser 

válida en sistemas en donde los errores de x son un décimo de los errores de y); (3) el error en la 

variable y deberá distribuirse no~malmente; (4) el error en la variable y deberá ser de tipo 

homoseedástico (e.g., una varianza constante de ya través de todo el intervalo de la variable x); y (5) 

los errores asociados con las diferentes observaciones deberán ser independientes. Baumann y Watzig 
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(1997) señalaron que los criterios (2) y (4) no se satisfacen en la mayoría de las calibraciones 

analíticas. 

Es una práctica común que la linealidad en calibraciones analíticas sea comprobada por medio 

del cuadrado del coeficiente de correlación Pearson, conocido también como coeficiente de 

determinación (r\ Sin embargo, el Analytical Methods Committee (1994) ha sugerido abandonar esa 

práctica, ya que un valor de ,; - I no implica necesariamente una función de calibración lineal. Es 

importante señalar adicionalmente que en un modelo OLS que incluye intercepto, el coeficiente r' 
representa el porcentaje de variación en y que puede ser explicado por medio de x en un modelo lineal, 

mientras que en un modelo OLS con intercepto en el origen r' representa el porcentaje de confiabilidad 

de que el intercepto del sistema se sitúe en el origen (Orapper y Smith, 1999). Es ambos casos, es 

indispensable evaluar el grado de fiabilidad de cualquiera de estas hipóestis tomando en cuenta el 

número n de parejas ordenadas C,-I, (Bevington, 1969). 

El Analytical Methods Committee (1994) ha sugerido que la evaluación de linealidad puede 

realizarse por medio de una prueba estadística basada en el análisis de la varianza residual (e.g., prueba 

F) en el modelo de regresión. De esta forma, este método de validación de linealidad fue aplicado al 

sistema analítico XRF en estudio del cual se presenta, como ejemplo, la'evaluación entre 'CMgO y 1M",), 

aplicando el modelo A. 

En pnmera instancia, aplicando la ecuación [3.6) se estableció la pendiente J3" para este 

sistema que consta de n = 16 GRM con concentraciones 'CMgO de MgO (% m/m), en los que se 

determinó p = 4 veces la intensidad (lM",}.a; a = 1-4) de la radiación fluorescente Mg Ka (Tabla 3.3). A 

partir de este modelo OLS, se calcularon valores ajustados de intensidad (1 '",.o) para cada uno de los 

datos de concentración 'CMgO , el valor promedio de intensidad (basado en las cuatro mediciones, IMgO. 

J, así como los valores residuales asociados 1 •. MgO (e.g., las distancias verticales entre la intensidad 

experimental y la ajustada: 1 •. MgO = IMgO.a - I'MgO). 

El análisis de varianza consiste en establecer la suma de cuadrados del residual global (residual 

SUln of squares, SS.) con grados de libertad (degrees of freedom, DOF) de np-2 y de sus dos 

componentes: la suma de cuadrados debido al error puro (pure error Sl/m of squares, SS,) con DOF = 

n(p-I) y debido a la carencia de ajuste lineal (lack offil, SS'"r) con DOF = n-2. que están definidas por 

las siguientes ecuaciones: 
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SS,=¿I,' [ecn.3.8] 

[ecn. 3.9] 

[ecn.3.10] 

Las sumas de cuadrados son utilizadas para calcular los valores de medias cuadradas para el 

error puro (pure error mean square, MSc) y de carencia de ajuste lineal (lack 01 ji! mean square, MS",¡): 

MS'of = SS",¡/ (n - 2) [ecn.3.11] 

que definen I~ relación de varianza F = MS'o/MS~ Este valor es comparado al valor Fn.,. n(p") reportado . 
en tablas críticas a un cierto nivel de confianza u. Un valor F calculado que sea inferior al valor F 

crítico indicará linealidad en el sistema x-yen estudio. Una relación inversa será indicativo de una 

carencia de ajuste lineal significativa, lo que implica que un modelo lineal simple no describe el 

sistema x-y de manera óptima. En este caso se requieren modelos de regresión polinomial o de tipo no

lineal. En la Tabla 3.3 se presentan los resultados de la validación para la cu.rva OLS para el MgO. 

Este método de validación fue aplicado a las curvas de calibración para todos los elementos 

mayores, comprobando la linealidad entre 'e, y li en todos los casos estudiados con un nivel de 

confianza del 99%. Sin embargo, la aplicación del modelo A se consideró inválida, debido a que los 

errores de las concentraciones de los GRM (representados como %Rsdc = [ 'se / 'e, ] • 100 ) Son 

significativamente mayores en comparación con las incertidumbres de sus intensidades 

correspondientes (representadas como %Rsd, = s, / 1,), con algunas excepciones observadas para Na,O, 

CaO y Fe,OJ' en 18-1, Fe,OJ' y P,O, en lA-3, y P,O, en RGM-I, donde %Rsd, alcanza una magnitud 

comparable a sus respectivos valores de %Rsdc (Figura 3.4). 
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Tabla 3.3 Validación de linealidad entre 'CMiO ~ IMiO, a~licando el modelo A (lM,.O = f!¡ • 'CA/,d 
GRM 'CM,,) fUgO, I fMgO, 2 fugo. J fUgo. .¡ JUg(), x 

(%m/m) (cuentas' 10.3
) (cuentas '10") (cuentas '10.3

) (cuentas '10") (cuentas '10.3
) 

JR·I 0.126 7.687 7.884 7.683 7.880 7.783 

RGM·I 0.275 21.177 21.450 21.823 20.982 21.358 

AGY·I 1.52 123.955 123.434 123.027 122.447 123.216 

JA·I 1.57 124.112 125.876 123.829 125.186 124.750 

JA·3 3.74 310.800 306.721 306.942 305.782 307.561 

DR·N 4.40 355.880 354.720 355.795 355.698 355.523 

JB-2 4.62 375.162 375.613 374.346 380.587 376.426 

JB·3 5.20 419.472 420.081 418.184 420.885 419.656 

WS-E 5.58 449.850 454.290 491.767 495.009 472.729 

BHVO·I 7.22 597.144 585.403 597.352 585.403 591.325 

JA·2 7.59 645.549 647.485 658.012 648.990 648.209 

JB·I 7.75 649.119 640.776 638.830 655.965 646.172 

JB-I' 7.84 648.298 643.781 646.100 646.123 645.014 

PM-S 9.38 769.683 764.428 770.252 762.986 766.837 

BIR·I 9.5 794.975 800.571 794.982 801.004 797.883 

BE·N 13.26 1074.344 1063.314 1069.467 1070.019 1068.211 

Modelo lineal y = PI ' x : 1M", = (82340 ± 230) * 'CMgO n= 16, p=4 

Fuente de SS ('10.9) DOF MS (*10") F F n-2. n(p-J); Linealidad 

Variación a =0.01 

Residual 9.66 62 

Error Puro 7.17 48 1.49 

Carencia de ajuste lineal 2.49 14 1.78 1.2 2.5 OK' 

'Dado que F < F".,. "lp.I). 

Consecuentemente, un modelo B de tipo OLS (y = /32 • x) teniendo a la intensidad li como 

variable independiente (e.g., variable-x) podría representar un modelo de regresión más adecuado. Las 

ecuaciones que describirian la pendiente /32 y su incertidumbre asociada rJfil serían equivalentes a [6] y 

[7], aunque con las variables 'c, y 1, situadas en forma inversa al modelo A: 
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Modelo B: 'e, ~ PI' 1, 
Pendiente P}: P} = L (e, • 1J / L (1,» 

Error de pendiente ap}: afi} = {[ L (e/) - fJ} • L (e, • 1J) / (n - 1) } I} / [ L(l,') /} 

1.8 8 
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Figura 3.4 Comparación de la desviación estándar relativa de la intensidad de radiación fluorescente 

de rayos-X ("/oRsdl ) con la desviación estándar relativa de los valores de concentración de referencia 

(%Rsdc) para diferentes elementos: (a) SiO,; (b) Na,O, CaO y AI,O); (e) Fe,O,', MnO y TiO,; (d) 

MgO, K,O Y P,Os. 

Sin embargo, el modelo B viola el requisito de homoscedasticidad, debido a que la varianza 

de la concentración ('s/) no es constante a través del intervalo cubierto por la concentración ('e,) o la 

intensidad (/,), tal como se muestra en las Figuras 3.5 y 3.6. 

Como resultado de la violación de los modelos OLS (A y B), fue necesario aplicar modelos 

más complejos. Existen dos posibilidades como solución al problema de la heteroscedasticidad 

(Mendenhall y Sincich, 1996; Drapper y Smith, 1998): transformar los datos o aplicar algún tipo de 

regresión lineal ponderada (weighled leaSI squares. WLS). El objetivo de la transformación es re

escalar los datos, de tal forma que la variabilidad observada en la varianza sea eliminada. Sin embargo, 
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este procedimiento es dificil de efectuarse sin afectar la linealidad del sistema. Por esta razón, varios 

autores han puntualizado que una mejor solución es utilizar modelos WLS (e.g., lom et al., 1997). En 

estas aproximaciones, a cada punto que compone el sistema se le da una ponderación, siendo mayor 

para aquellos puntos donde la incertidumbre es más pequeña. En modelos WLS usualmente se aplica 

una ponderación inversamente proporcional a la varianza correspondiente. 
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Figura 3.5 Heteroscedasticidad del sistema analítico en estudio, con una varianza de la concentración 

«(Sc.,) 1) que no es constante en el intervalo que cubre la concentración ('C,), para SiO,. TiO,. AI,O" 

Fe,OJ' y MnO. 
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Figura 3. 6 Heteroscedasticidad del sistema analítico en estudio, con una varianza de la concentración 

«(se,] 2) que no es constante en el intervalo que cubre la concentración (C,), para MgO, CaO, Na,O, 

K,O y P,O,. 

De esta forma, como siguiente opción se propuso el modelo e, basado en la regresión 

ponderada con intercepto en el origen (y ~ /33 • x), que involucra la aplicación de factores de 

ponderación "w, para cada elemento, considerando que se incluyen 11 GRM (Miller y Miller, 1993): 
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Cw, = [ ('SC) -2] / [(E ('se) -2/ n ] [ecn.3.14] 

Las ecuaciones para establecer la pendiente fJ3 y su incertidumbre asociada Up3 en el modelo C 

están dadas por: 

Modelo C: 'C, = fJ3 * f, 

Pendiente ¡J3: fJ3 = E (w, * f i * 'CJ / E (:w, * f/) [ecn. 3.15] 

Errorcrp/ crP3 = ([ E(w, *'C/) -[33* E (:Wi * f,*'CJ]/(n- f)} '2/[ E(w,' f/)]12 [ecn.3.16] 

La aplicación del modelo C implica que las incertidumbres en el eje de las intensidades (s, en 

el eje-x) se consideran despreciables y la fuente principal de variación del sistema sería la 

concentración ('se). Sin embargo, en aquellos casos en donde las incertidumbres de la intensidad (s,) 

son comparables con las que presenta la concentración ('se), el parámetro ¡J3 podría no ser un estimador 

apropiado en la relación lineal. Por esta razón, se propuso un modelo D, basado en una regresión 

ponderada con intercepto en el origen, la intensidad como variable independiente (variable-x), la 

concentración como variable dependiente (variable-y), y con un factor de peso ("w,) que incluye una 

desviación estándar global (os,), definida como: 

Os, = [(%Rsdc/ + (%Rsd,) '] '.2 • 'Ci / fOO [ecn.3.17] 

El cálculo de la pendiente ¡JJ y su incertidumbre u{JI asociada en el modelo D se realiza en 

fonoa similar al modelo C (ecuaciones [15] Y [16]), aunque utilizando el factor de peso DW ,: 

Modelo D: 'c, = ¡JJ * f, 

Pendiente fJJ: ¡J3 = E (YWi • f, * 'CJ / E fw, * f/) 

Error de pendiente crP3: 

crfJJ = ([ ¿('Wi * 'C/) -[3, * E('w, * fi * 'CJ ] / (n - f)}'2 / [ ¿fWi *//)],2 

[ecn.3.18] 

[ecn.3.19] 

Finalmente, se puede señalar que el modelo D se caracteriza por: (1) ser consistente con el 

requisito que indica que la variable independiente (e.g., intensidad) debe mostrar una incertidumbre 

menor a la observada en la variable dependiente (e.g., concentración), (2) la aplicación de una 

regresión ponderada soluciona la heteroscedasticidad observada en el sistema analítico, (3) el factor de 
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peso /Jw¡ asegura una condición ideal de una "variable-x libre de incertidumbre". Por esta razón, desde 

un punto de vista estadístico, el modelo O representa una alternativa adecuada para las calibraciones de 

XRF en lugar del tradicional modelo OLS (e.g., modelo A). 

3.4.2 Comparación de incertidumbre (uncertainty of measurement) y la exactitud (trueness) de los 

modelos de regresión 

Los modelos de regresión A-O fueron utilizados para determinar la concentración de elementos 

mayores "e, (m = A-O) para cada GRM, considerando a este material de referencia como una muestra 

desconocida y eliminándola temporalmente de las curvas de calibración. De esta forma, los resultados 

de concentración experimental se basaron en curvas de calibración preparadas con n 5; 15 GRM (e.g., 

la evaluación de la concentración de SiO" "CS¡, en el BHVO-I se realizó por medio de una curva de 

calibración construido con los restantes 15 GRM, dejando la información de BHVO-I fuera de la 

calibración). El promedio de cuatro mediciones de intensidad de los GRM tratados como desconocidos 

fue comparada con las respectivas curvas de calibración, y de esta forma se determinó la concentración 

promedio (Tablas 3.4-3.7). 

Para cada valor de concentración se estableció su incertidumbre asociada (e.g., desviación 

estándar; Tablas 3.4-3.7). Esta información normalmente no es reportada para muestras desconocidas, 

pero ésta deberia ser una práctica común en el futuro (como lo recomienda la ISO), tal como se realiza 

de forma rutinaria con datos isotópicos (e.g., Faure, 1986; Rollinson, 1993). La incertidumbre 

combinada se calculó siguiendo las reglas de la teoría de propagación de errores (Bevington, 1969) y 

que incluye las incertidumbres tanto de los datos de intensidad como aquellos provenientes de las 

curvas de calibración. Por ejemplo, la ecuación de regresión aplicando el modelo B está dada por 

[ecn.3.20) 

donde H Ps, y SH.~S¡ representan la pendiente del sistema lineal y su error asociado respectivamente. El 

error propagado SH.C-.'" de la concentración HCS' fue estimado por la ecuación: 

H J * } H 2 2 1 " 
5"(_S, = [ Cs, { (SH~S, / Ps, ) + (SI.S, /Is, ) } ] - [ecn.3.2I) 
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Tabla 3.4 Composición de elementos mayores para BHYO-I. BIR-I, AGY-I Y RGM-I, establecida con el 
esquema SIPYADE y determinada por XRF, aplicando cuatro modelos de regresión lineal: A ~ regresión simple, 
con la concentración como variable independiente; B = regresión simple, con la intensidad como variable 
independiente; e = regresión ponderada, con la intensidad como variable independiente y factor de peso cw,; O = 

regresión ponderada, con la intensidad como variable independiente y factor de peso "w,. Columna SIPY ADE: n 
= número de datos considerados en la evaluación de la concentración, 'e; == concentración promedio, /se = 
desviación estándar de la concentración. Columnas de modelos: me = concentración experimental, promedio de 
cuatro mediciones, "'se = desviación estándar de la concentración experimental, Suma == elementos mayores + 
datos de pérdida por ignición (LOI, loss of ignition) reportados por Pons et al. (1992) y Govindaraju (1995) 
Elem SIPYADE Modelo A Modelo B Modelo e Modelo D 

%m/m n 'e + 'Se "e ± '~sc 'e + BSe ce " ± Se "e ± DSe 

BHVO·I (basallo): 
SiO¡ 24 50,0 ±0,5 49,85 ± 0.34 49,84 ± OJ3 49,91 ± 0,28 49.92 ± 0.28 
TiO¡ 34 2,70 ± 0,10 2,77 ± 0.09 2,16 ± 0,09 2,13 ±0,12 2,13 ± 0.13 
AI¡Ol 36 1),80 ± OJ7 13.65 ±0.18 13,65 ± 0,18 13,70 ±0.19 13,71 ± 0.19 
Fe1O,' 42 12,21 ±0,25 11,46 ±0.35 11,45 ± OJ5 12J8 ±OJO 12J6 ± OJ3 
MnO 42 0, 167± 0,008 0,167 ± 0,006 0,166 ± 0,006 0166 ± 0,006 0,166 ± 0,006 
MgO 31 7,22 ±0,18 7,15 ±0.17 7,15 ± 0,17 7.17 ± 0.15 7.17 ± 0.16 
C,O 31 11A3 ±0,14 1 L47 ±0.16 1 L47 ± 0,16 11,53 ± 0.14 11,53 ± 0.15 
Na¡O 37 2,26 ±0,06 2,25 ± 0.05 2,24 ± 0,05 2.242 ± 0.044 2.243 ± 0,044 
K,O 39 0508 ± 0,041 0,540 ± 0,010 0,540 ± 0,010 0.540 ± 0.010 0.540±0,010 
PlO.l 25 0.277 ± 0,029 0,262 ± 0,011 0,261 ± 0,011 0,272 ± 0.009 0,272 ± 0.010 
Suma 99,862 99,859 99,817 99,930 99.931 

BIR·I (basalto): 
SiOl 26 47.7 ± 0,5 47,39 ± 0.32 47J9 ±0,32 47,45 ±0.27 4746 ± 027 
TiO! 33 0.951 ± 0,033 0,952 ± 0,031 0,951 ± 0,030 0,945 ± 0.042 0,946 ± 0,044 
AIzOl 39 15.2 ± 0,7 15,26 ± 0,21 15,25 ±0,21 15,18 ±0.22 15,19 ± 0.22 
Fe1O.1' 38 1128 ±0,26 11,21 ± 0.33 11,20 ±0.33 11,26 ±0.28 11.26 ± 0.31 
MnO 41 0,170±0,018 0.171 ± 0.006 0,171 ± 0,006 0.170 :!¡,0.006 0,170 ± 0,006 
MgO 33 95 ±0,6 9,68 ± 0,20 9,67 ±0,20 9,67 ± 0.16 9,67 ±0.17 
eao 33 1326 ±0.26 13A2 ± 0,18 1lA1 ± 0,18 13A7 ± 0.17 1lA7 ± 0.17 
NalO 38 i,74 ± 0,12 1,782 ± 0,021 1,781 ± 0,021 1,780 ± 0019 1.780 ± 0.019 
K,O 24 0,024 ± 0,008 0,0240± 0,001 0,0241± 0,001 0,0240± 0.001 0.0239± 0,0010 
P¡O.l 14 0,030 ± 0,009 0,019 ± 0.013 0,019 ± 0,019 0,0200± 0.0011 0.0200± 0.0012 
Suma 99,115 99,168 99,126 99229 99.250 

AOI':¡ (andesita): 
SiOl 146 59,2 ± 0,7 59,64 ±OAO 59,63 ± 0,40 59,69 ± 0.34 5969 ± 0.34 
TiO! 172 L06 ± 0.06 L085 ± 0,034 L084 ± 0,034 L08 ± 0.05 L08 ± 0.05 
AI¡OJ 156 17,10 ± OJ7 17,28 ± 0.23 17,27 ± 0,23 17,19 ± 0.24 17,19 ± 0.24 
FelO)' 190 6.76 ± 0,21 7,11 ± 0,19 7,11 ± 0.19 7.07 ± 0.16 706 ± 0,18 
MnO 182 0,096 ± 0,009 0,100 ± 0,03 1 0.100 ±0,031 0.100 ± 0031 0,100 ± 0,032 
MgO 147 U2 ± 0,10 1,492 ± 0,032 L491 ± 0.032 1.493 ± 0.027 1.494 ± 0.028 
eao 165 4,94 ± 0,15 4,80 ± 0.07 4.80 ± 0,07 4.82 ± 0.06 4.83 ± 0,06 
Na¡O 136 4,26 ± 0,11 4.28 ± 0.08 4.28 ± 0,08 4.27 ± 0.07 427 ± 0,08 
1\.20 179 2,91 ± 0.10 3,00 ± 0,06 3,00 ±0,06 2.99 ± 0.06 2.99 ±0.06 
P¡O, 95 0,49 ±0.05 0,481 ± 0,021 OA80 ± 0,021 0500 ± 0,016 0.500 ±0.018 
Suma 99,926 100,858 100,835 100793 100.794 

ROM-I (riolila): 
SiOl 16 73,4 ± 0.5 73,8 ± 0.5 73,8 ± 0.5 73,86 ± 0.43 73,87 ± 0.43 
TiO¡ 27 0.269 ± 0.028 0.253 ± 0.0025 0.2525± 0.0025 0.2520± 0.0021 0.2520± 0.0021 
AI1O) 21 13,78 ± 0.15 14,02 ± 0.21 14.02 ± 0.21 13.97 ± 0.22 13,97 ± 0.22 
Fe1O,' 31 i,87 ± 0.09 2,07 ± 0.05 2.06 ± 0.05 2.058 ± 0.042 2.052 1 0.05 
MnO 30 0,0365± 0,0039 0.0381±00013 0.0380± 0,0013 0.0380± 0.0012 0.03801 0.0013 
MgO 19 0.275 ± 0.026 0,258 ± 0,007 0.258 ± 0.007 0.260 ± O 006 0.260 ± 0.007 
CaO 25 Ll4 ± 0.06 Ll33 ± 0.017 1.133 ±0.017 1.139 ±0016 1.140 ± 0.017 
Na¡O 27 4.05 ± 0.16 4.12 ±0.05 4.12 ± 0.05 4,10 ± 0.05 4.10 ± 0.05 
"O 2J 4.29 ± 0.10 4,29 ± 0.11 4,28 ±O.II 4.29 ± 0.10 4.29 ± 0.10 
P!O, 9 0.0485 ± 0.0018 0.0410±0.0028 0.0430± 0.0027 0.0440 ± 0.0021 0.0442 ± 0.022 
Suma 99729 100.593 100.574 100.581 100.586 
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Tabla 3.5 Composición de elementos mayores para 18-1, 18la, JB-2 y JB-3. Para más detalles 
consultar la Tabla 3.4 
Elem SIPVADE Modelo A Modelo B Modelo e Modelo D 

%m/m n 'e + 'se Y ± ASe 'e ± Bsc Ce ± eSe "e ± DSe 

lB-} (basalto): 
Si02 62 52.4 ± 0.5 5Ú4 ± 0.35 52.24 ± 0,)5 52,) 1 ±0.29 52.31 ± 0.29 
TíO! 58 1.327± 0.034 1.32 ± 0.05 1.32 ±0.05 1.31 ±0.06 1.32 ± 0.07 
AhO, 67 14.54 ± 0.20 14.65 ± 0.25 14.65 ± 0.25 14.58 ±0.26 14.58 ± 0.27 
FeIO,' 56 8.98 ± 0.10 9.08 ± 0.28 9.07 ± 0.28 9.04 ±0.27 9.04 ± 0.28 
MnO 60 0.155 ± 0.008 0.151 ±0.006 0.151 ±0.006 0.151 ±0.006 0.151 ±0.006 
MgO 64 7.75 ± 0.13 7.82 ± 0.19 7.82 ± 0.19 7.84 ±0.16 7.84 ± 0.16 
CaO 59 9.25 ± 0.12 9.26 ± 0.19 9.26 ±0.19 9.30 ±0.18 9.29 ± 0.18 
Na¡O 55 2.77 ± 0.06 2.77 ± 0.07 2.76 ±D.07 2.76 ±0.07 2.76 ± 0.07 
K,O 59 1.43 ±0.05 1.457± 0.041 1.456 ± 0.041 1.457± 0.040 1.457± 0.040 
P20~ 55 0.255 ± 0.022 0.251 ±0.010 '0.250 ± 0.010 0.260 ± 0.009 0.260 ± 0.010 
S"m 100.327 100.469 100.447 100.478 100.478 

lB-la (basallo): 
Si02 28 52.19 ± 0.23 52.04 ± 0.34 52.04 ± 0.33 52.10 ±D.30 52.10 ± 0.30 
TiO¡ 33 1290 ± 0.021 1281 ± 0.041 1280 ± 0.041 128 ± 0.06 128 ±0.07 
AltO, 28 14.49 ± 0.24 14.63 ± 0.20 14.63 ±0.20 14.56 ± 0.21 14.56 ± 0.22 
Fe1O,' 42 9.04 ± 0.14 9.04 ± 0.26 9.04 ± 0.26 9.00 ± 0.23 9.01 ± 0.25 
MnO 35 0.149 ± 0.006 0.146 ± 0.006 0.145 ± 0.006 0.145 ± 0.006 0.146 ± 0.006 
MgO 31 7.84 ±0.10 7.83 ± 0.17 7.83 ± 0.17 7.85 ± 0.15 7.85 ± 0.16 
CaO 30 9,)1 ±0.09 9.17 ± 0.13 9.17 ±0.13 9.20 ±O.12 9.21 ±0.13 
Na¡O 32 2.77 ±0.07 2.795 ± 0.034 2.796 ±0.034 2.792 ± 0.031 2.793 ± 0.031 
K,O 35 1.413 ±0.027 1.423 ± 0.030 1.422 ± 0.030 1.424 ± 0.031 1.424 ± 0.031 
P20~ 27 0.262 ± 0.014 0.245 ± 0.010 0.245 ± 0.010 0.255 ± 0.009 0.255 ± 0.010 
Sum 100.174 100.020 100018 100.026 100.048 

J8-2 (basalto): 
Si02 61 53.21 ± 0.17 52.92 ±0.36 52.91 ±0,)6 52.93 ± 0.29 52.94 ± 0.31 
TiO¡ 80 1.18 ± 0.05 1.182 ± 0.041 1.180 ± 0.040 1.18 ± 0.05 1.18 ± 0.06 
AbO, 81 14.67 ± 0.29 14.50 ±0.22 14.50 ± 0.22 14.53 ±O.23 14.54 ± 0.23 
Fe¡O,' 72 14.30 ±0.26 14.15 ± 0.45 14.14 ± 0.45 14.19 ±0.38 14.20 ±0.41 
MnO 76 0.219±0.011 0.217 ± 0.008 0.216 ± 0.008 0.216 ± 0.008 0.216 ±0.008 
MgO 67 4.62 ± 0.10 4.56 ± 0.10 4.55 ±0.10 4.56 ± 0.09 4.56 ±0.09 
CaO 67 9.81 ± 0.14 9.86 ± 0.16 9.86 ±0.16 9.82 ± 0.15 9.83 ±O.16 
Na¡O 75 2.06 ± 0.10 2.06 ±0.09 2.06 ±0.09 2.06 ± 0.08 2.06 ± 0.08 
K¡O 73 0.418 ± 0.21 0.421 ± 0.009 0.421 ± 0.009 0.421 ± 0.009 0.420 ± 0.009 
P105 61 0.096 ± 0.012 0.0920± 0.0040 0.0922± 0.0040 0.0960± 0.0033 0.0956± 0.0037 
S"m 99.913 99.292 99.259 99,)33 99.372 

lB·3 (basalto): 
SiO l 48 50.94 ± 0.28 5Q.63 ±0.34 50.63 ± 0.34 50.69 ± 0.28 50.70 ± 0.29 
TiO! 55 1.43 ± 0.05 1.44 ±O.05 1.44 ± 0.05 1.43 ± 0.06 1.43 ± 0.07 
AlzO, 53 17.17 ± 0.31 16.92 ±0.25 16.92 ± 0.25 16.97 ± 0.25 16.97 ± 0.26 
FetO,' 46 11.87 ± 0.15 11.65 ± 0.34 11.66 ± 0.34 11.69 ± 0.29 11.70 ± 0.31 
MnO 49 0.175 tOmO 0.178 ± 0.006 0.178 ± 0.006 0.177 ±0006 0.176 ± 0.006 
MgO 49 5.20 ± 0.11 5.08 ± 0.10 5.08 ± 0.11 5.08 ± 0.08 5.09 ± 0.09 
CaO 49 9.79 ±O.ll 9.75 ±0.13 9.75 ±0.13 9.80 ± 0.13 9.80 ± 0.14 
Na¡O 52 2.75 ± 0.08 2.705 ± 0.035 2.699 ± 0.035 2.700 ± 0.031 2.701 ±0.031 
K,O 58 0.780 ± 0.024 0.771 ±0.017 0.771 ±0.017 0.772 ± 0.017 0.772 ± 0.018 
P1O, 39 0.288 ± 0.015 0.283 ± 0.012 0.282 ± 0012 0.290 ± 0010 0.290 ± 0.011 
S"m 99.783 98.797 98.800 98.989 99.029 
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Tabla 3.6 Composición de elementos mayores para JA-I, JA·2, JA·3 Y JR-l. Para más detalles 
consultar la Tabla 3.4 
Elem SIPVADE Modelo A Modelo B ModeloC Modelo O 

%m/m n 'e + 'sc 'e ± ,1s(' 'e + IISc ce ± eSe "e + oSe 

JA-/ (andesita): 
SiOl 69 64.0 ± 0.5 64.55 ± 0.42 6455 ± 0.42 64.51 ± 0.35 6452 ± 0.35 
TiO] 71 0.854 ± 0.028 0.871 ± 0.027 0.870 ± 0.027 0.866 ± 0.038 0.866 ± 0.040 
AhO, 81 15.21 ± 0.34 15.27 ± 0.22 15.27 ± 0.22 1520 ± 0.22 15.21 ±0.22 
Fe¡O,' 80 7.06 ± 0.25 7.11 ± 0.19 7.11 ± 0.19 707 ± 0.16 7.06 ± 0.18 
MnO 77 0.157± 0.011 O. 16J± 0.005 0.163 ±O.005 0.162± 0.005 0.162± 0.005 
MgO 76 1.57 ± 0.08 1.510 ± 0.034 1.509 ± 0.034 1.512± 0.028 1.512 ± 0.030 
CaO 79 5.70 ±0.16 5.62 ± 0.09 5.62 ± 0.09 5.65 ± 0.09 5.65 ±0.09 
NaJO 70 3.85 ± 0.10 3.84 ± 0.05 3.84 ± 0.05 3.84 ±0.05 3.84 ±0.05 
KzO 76 O. 785± 0.040 0.774 ± 0.017 p.774 ± 0.017 0.775± 0.017 0.775±0.018 
P10 j 63 0.160±0.016 0.15J± 0.007 0.15J± 0.007 0.159 ± 0.006 0.159 ± 0.006 
Suma 100.056 100.571 100.569 100.454 100.464 

JA-2 (andesita): 
SiOl 36 56.6 ±0.5 56.31 ± 0.38 56.31 ± 0.38 56.39 ±0.31 56.39 ±0.31 
TiO] 30 0.674 ± 0.013 0.686 ± 0.022 0.685 ± 0022 0.683 ± 0.032 0.682 ± 0.033 
AI¡O, 37 15.42 ±0.33 15.44 ± 0.22 15.44 ± 0.22 15.37 ± 0.22 15.38 ±0.23 
Fe¡O.l' 38 6.26 ± 0.13 6.38 ± 0.18 6.37 ± 0.18 6.34 ± 0.16 6.35 ± 0.17 
MnO 37 0.108 ± 0.005 0.1130± 0.0035 0.11 30± 0.0035 0.11 30± 0.0034 0.11 28± 0.0034 
MgO 36 7.59 ± 0.26 7.87 ± 0.14 7.86 ± 0.14 7.85 ± 0.15 7.85 ±0.16 
CaO 36 6.28 ± 0.17 6.21 ± 0.10 6.21 ± 0.10 6.24 ± 0.10 6.24 ±O.IO 
NaJO 42 3.13 ± 0.12 3.167 ± 0.044 3.166 ± 0.043 3.161 ±0.041 3.161 ±0.041 
K20 47 1.81 ± 0.05 1.815 ±0,040 1.814 ±0.040 1.815 ± 0.040 1.816 ±0.040 
P¡Ü5 31 0.149±0.016 0.146 ± 0006 0,146 ± 0.006 0.152 ± 0.005 0.152 ± 0.006 
Suma 100.14\ 100.257 100.228 100.234 100.254 

JA-3 (andesita): 
SiOl 22 62.22 ± 0.22 62.53 ± 0.42 62.53 ± 0.42 62.44 ± 032 62.44 ± 0.32 
TiO¡ 31 0.681 ± 0.036 0.697 ± 0.022 0.696 ± 0.022 0.692 ± 0.030 0.692 ± 0.032 
AI 2O, 29 15.61 ± 0.18 15.84 ± 0.21 15.84 ± 0.21 15.78 ± 0.22 15.78 ±0.23 
Fe10l l 21 6.61 ± 0.09 6.69 ± 0.20 6.68 ± 0.20 6.66 ± 0.18 6.65 ±0.19 
MnO 33 0.103±0.010 O. 11 1 O± 0.0032 0.IIOO±0.0032 0.11 OO± 0.0032 o. II01± 0.0033 
MgO 26 3.74 ± 0.07 3.72 ± 0.08 3.72 ± 0.08 3.73 ± 0.07 3.73 ± 0.07 
CaO 26 6.30 ± 0.07 6.18 ± 0.09 6.18 ± 0.09 6.20 ± 0.08 6.20 ±0.08 
Na¡O 28 3.18 ± 0.06 3.22 ± 0.05 3.22 ± 0.05 3.217 ±0.044 3.218 ±0.044 
K,O 34 1.420 ± 0.026 1.409 ±0.029 1.408 ± 0.029 1.408 ± 0.030 1.408 ± 0.03 1 
P10S 4 O.IIO±O.OIO 0.107 ± 0.005 0.106 ± 0.005 0.113 ± 0.008 0.112 ± 0.008 
Suma 99764 100.294 100.280 100.140 100.130 

iR·! (riolira): 
SiOl 51 75.4 ±0.6 75.7 ± 0.5 75.7 ± 0.6 75.8 ± 0.5 75.8 ± 0.5 
TiO~ 47 0.109 ±O.Oll 0.1090± 0040 0.1 090± 0.0040 0.108 ± 0.005 0.108 ± 0.005 
A1l0 1 49 12.86 ±0.18 13.15 ±0.18 13.15 ±0.18 13.06 ± 0.20 13.05 ± 0.20 
Fc1O/ 50 0.89 ± 0.07 1.00 ± 0.05 1.00 ±0.05 0.99 ± 0.05 0.99 ± 0.05 
MnO 52 0.101 ±0.006 0.1 060± 0.0033 0.1060± 0.0033 0.1060± 0.0032 0.1 060± 0.0032 
MgO 46 0.\26 ± 0.044 0.0942± 0.003\ 0.0942± 0.0031 0.0944± 0.0027 0.0945± 0.0029 
CaO 45 0.681 ±0.036 0.663 ±0.010 0.663 ± 0.010 0.666 ± 0009 0.666 ± 0.010 
NalO 50 4.04 ± 0.13 3.97 ± 0.06 3.97 ±0.06 3.97 ±0.06 3.97 ±0.06 
K,O 52 4.43 ± 0.07 4.29 ± 0.07 4.29 ±D.07 01 ± 0.08 4.31 ±D.08 
p~o, 39 0.018 ± 0.006 0.0140± 0.0022 0.0141 ± 0.0022 0.0145± 0.0022 0.0146± 0.0022 
Suma 99.815 100256 100.256 100.279 100.269 
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Tabla 3.7 Composición de elementos mayores para BE-N. PM-S, WS-E y DR-N. Para más detalles 
consultar la Tabla 3.4. 'La comeosición más erobable eara DR-N tomada de Govindaraiu (1995) 
Elem SIPVADE Modelo A Modelo B ModeloC Modelo O 

%mJm n 'e + 'Se "e 1 ASe 'e + /lsc Ce + eSe De ± OSe 

BE-N (basalto): 
SiOl 111 38.4 ± 0.6 38.40 ± 0.26 38.40 ±0.26 38.45 ± 0.21 38.45 ± 0.21 
TiD! 112 2.65 ± 0.11 2.56 ± 0.08 2.56 ± 0.08 2.56 ± 0.11 2.56 ± 0.12 
AhOJ 114 10.15 ± 039 9.91 ± 0.13 9.91 ±0.13 9.96 ± 0.13 9.97 ±0.14 
FC2ÜJ' 129 12.90 ± 0.33 12.66 ± 0.31 12.65 ±O.JI 12.69 ±0.29 12.70 ± O 31 
MnO 110 0.201 ± 0.015 0.187± 0.005 0.187± 0.005 0.187 ± 0.006 0.187± 0.006 
MgO 112 13.26 ±0.34 13.06 ± 0.28 13.05 ± 0.28 13.10 ±0.27 13.11 ±0.28 
CaO 112 13.94 ± 0.31 14.01 ±0.21 14.00 ± 0.21 14.07 ± 0.19 14.07 ± 0.20 
Na¡O 113 3.20 ± 0.10 3.15 ± 0.17 3.14 ± 0.17 3.14 ±0.17 3.15 ± 0.17 
K,O 114 1.40 ± 0.09 1.455± 0.028 1.455± 0.028 1.455± 0.028 1.455± 0.029 
P20~ 82 1.04 ± 0.07 1.112± 0.035 1.111 ± 0.035 1.111 ± 0.033 1.111 ± 0.037 
Sum 99.591 98.954 98.913 99.173 99.213 

PM-S (microgabro): 
SiOl 92 47.07 ± 0.44 46.89 ± 0.32 46.89 ± 032 46.95 ± 0.27 46.95 ± 0.27 
TiO l 103 1.11 ± 0.05 1.088 ± 0.035 1.087 ± 0.035 1.09 ± 0.05 1.09 ± 0.05 
AI1O, 94 17.10 ± 0.27 17.04 ±0.24 1704 ± 0.24 16.96 ± O 25 16.97 ± 0.25 
Fe/Ol' 103 1010 íO.20 10.03 ± 0.30 10.02 ± 0.30 9.97 ± 0.25 9.99 ± 0.28 
MnO 108 0.157± 0.008 0.153 ± 0.005 0.153 ± 0.005 0.154 ± 0.005 0.155 ± 0.005 
MgO 95 938 ±0.20 9.27 ± 0.20 9.27 ± 0.20 9.29 ± 0.17 9.29 ±0.18 
CaO 103 12.47 ±0.20 12.34 ± 0.17 1233 ± 0.17 12AI ± 0.16 12.41 ± 0.16 
Na¡O 109 2.05 ±O.II 2.00 ± 0.05 2.00 ± 0.05 2.00 ± 0.05 2.00 ± 0.05 
K,O 82 0.13i±0.009 0.1380± 0.0040 0.1381±0.0040 0.1381 ± 0.0034 0.1384± 0.0035 
P¡05 70 0.031 ± 0.009 0.0250± 0.0014 0.0248± 00013 0.0259± 0.0012 0.0259± 0.0013 
Sum 99.905 99.274 99.253 99.288 99319 

WS-E (dolerita): 
SiOI 89 51.07 ± 038 50.85 ± 034 50.85 ±0.34 50.91 ± 0.28 50.92 ± 0.29 
TiDl 99 2.43 ± 0.06 2.43 ± 0.08 2.43 ± 0.08 2.43 ± 0.11 2.43 ± 0.12 
AI¡O, 98 13.82 ± 0.23 13.63 ± 0.19 13.64 ± 0.19 13.71 ± 0.19 13.70 ± 0.20 
Fc¡O\' 104 13.22 ± 0.27 12.85 ± 0.37 12.84 ± 0.37 12.91 ±0.31 12.91 ±032 
MnO 104 0.171 ±0.008 0.166 ± 0.006 0.166 ±0006 0.166 ± 0.006 0.166 ±0.006 
MgO 98 5.58 ± 0.14 5.73 ± 0.30 5.73 ± 0.30 574 ± 0.30 5.74 ± 030 
CaO 102 9.02 ± 0.19 8.84 ±0.12 8.84 ± 0.12 8.89 ± 0.12 8.90 ±0.12 
NalO 104 2.46 ± 0.10 2.46 ± 0.05 2.45 ± 0.05 2.453 ± 0.044 2.458 ± 0.044 
K,O 99 0.992 ± 0.041 1.005 ± 0.022 1.005 ± 0.022 1.006 ± 0.021 1.006 ± 0.022 
P¡05 79 0.305± 0.0 16 0.289 ± 0.012 0.289 ± 0.012 0.301 ±0.010 0301 ± 0.012 
Sum 99.918 99.100 99.090 99366 99.381 

DR-N (diorita)": 
SiOl ;9 52.9 ± 0.7 53.26 ± 0.34 5326 ± 0.34 53.20 ± 0.29 53.20 tOJO 
TiO) 59 1.09 ± 0.08 1.1 02 ± 0.034 I.i O 1 ± 0.035 1.09 ± 0.05 1.09 ± 0.05 
Al¡Ol 60 17.52 ± 0.55 17.69 ±0.24 17.68 ± 0.24 17.59 ± 0.24 17.59 ± 0.25 
Fe1O,' 64 9.70 ± 0.29 10.10 ±O 26 1010 ± 0.26 10.04 ± 0.23 1003 ± 0.24 
MnO 47 0220 ± 0.020 0226 ± 0.007 0.225 ± 0007 0224 ± 0007 0.224 ± 0.007 
MgO 65 4.40 ± 0.27 4.30 ± 0.09 4.30 ± 0.09 4JI ± 0.07 4.31 ± 0.08 
CaO 70 7.05 ± 0.24 7.00 ± 0.10 7.00 ± 0.10 7.04 ± 0.09 7.04 ± 0.09 
Na¡O 47 2.99 ± 0.19 2.969 ± 0038 2.966 ± 0.038 2969 ± 0034 3.000 ± 0.034 
K,O 58 1.70 ± 0.10 1.753 ± 0038 1.752 ± 0.038 1.751 ± 0.038 1.752 ± 0.039 
P¡O, 36 0.25 ± 0.05 0.222 ± OJ)09 0.222 ± 0.009 0232 ± 0.009 0.232 ± 0.009 
Sum 99.79fJ 100.592 100.576 100.416 100.438 
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El cálculo de la incertidumbre asociada a una predicción de concentración, a partir de una 

curva de calibración, es necesario para desarrollar modelos geoquímicos cuantitativos más realistas, 

tanto para el caso de elementos mayores como para los elementos traza (e.g., Yerma, 1996, 1998b, 

2000c). Actualmente, la magnitud de las incertidumbres es considerada tan importante como los datos 

de concentración en la interpretación de un problema geoquímico (De Biévre, 1997; Ramsey, 1997). 

A partir de la aplicación de los modelos A-D, se estableció la concentración de elementos 

mayores en los 16 GRM considerados en el estudio (Tablas 3.4-3.7). En general, la incertidumbre 

analítica (uncertainty ofmeasurement) para los datos de concentración, representada por "'se, fue < 4% 

en la mayoría de los casos, excepto para TiO" MnO y P,O, (para estos elementos "'se < 5%). En el 

caso de SiO" la incertidumbre analítica en todos los GRM fue mSe < 0.7%. Los datos de AI,03 y eaO 

presentaron, en general, errores < 2%. Para MgO, Fe,O,', Na,O y K,O las incertidumbres observadas 

fueron < 3%, excepto en cuatro casos (MgO en WS-E - 5.2%; Na,O en 18-2 - 4.0% Y BE-N - 5.3%; 

Fe,03' en JR-I - 4.7%). Las incertidumbres de las concentraciones de MnO en los GRM fueron < 4%, 

mientras que en el caso de TiO, fueron < 5%, salvo en el análisis de 18-la ("'se - 5.2%). Finalmente, 

en la mayoría de los resultados de P,O, la incertidumbre fue inferior a 5%. aunque los datos de BIR-I y 

JA-3 mostraron mSe - 6% y la concentración en JR-I, la más baja entre los GRM estudiados, fue 

determinada con un error muy alto (- 15%). 

La evaluación de la exactitud analítica (trueness) se basó en la comparación de los nuevos 

datos de concentración, obtenidos aplicando los diferentes modelos de regresión, con los establecidos 

por el esquema estadístico SIPYADE (considerados en este trabajo como valores de referencia). Una 

comparación numérica global de cada uno de los modelos de regresión fue realizada utilizando el 

parámetro de error de predicción RMSEP (root-mean-square error of prediction; Adams y Allen, 

1998): 

RMSEP = [I("C,-tCJ 2 In} v, [221 

donde el término ('C, - 'CJ representa los residuales entre los modelos de regresión 111 (A-D) Y los 

valores de predicción de SIPY ADE para cada elemento mayor, y 11 el número total de GRM 

considerados en la construcción de la curva de calibración. La evaluación RMSEP mostró claramente 

que las diferencias entre las concentraciones experimentales y los valores de referencia disminuyeron 

del modelo A al D (Tabla 3.8; Figura 3.7), lo que implica que los resultados del modelo D (regresión 
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ponderada con intercepto en el origen y un factor de ponderación "\V,) son aparentemente los que mejor 

reproducen los valores de referencia, por lo que debería ser el procedimiento de rutina en la 

calibraciones de XRF. 

Tabla 3.8 Evaluación de los errores de predicción (e.g., exactitud analítica) de los modelos de 
re¡¡resión A-D, Eor medio del Earámetro RMSEP (Adams l: Allen, 1998) 

RMSEP 

Eleménto mayor Modelo A Modelo B ModeloC Modelo O 

SiO, 0.3084 0.3085 0.2912 0.2912 

TiO, 0.0311 0.0308 0.0260 0.0257 

AI,O, 0.1779 0.1759 0.1287 0.1256 

Fe,O,' 0.2100 0.2099 0.1772 0.1707 

MnO 0.055 0.054 0.0053 0.0051 

MgO 0.1237 0.1227 0.1164 0.1133 

CaO 0.0985 0.0980 0.0933 0.0909 

Na,O 0.0381 0.0399 0.0367 0.0354 

K,O 0.0489 0.0489 0.0438 0.0439 

P,O, 0.0239 0.023 0.02) 1 0.0210 

Un análisis más detallado de los residuales para los modelos A y D demostró que, en la 

mayoría de los casos estudiados (- 90%), la predicción de concentración del modelo D presentó una 

menor desviación con respecto a las concentraciones de referencia (SIPVADE) en comparación al 

modelo A (Tablas 3.4-3.7), como se demuestra en la Figuras 3.8 y 3.9. En ellas se graficó la cantidad 

rC, - 'CJ l/se versus 'e, para los modelos D (círculos abiertos) y el modelo A (circulas rellenos), de 

tal forma que un. valor igual a cero en el eje-y representa un valor de concentración experimental 

exactamente igual a la concentración de referencia, mientras un valor igual a la unidad representará una 

desviación del valor experimental equivalente a una desviación estándar del valor de referencia. 
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Figura 3.7 Errores de predicción (e.g., exactitud analítica) de concen!ración para los modelos de 

regresión A-D, evaluados por medio del parámetro RMSEP (Adams y Allen, 1998). 

Una mejor predicción del modelo A en comparación al modelo D fue observada sólo en el 10% 

de los casos estudiados. Este comportamiento se presentó en elementos con concentraciones extremas 

en los GRM (Figura 3.8: BE-N, RGM-I Y JR-I en SiO,; JR-I en TiO,; Figura 3.9: BE-N en CaO). 

Sin embargo, una mejor predicción del modelo A fue más común en GRM con concentraciones 

intermedias (Figura 3.8: BIR-I en TiO,; JA-2 en AI,03; lB-I a en Fe,O,'; BHYO-I en MnO; Figura 

3.9: lB-I en MgO; JB-I y BHVO-I en CaO, JA-I en Na,O; JA-2 en K,O). 

Por otro lado, - 90% de los datos de concentración experimentales para GRM generados a 

partir del modelo D mostraron diferencias menores a una desviación estándar (± 'se), con respecto a 

las concentraciones de referencia obtenidas con el esquema SIPYADE (Figuras 3.8 y 3.9). El resto de 

los datos mostraron discrepancias dentro de la banda ± 1.7* 'se, excepto para el Fe,O,' en RGM-I (± 

2* 'sc./.,; Figura 3.8d) y para P,O, en JA-3 y RGM-I (± 2* 'se.r Y ± 2.4* 'sc./', respectivamente: Figura 

3.ge). Estas discrepancias podrían estar relacionadas al número de datos tan limitado reportado en la 

literatura para esos GRM, con los que se realizó la evaluación SIPYADE (Tablas 3.4 y 3.6). 
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Adeniás;estos dúvi m6sir~ron'dife;'en'éiás dé '2 'ó:i~eces'sl;¿on~cntraci¿n con respecto a los 

GRM vecinos en las curvas 'de calibración, Potts (1995) señaló que cste lipa de diferencias, en algunas 

circUf;stancias, pueden causa~ una incertidumbre no.esperada e;; las cur~as de calibraciÓn, Por ejemplo, 

en la curva de calibración de Fe,OJ' se ve que 'eJA_, / 'eRGM _1 - 3.3 y, como consecuencia, esto podría 

provocar la fuerte discrepancia de la concentración de RGM-I.' De forma similar, diferencias 

apreciables en la concentración de 1',0, se detectaron entre PM-S y RGM-I ('eRGM-1 / 'epM_S - 1,6), 

las cuales podrían provocar discrepancias entre el modelo O y las concentraciones de referencia, 

3.5 Comentarios generales d~1 proceso de calibración 

Los resultados obtenidos demostraron que la metodología basada en: (1) el manejO de 

concentraciones de GRM, establecidas mediante el esquema SIPYAOE, (2) la corrección de los datos 
.' .. .... 

de intensidad:ril,~rescente porefectbs'de matriz/deriv~ insll'umenial,y(3) la aplicación de un modelo 

lineal de regresión pondeÍ'ada COI;' i1itercepto en' el' o~igen (nlodeJo O), '-s IIna nlejor opción, desde ún 

puilto de vista analítico y estadístico; queéllÍlOdelo convencio,;al de regresión lineal simple, De esta 

forma, para el trabajo en rutinac6i, ,¡,uestras desconocidas, se establecieron curvas de calibración para 

los elementos mayores aplicmido la metodología ya citada (Figuras 3,\ O Y 3,11), ' 

Estas' curvas de calibración --para trabajo de rutina se construyeron tomando en cuenta la 

inform~ción de concentración (e,g" SIPY AOE) y de intensidad fluorescente para los 16 GRM 

considerados en el presente estudio, Es importante señalar que, para realizar una aplicación adecuada 

de estas curvas, 'las 'muestras' desconocidas ,fueron' preparadas y medidas de forma semejante a los 

GRM, como se describe en la sección 3.3,1. Por otro lado, estas curvas de calibración son válidas 
• . ,.!" . . 

únicamente en el iniervalode'concehtracíóll'que cúbn;n los,GRM '(ver Figuras 3,1 y 3,2), Finalmente, 

la aplicación de esta' metodología' permitió, "no 'sólo"establecerla 'coilcentración en una muestra 

desconocida, sipo también su tncertidumbre';asOdada'Por estas razones; se 'recom'ienda la aplicación de 

esta propuesia e,i 'estudios' d'eXRF conáplicacion'esgeoqlíímicas: EIi este sentido, se planea extender 

en el futuro la aplicación del modelo O'aprograinas de'calibiación XRF para el análisis de elementos 

traza en mai~riales geológicos: 
. ; ;-: 
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Figura 3.10 Curvas de calibración concentración - intensidad para trabajo de rutina, aplicando el 

modelo D y considerando n = /6 GRM, para los elementos mayores: (a) SiO" (b) Tia" (e) AI,O], (d) 

Fe,O]'. y (e) MnO. En cada una de las curvas se presenta la ecuación de regresión, que incluye la 

incel1idumbre de la pendiente. 
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Figura 3.11 Curvas de calibración concentración - intensidad para trabajo de rutina. aplicando el 

modelo O y considerando n = 16 GRM, para los elementos mayores: (a) MgO, (b) CaO, (c) Na,O, (d) 

K,O, y (e) P,O" En cada una de las curvas se presenta la ecuación de regresión, que incluye la 

incertidumbre de la pendiente, 
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------~------------

4. Cinturón Volcánico Mexicano 

4.1 Panorama general 

El Cinturón Volcánico Mexicano (CVM, Figura 4.1) es una provincia volcánica con una edad 

que comprende desde Mioceno al Reciente que se sitúa en el sur de México y que se extiende, con una 

orientación E-W, desde Puerto Vallarta, Jal. hasta Veracruz, Ver. El CVM presenta una longitud de 

-1000 km y un ancho que varía desde 50 km hasta 300 km, área en donde se distribuyen más de 8,000 

estructuras volcánicas individuales de diversa morfología (Robin, 1982). Esta provincia incluye 

grandes estratovolcanes, calderas, domos y extensos campos monogenéticos. Algunos de los 

estratovolcanes del CVM han mostrado actividad histórica (e.g., Ceboruco, Colima, Popocatépetl yel 

Citlaltépetl). 

El estudio sistemático del CVM es de gran importancia, ya que: (1) en esta región se localizan 

importantes centros urbanos (e.g., Ciudad de México, Guadalajara, Querétaro, Morelia, Puebla, 

Cuemavaca, Toluca); (2) se considera una zona de alto riesgo natural, que incluye eventos sísmicos, 

como el terremoto que ocurrió frente a las costas de Michoacán, el 19 de Septiembre de 1985 (UNAM 

Seismology Group, 1986), y erupciones volcánicas, como las del volcán' Paricutín (e.g., Yokohama y 

De la Cruz-Reyna, 1990); (3) en el se localizan importantes fuentes de energía geotérmica en México 

(e.g., campos geotérmicos de Los Azufres, La Primavera, Los Humeros). La investigación en el CVM, 

combinando varias disciplinas, se formalizó a partir de la década de los sesentas. En esta década y la 

siguiente, se realizaron estudios geológicos puntuales, algunos de los cuales incluyeron información 

geoquímica y geofisica. Los trabajos de Mooser (1972) Y Demant (1981) incluyen un resumen del 

avance logrado en ese momento. En la década de los ochenta se profundizó en el estudio de aspectos 

vulcanológicos, geofisicos y geoquímicos del CVM. Al final de esa década se publicaron varios 

números especiales de la revista Geofísica Internacional, que sintetizan el conocimiento de la época en 

diversos tópicos relacionados al CVM (Verma, 1985, 1987). 

En los últimos años, la investigación en el CVM se ha diversificado, cubriendo un gran número 

de aspectos, que incluyen estudios de cartografia geológica (e.g .. Rosas-Elguera et al., 1997; Garcia· 

Palomo et al., 200 1), evaluación de riesgo en grandes estratovolcanes (Colima. Stoopes y Sheridan, 

1992; Popocatépetl, Siebe et al., 1996; Nevado de Toluca, Macias et al.. 1997; Citlaltépetl, Carrasco· 

Núñez et al., 1993), investigación sobre la edad de inicio del vulcanismo (e.g .. Ferrari et al., 1994. 

1999; Cerca Martínez et al., 2000), estudios sísmicos en la costa occidental dé México (e.g .• Suárez et 
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al., 1990; Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suárez, 1995) y en el continente (e.g., Suter et al., 1996), 

estudios tectónicos (e.g., Johnson y Harrison, 1990; Suter et al., 1992, 1995a,b; Alaniz-Alvarez et al., 

1998; Márquez et al., 1 999a,b; Ferrari et al., 2000; García-Palomo et al., 2000), y estudios geoquímicos 

y petrológicos (e.g., Carmichael et al., 1996; Luhr, 1997; Armienta et al., 1998; Wallace y Carmichael, 

1999; Verma, 1999, 2000a). 
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Figura 4,1 El Cinturón Volcánico Mexicano (CVM) y los rasgos tectónicos principales asociados 

(modificado de Yerma, 1999). Las flechas gruesas representan vectores de tensión horizontal máxima, 

mientras que las líneas continuas, discontinuas y punteadas describen los sistemas regionales de fallas 

y fracturas (tomadas de Singh y Pardo, 1993). Las abreviaturas son: SMO = Sierra Madre Occidental, 

SMOr = Sierra Madre Oriental, NA = placa de Norte-América, RI = placa de Rivera, PA = placa de 

Pacífico, CO = placa de Cocos, TMA = Trinchera Meso-Americana, EPR = Cordillera de Pacifico del 

este, RFZ = zona de fracturas Rivera, OFZ = zona de fracturas de Orozco; círculos con cruz señalan los 

sitios 487 y 488 de perforación marina IPOD-DSDP Leg 66. Los recuadros sitúa;, los campos 

1110nogenéticos de Michoacán-Guanajuato (CVMG) y de la Sierra de Chichinautzin (SCN). Las 

ciudades son: PV = Puerto Vallarta, G = Guadalajara, DF = Distrito Federal (Ciudad de México), V = 
Veracruz. 
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4.2 Descripción general del Cinturón Volcánico Mexicano 

4.2.1 Edadde inicio del magmatismo del CVM 

Durante el Cenozoico, dos grandes provincias volcánicas cubrieron gran parte del occidente y 

el centro de México: la Sierra Madre Occidental (SMO), con una dirección N-NW (e.g., McDowell y 

Clabaugh, 1979), y el CVM, con una dirección E-W (ver Figura 4.1). La SMO representa la provincia 

riolítica más grande del mundo (cubriendo -200,000 km' con más de 1 km de espesor), que se formó 

en dos períodos discretos del Eoceno y el Oligoceno (Montigny et al., 1987). Atwater (1989) relacionó 

el desarrollo de estas provincias a un modelo de ll;rco clásico, como una consecuencia de la subducción 

de las placas del Pacífico bajo Norteamérica. El inició de la actividad volcánica en el CVM es objeto 

de controversia y no se ha alcanzado un consenso al respecto. Demant (1978) sugirió que esto ocurrió 

durante el Cuaternario. Por su parte, Gastil et al. (1979) señalaron que la actividad empezó hace -4.5 

Ma en la parte occidental, mientras que Allan (1986) propuso un inició hace lOMa. De acuerdo a 

Mooser et al. (1974), el vulcanismo en la parte central del CVM se inició hace 30 Ma, mientras que 

Cantagrel y Robin (1979) sugirieron 20 Ma. para el inicio de la actividad en la parte oriental. En un 

estudio de la evolución geológica en la parte S de la Sierra de Guanajuato, basado en el análisis de 

información cartográfica y datos geocronológicos de K-Ar y 4OAr/J"Ar en roca total, matriz y 

feldespatos, Cerca Martínez et al. (2000) propusieron que la transición de el SMO al CVM ocurrió 

entre 22 y 14 Ma, aunque una erupción abundante de magmas pertenecientes al CVM se dio hasta 

-12.5 Ma. Ferrarí et al. (1999), a partir del análisís de datos geocronológicos, tipo de roca y la 

evolución tectónica de la zona, propusieron que la transición del SMO al CVM tuvo lugar durante el 

Mioceno medio al tardío « 15 Ma), debido a una reorganización de la tectónica de placas, que 

involucró la finalización de la subducción de los remanentes de la placa Farallón y extensión inicial en 

el Golfo de California. Esta reorganización daría lugar a una rotación progresiva de _300 en contra de 

las manecillas del reloj, acompañada de un cambio en la composición química desde riolitas, típica de 

la SMO, hacia un magmatismo dominantemente basáltico y andesítico, característico del CVM. 

4.2.2 El ambiente geotectónico del CVM en el marco de la teoría de tectónica de placas 

El CVM (Figura 4.1) se encuentra situado en una zona en donde interaccionan las placas 

oceánicas de Cocos (CO) y Rivera (RI) con la placa continental de Norteamérica (NA), en la zona de la 

Trinchera de Mesoamérica (TMA). La subducción de estas placas en el sur de México exhibe varias 
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características distintivas que la hacen un caso único entre las zonas de subducción del Pacífico (Suárez 

y Sánchez, 1996). Karig et al. (1978) señalaron que la subducción ha ocurrido, al menos de forma 

intermitente, los últimos 100 Ma. La placa de Cocos subduce en forma oblicua bajo Norteamérica, con 

una velocidad de convergencia que se incrementa en dirección Sureste, desde 4.8 cm/año a 104.5°W 

hasta 7.5 cm/año a 94°W (De Mets y Stein, 1990). La edad de la corteza oceánica que subduce bajo la 

TMA se incre~enta aparentemente desde México hasta América Central. Sin embargo, esta secuencia 

se ve afectada por discontinuidades asociadas a las zonas de fractura Orozco (OFZ) y O'Gorman 

(Nixon, 1982; Pardo y Suárez, 1995). No obstante, la edad de la corteza oceánica cerca de la TMA 

frente a Acapulco, deducida a partir del análisis de anomalías magnéticas, es > 12 Ma (Nixon, 1982). A 

partir de datos sísmicos, se ha deducido que la p!aca de Cocos subduce con un ángulo inicial de _15°, 

que se vuelve horizontal a una profundidad de 50 km a partir de 110 km desde la TMA. Verma (2000a) 

determinó la composición química e isotópica de Sr, Nd y Pb en los sedimentos marinos y el MORB 

alterado que conforman la placa de Cocos. Por otro lado, hacia el SE del CVM, la placa de Cocos 

subduce bajo la placa Caribe para formar el Arco Volcánico de Centroamérica (A VC; e.g., Carr et al., 

1982). La conexión entre el CVM y el A VC es una zona de transición difusa de vulcanismo de edad 

Plioceno al Reciente, conocida como Arco Volcánico Chiapaneco (e.g., Damon y Montesinos, 1978). 

Al NW de la placa de Cocos se localiza la placa de Rivera (Figura 4.1), cuya existencia fue 

sugerida por Atwater (1970). A pesar de que no existe un acuerdo acerca de sus límites y movimiento 

(e.g., Nixon, 1982; Johnson y Harrison, 1990; DeMets y Stein, 1990; DeMets y Wilson, 1997), varios 

autores han señalado que la placa de Rivera presenta una cinemática distinta a la que caracteriza a las 

placas de Cocos y Norteamérica (Eissler y McNally, 1984; DeMets y Wilson, 1997). Las direcciones 

de movimiento actual de la placa de Rivera son el resultado de un giro de 4° en contra de las manecillas 

del reloj, teniendo su polo de rotación en el borde norte de la placa (DeMets y Wilson, 1997). De esta 

forma, la placa de Rivera se caracteriza por una subducción relativamente lenta, en comparación a la de 

Cocos, en una dirección NE. DeMets y Stein (1990) determinaron que las velocidades de convergencia 

varian desde 0.6 cm/año a 21 0 N (cerca de las islas Marías) hasta 2.0 cm/año a 19"N (cerca de 

Manzanillo). La edad de la litósfera oceánica que se consume actualmente en la zona de trinchera es de 

-9 Ma (Klitgord y Mammerickx, 1982). Nixon (1982) señaló que la placa de Rivera subduce 

asismicamente. Sin embargo, al menos seis grandes terremotos (M, > 7.0) han sido documentados 

desde 1837, incluyendo el sismo de Jalisco en 1932 (M, = 8.2; Eissler y McNally, 1984). Pardo y 

Suárez (1995) evaluaron la sismicidad relacionada a la subducción de la placa de Rivera y concluyeron 

que ésta se lleva a cabo con un ángulo de 50° a profundidades mayores a 40 km. Asi, la placa de Rivera 

se situaria a unos 80-100 km de profundidad bajo el frente volcánico de la zona oeste del CVM en 
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Nayarit y Jalisco. Por medio de información sismica y gravimétrica, Bandy et al. (1999) presentaron un 

modelo de la estructura geológica para la zona de subducción de la placa Rivera frente a Jalisco. En 

este modelo, la placa se presenta a una profundidad de -80 km a 170 km de la trinchera, subyaciendo 

la zona donde se ubica el volcán de Col ima. 

Por otro lado, la localización precisa y la naturaleza de la frontera entre las placas Rivera y 

Cocos ha sido un tema controversial, debido a que la sismicidad al E de la longitud 106.5° W es difusa 

y los mecanismos focales revelan una variedad de estilos de fallamiento (Eissler y McNally, 1984; 

DeMets y Stein, 1990). Sin embargo, Bandy et al. (1999) sugirieron que la parte subducida de esta 

frontera se sitúa directamente y está orientada d" manera paralela al llamado rift de Colima. Señalaron 

que esta estructura de rift se formó en respuesta a la divergencia entre las placas de Cocos y Rivera, 

debido al acoplamiento directo entre estas placas y Norteamérica. 

4.2.3 División estructural y tectónica del CVM 

Márquez González (1998), en base a un estudio estructural realizado a partir de imágenes 

Landsat MSS, dividió el CVM en cuatro zonas estructurales y vulcantllógicas: (1) zona occidental 

(la), desde la costa del Pacífico hasta el lago de Chapa la, (2) zona centro-occidental (lCO), desde el 

lago de Chapa la hasta la zona de falla Taxco-Querétaro-San Miguel Allende, (3) zona centro-oriental 

(lCOr), desde la falla Taxco-Quérétaro-San Miguel Allende hasta los volcanes Popocatépetl e 

Iztaccíhuatl) y (4) zona oriental (lar), desde los volcanes Popocatépetl e Iztaccíhuatl hasta la costa del 

Golfo de México. 

La división propuesta por Márquez González (1998) corresponde a las unidades 

morfoestructurales (en cursiva) propuestas con anterioridad por Pasquaré et al. (1986). La la cubre el 

llamado Sector Occidental, caracterizado por sistemas de fracturas NW-SE. La leO cubre gran parte 

del Sector Central definido por Pasquaré et al. (1986) e incluye: (1) la Meseta Tarasca, limitada por 

sistemas de fallas SE-NW y ENE-WSW y' cubierta por un gran número de conos piroclásticos, conos 

de lava y domos de edad Cuaternaria; (b) la mayor parte de la Meseta León-Guanajuato, que es 

atravesado por sistemas de fallas N-S y NNE-SSW, a lo largo de los cuales ocurren pequeños centros 

volcánicos recientes; y (c) la llamada Depresión Central, que se extiende desde el lago de Chapala 

hasta Querétaro yesta limitada al norte y al sur principalmente por sistemas de fallas ENE-WSW y SE

NW. La lCOr incluye el resto del Sector Central: (a) la parte occidental de la Meseta de León-
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Guanajuato; y (b) la Zona de Fractura Querétaro, que esta constituida por un complejo sistema de 

grabenes, formado por la interacción de bloques fallados ENE-WSW con la falla Taxco-Querétaro-San 

Miguel Allende. Adicionalmente, parte del Sector Oriental, desde el sistema de fallas Taxco

Querétaro-San Miguel Allende hasta los volcanes Popocatépetl e Iztacíhuatl, esta incluido en la ZCOr. 

La ZOr cubre la parte este de la llamada Meseta Oriental, en donde se ubica la cadena voleánica norte

Sur del Cofre de Perote-Pico de Orizaba. Pasquaré et al. (1986) señalaron que el Sector Oriental se 

caracteriza por un fallamiento limitado en comparación al resto del CVM. 

Zona,occidental 

Según varios autores (e.g., Nixon, 1982; Luhr et al., 1985; Allan, 1986; Johnson y Harrison, 

1990; Allan et al., 1991), la tectónica continental de este sector del CVM (Figura 4.2) está dominada 

por una triple unión rift-rift-rift (RRR) y constituida por los sistemas extensionales de: (1) Colima 

(RC), con una orientación N-S; (2) Tepic-Zacoaleo (RTZ), con una orientación NW-SE; y (3) Chapala 

(RCh), con una orientación E-W. Según este modelo, estas estructuras se intersectan a 50 km al S-SW 

de la ciudad de Guadalajara, delimitando al oeste el llamado Bloque Jalisco. La triple unión RRR 

marcaría el principio de un proceso continental de rifting en el occidente de México, representando el 

evento más reciente de una secuencia de brincos de la cresta Pacífico-Rivera, en dirección Este durante 

los últimos 12 Ma (Klitgord y Mammerickx, 1982; Luhr et al., 1985; Allan et al., 1991). En este 

modelo se sugiere que, de continuar este proceso, el rift de Colima llegaría a ser una cresta y el rift de 

Tepic-Zacoalco una falla transformante, mientras que el rift de Chapala quedaría como un aulacógeno. 

Como consecuencia el bloque Jalisco (que actualmente forma parte de la placa Norteamericana) y la 

placa de Rivera serían transferidos a la Placa Pacífico. Johnson y Harrison (1990) mencionaron que, de 

ser válida esta propuesta, el occidente de México representaría el único caso de rifting activo tipo 

Africano en Norteamérica. 

Sin embargo, la ausencia de fallamiento transcurrente derecho en el Plio-Cuaternario a lo largo 

del la región Tepic-Zacoaleo y la baja tasa de deformación de estos sistemas de fallas se han aducido 

para cuestionar la hipótesis del proceso incipiente de rifting activo (DeMets y Stein, 1990; Quintero

Legorreta et al., 1992; Ferrari et al., 1994). De esta forma, el patrón estructural a lo largo de la frontera 

N del Bloque Jalisco se ha interpretado como resultado de una tectónica extensional relacionada con la 

reactivación de las fronteras del Bloque Jalisco, más que como un desplazamiento lateral a la derecha. 
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Figura 4.2 Esquema de las zonas occidental (ZO) y centro-occidental (ZI=0) del CVM. Claves: RTZ ~ 
Rift Tepic-Zacoalco, RC ~ Rift de Colima, RCh ~ Rift de Chapala; 1 ~ Volcán San Juan, 2 ~ Volcán 
Las Navajas, 3 ~ Volcán Sanganguey, 4 ~ Volcán San Pedro, 5 ~ Volean Tepetiltic, 6 ~ Volcán 
Ceboruco, 7 ~ Volcán Tequila, 8 ~ Sierra La Primavera, 9 ~ San Sebastián, 10 ~ Mascota-Talpa, II ~ 
Los Volcanes, 12 ~ Volcán Cántaro, 13 ~ Nevado de Colima, 14 ~Volcán de Colima, 15 ~ Volcán 
Paricutín, 16 ~ Volcán Jorullo, 17 ~ Volcán La Pilita, 18 ~ Los Azufres. El recuadro localiza el Campo 
Volcánico Michoacán-Guanajuato (CVMG). Las líneas continuas, discontinuas y punteadas describen 
los sistemas principales de fallas y fracturas; Ch-Oax ~ sistema Chapala-Oaxaca, Ch-Tu ~ sistema 
Chapala-Tula (Johnson y Harrison, 1990; y Singh y Pardo, 1993). 

Por otro lado, la mayor parte del Bloque Jalisco está constituido por el batolito granodiorítico 

de Puerto Vallarta (Schaaf et al., 1995), el cual fue emplazado durante el Cretácico. Jonhson y Harrison 

(1990) Y Carmichael et al. (1996) identificaron en esta región tres grandes estructuras de graben, con 

una edad de Cenozoico tardío: Talpa, Mascota y Atenguillo. La actividad magmática Plio-Cuaternaria 

(Figura 4.2, # 9-11) está representada por los campos volcánicos de Mascota-Talpa (Langc y 

Carmichael, 1990; Carmichael et al., 1996), San Sebastián (Lange y Carmichael, 1990, 1991), Los 

Volcanes (Wallace y Carmichael, 1989, 1992), Y Atenguillo (Righter y Carmichael, 1992). 
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El magmatismo en estos campos volcánicos está dominado por rocas sub-alcalinas (basaltos, 

andesitas basálticas y andesitas) y, en menor medida, por lamprófiros (representados principalmente 

. por minetes y absarokitas), las cuales coexisten en tiempo y espacio (Luhr, 1997). Su origen se 

relacionó a la fusión parcial de un manto heterogéneo, metasomatizado y oxidado, debido a procesos 

de subducción. De forma particular, la fuente de los lamprófiros seria una región del manto que 

contendría venas de Ilogopita y apatito (e.g., Carmichael et al., 1996). El régimen extensional en la 

ZOna favorecería la erupción de estos magmas. Para los magmas sub-alealinos evolucionados, se 

reportaron evidencias de asimilación cortical. Por otro lado, Righter y Carmichael (1992) describieron 

varios volcanes del Plio-Pleistoceno en la parte norte del graben de Atenguillo (El Vigía, Tia Cleto, La 

Laja), cuyos productos eruptivos son basaltos alealinos, hawaiitas y mugearitas con características 

geoquimicas propias de magmas generados en ambientes extensionales. 

El rift Tepic-Zacoaleo (RTZ; Figura 4.2) está conformado por una sene de grábenes y 

semigrábenes, abarcando -240 km en una dirección NW desde la triple unión. La tectónica de la zona 

es principalmente extensional, con fallas Iístricas cuyo bloque hundido esta al SW (Rosas-Elguera et 

al., 1996). En el interior de los grabenes se ubican alineados en dirección NW -SE seis volcanes 

compuestos que han eruptado andesitas y dacitas sub-alealinas (Figura 4.2, # 1-7): San Juan (Luhr, 

2000), Sanganguey (Nclson y Livieres, 1986), Tepetiltic, San Pedrp (Verma y Nelson, 1989), 

Ceboruco (Nelson, 1980) y Tequila (Wallace y Carmichael, 1994). Se ha reportado que estas rocas 

presentan características geoquímicas asociadas a magmas de arcos y evidencias de una asimilación 

cortical limitada (Hochstaedter et al., 1996), En el caso del volcán San Juan, Luhr (2000) reportó la 

presencia de magmas adakíticos, que relacionó a la fusión parcial de la placa de Rivera. Asimismo, 

destacó la importancia de procesos de contaminación cortical en la evolución magmática de este 

volcán. 

Al igual que en el Bloque Jalisco, se han reportado magmas alealinos coexistiendo en tiempo y 

espacio con los sub-alcalinos junto a los volcanes Sanganguey (Figura 4.2, # 3; Nelson y Carmichael, 

1984) y Tequila (Figura 4.2, # 7; Harris, 1986; Moore et al., 1994), asi como en los alrededores de 

Guadalajara (Gilbert et al., 1985). Por otro lado, el volcán Las Navajas (Figura 4.2, # 2) ha eruptado 

una variedad de lavas alealinas y peralealinas (Nelson y Hegre, 1990). En estos casos, el origen de los 

magmas se ha relacionado a una fuente que no ha interactuado con un componente de subducción, 

mientras que la evolución magmática en estos centros está dominada por la asimilación cortical 

(Hochstaedter el al., 1996). 
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El rift de Colima (RC, Figura 4.2) se extiende 190 km en dirección S, desde Guadalajara hasta 

su intersección con la costa del Pacífico. En general, está compuesto por una serie de fallas normales 

con dirección N-S, generando un sistema de cuencas limitadas por escarpes pronunciados y altamente 

erosionados. La estructura ha sido dividida en tres segmentos (Allan, 1986), siendo la parte central la 

más ancha (-60 km) y ocupada principalmente por tres estratovolcanes sub-alcalinos denominados 

Volcán Cántaro, Nevado de Colima y Volcán de Colima (Figura 4.2, # 12-14). Este último se considera 

el volcán mexicano más activo, con varias erupciones plinianas y coladas piroc1ásticas en los últimos 

500 años (Luhr y Carmichael, 1980). Un grupo disperso de diez pequeños conos cineríticos rodean los 

flancos inferiores de los volcanes Cántaro y Nevado de Colima, nueve de los cuales han eruptado 

lamprófiros, que incluyen basanitas, leucita-basanitas y minetes (Luhr y Carmichael, 1981). 

El rift de Chapala (RCh, Figura 4.2) está constituido por tres grábenes: Chapala, Citala y 

Depresión Central (Johnson y Harrison, 1990). En el graben de Chapala (con 100 km de largo y 10-30 

km de ancho) se localiza el lago de mismo nombre, que es el más extenso de México. El magmatismo 

en el rift de Chapala lo constituyen rocas con características sub-alcalinas que van desde basaltos a 

dacitas (Delgado Granados et al., 1995). 

Finalmente, a 15 km al W de Guadalajara se ubica una estructura tipo caldera, conocida como 

La Primavera (Figura 4.2, # 8). Se compone de un conjunto de domos de composición traquítica

riolítica peralcalina, cubriendo un área de -500 km', que probablemente se han generado por un 

proceso predominante de cristalización fraccionada. Mahood y Halliday (1988) señalaron que, por 

razones aún desconocidas, la mayor parte de los magmas riolíticos dentro de la cámara magmática no 

asimilaron material cortical. Esta área ha recibido una gran atención debido a su potencial geotérrnico, 

por lo que se ha desarrollado un intenso trabajo de técnicas geofísicas para modelar la cámara 

magmática (e.g., Verma y Rodríguez-González, 1997). 

Zona centro-occidental 

Esta zona (Figura 4.2), Johnson y Harrison (1990) reconocieron dos grandes zonas de 

fallamiento cuaternario, los sistemas Chapala-Oaxaca (Ch-Oax) y Chapala-Tula (Ch-Tu). La zona de 

falla Ch-Oax se extiende -550 km en dirección SE desde el rift de Chapala, cruzando el campo 

volcánico Michoacán-Guanajuato (CVMG) y formando la frontera del llamado Bloque Guerrero. A lo 

largo de este sistema de fallas se sitúan los volcanes Paricutín y Jorullo (Figura 4.2, # 15 Y 16). Por 
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esta razón, algunos autores lo consideran como responsable del ascenso de magmas a la superficie en 

este campo volcánico (Hasenaka y Carmichael, 1987). En una zona cercana a la presa El Infiernillo, en 

el S de Michoacán, la falla Ch-Oax presenta una curvatura y penetra en los terrenos tectono

estratigráficos del Sur de México. Por otro lado, la zona de falla Ch-Tu se inicia justo al E del rift de 

Chapa la, extendiéndose unos 300 km en dirección E-W a lo largo del paralelo 20", hasta intersectar la 

zona de falla Querétaro-Taxco de dirección general N-NW. El sistema Ch-Tu se caracteriza por la 

ausencia de grandes estratovolcanes y el predominio de largas fallas activas E-W (Suter et al., 1991, 

1992, 1995a). De esta forma, basados en discontinuidades estructurales mayores en este último sistema 

de fallas, se dividió la zona en tres segmentos, que incluyen tres prominentes estructuras tectónicas (de 

Oeste a Este): (1) el graben de Cuitzeo, delimitado por fallas ENE-WSW y E-W, en donde existe una 

actividad tectónica desde el Plioceno; (2) la fall~ Venta de Bravo, que alcanza una longitud de 45 km 

en dirección E-W y se considera sismicamente activa; y (3) el graben de Acambay, delimitado por los 

sistemas de fallas activos Acambay-Tixmadejé, Pastores y Epitacio Huerta. 

En la zona S del estado de Guanajuato y la zona N del estado de Michoacán existen -1400 

centros volcánicos que cubren >40,000 km', denominados por Hasenaka y Carmichael (1985, 1987) 

como Campo Volcánico Michoacán-Guanajuato (CVMG, Figura 4.2). La mayoría de estos centros son 

conos cineríticos (1000), mientras que el resto (400) han sido identifi~ados como volcanes escudo, 

domos de lava y volcanes compuestos (Hasenaka, 1994). Con base en datos geocronológicos de 14C en 

muestras de carbón (Hasenaka y Carmichael, 1985) y datos radiométricos de K-Ar en roca total (Ban et 

al., 1992), se ha reportado que la edad del campo varía desde 2.3 Ma hasta el presente, con una 

aparente migración de N a S del foco del vulcanismo (Hasenaka, 1994). Dos de estos conos cineríticos, 

asociados con flujos de lava, han mostrado una actividad histórica: el volcán Jorullo (1759-1774; Luhr 

y Carmichael, 1985) y el volcán Paricutín (I943-1952; McBirney et al., 1987). Aunque no se observa 

un patrón de alineamiento claro, los conos cineríticos se agrupan en cúmulos locales cuya 

concentración más alta (75%) ocurre entre 200-300 km de la Trinchera Mesoamericana. El 

magmatismo es de tipo sub-alcalino, representado por andesitas y en menor medida por basaltos y 

dacitas. Sin embargo, también se han reportado algunos magmas alcalinos que coexisten en tiempo y 

espacio con los sub-alcalinos (Hasenaka y Carmichael, 1987). Por ejemplo, los conos cuaternarios 

Jorullo y La Pilita (separados a 3 km de distancia; Figura 4.2, # 16 Y 17), han emitido respectivamente 

magmas primitivos (Mg-v > 70; Ni > 235 ppm) sub-alcalinos y alcalinos. Por otro lado, los magmas 

sub-alcalinos del CVMG se caracterizan por presentar menores contenidos en elementos incompatibles 

en comparación a los alcalinos y sus patrones de elementos traza presentan anomalías negativas de 

HFSE. Estas características fueron asociadas a una génesis con la participación de un componente de 
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subducción, mientras que para los magmas alcalinos se sugirió que dicho componente estuvo ausente 

(Hochstaedter et al., 1996). Por otro lado, existen evidencias de que la contaminación cortical juega un 

papel importante en la evolución magmática del CVMG, como lo demuestra la presencia de xenolitos 

graníticos y las variaciones de las relaciones isotópicas y de elementos traza para los magmas del 

volcán Paricutín (McBirney et al., 1987). 

Hacia la parte NW del campo Michoacán-Guanajuato se localizan extensos afloramientos de 

rocas con un alto contenido de sílice y que incluyen ignimbritas, domos y depósitos de flujos 

piroclásticos. El vulcanismo ocurrió en dos etapas (6.1-2.8 y 1 Ma; datos geocronológicos de K-Ar en 

rOca total, plagioclasa, sanidino y biotita), ligado a una tectónica dominada por fallas transcurrentes de 

tipo lateral izquierdo (Ferrari et al., 1991). Se ha mencionado, que durante la segunda etapa de 

actividad volcánica se formó la llamada caldera de Los Azufres, en donde se localiza la segunda planta 

geotérmica en importancia en México. Este campo geotérmico ha sido objeto de un gran número de 

estudios geoquímicos (e.g., Torres-Alvarado y Satir, 1998) y geofísicos (e.g., Andaverde et al., 1993). 

Zona centro-oriental 

El sistema de fallas Taxco-Querétaro-San Miguel Allende (TQS, Figura 4.3; e.g., Suter et al., 

1992), con una extensión de 200 km y una orientación NNW-SSE, marca el límite entre las zonas 

centro-occidental (ZCO) y centro-oriental (ZCOr) del CVM. Este sistema marca un importante cambio 

geológico y vulcanológico en la provincia, separando zonas con diferente altitud (en promedio 1,200 al 

E y 2,200 al W) y espesor cortical, marcado por una anomalía ne'gativa de Bouguer (-250 mGal) de 

dirección NNW-SSE (Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Márquez-González, 1998). Este 

aumento de espesor cortical explicaría la disminución progresiva del fallamiento en dirección E 

(Johnson y Harrison, 1990). Uno de los rasgos importantes en la zona es una alineación de centros 

poligenéticos a través del sistema de ralla que son (en dirección NNW-SSE; Figura 4.3, # 1-2,4-7): 

Palo Huérfano, La Joya, San Pedro, Cimatario, Cerro Grande, Ñado, Altamirano, Temascalcingo, La 

Guadalupana y el Nevado de Toluca (Alaniz-Alvarez et al., 1998). Por otro lado, en la intersección del 

sistema de rallas Acambay (E-W) con el Taxco-Querétaro (NNW-SSE), en las cercanías del volcán 

Altamirano se ubica un abundante vulcanismo monogenético, que en parte ha sido cartografiado por 

García-Palomo et al. (200 1). 
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El Nevado de Toluca (Figura 4.3, # 7) se sitúa a 23 km al SW de la ciudad de Toluca y 

representa el cuarto pico más alto en México (4,680 m; Macías et al., 1997). Es un estratovolcán de 

composición andesítica-dacítica del Pleistoceno tardío, que se formó en la intersección de tres sistemas 

de fallas: Taxco-Querétaro, San Antonio y Tenango (García-Palomo et al., 200 1). El aparato consta de 

un cráter con una forma elongada E-W de 2-2.5 km de diámetro, con dos lagos (El Sol y La Luna) con 

una base situada a 4,200 m de altura, separados por un domo dacítico, conocido como El Ombligo. 

Macías et al. (1997) Y García-Palomo et al. (200 1) propusieron una historia eruptiva compleja que se 

inició hace 2.6 Ma, con varias etapas de construcción-destrucción del cono. En la periferia de este gran 

estratovolcán se han reportado algunos conos de escoria de composición sub-alcalina y alcalina. 

En la zona centro oriental del CVM se sitúan dos estructuras caldéricas. La caldera de Amealco 

(Figura 4.3, # 3) se ubica en el borde norte del graben de Acambay (e.g., Yerma etal., 1991; Aguirre

Díaz, 2000). Esta estructura se formó hace 4.7 Ma (datos de K-Ar) por la emisión de una voluminosa 

sucesión de ignimbritas que cubrieron un área de 2,000-3,000 km'. La "Toba Amealco" está formada 

por pómez dacítica y escoria andesítica, con evidencias de mezcla de magmas. Tras el colapso se 

emitieron en los bordes e interior de la caldera flujos de lava y domos de composición andesítica y 

riolítica. Por otro lado, la caldera de Huichapan (Figura 4.3, # 9; Milán et al., 1993), con un diámetro 

de 9 km, se formó hace unos 4.2 Ma (datos de. K-Ar) por la emisión de los flujos ignimbríticos San 

Francisco y Don Guiyó, que son acompañados además por una secuencia de basaltos a dacitas. Yerma 

(200 I a) señaló que la evolución magmática en las calderas de Amealco y Huichapan esta dominada por 

procesos de asimilación-cristalización fraccionada. 

Hacia al E de la zona de falla Taxco-Querétaro-San Miguel Allende se ubica la Sierra de las 

Cruces (Figura 4.3, # 8), la cual se compone de una serie de volcanes poligenéticos, así como flujos de 

lava, productos piroclásticos y lahares asociados, que en conjunto forman una sierra elongada con una 

orientación NNW-SSE y de composición andesítica y dacítica, que aparecieron entre el Plioceno y el 

Pleistoceno (Delgado-Granados y Martín del Pozzo, 1993). Con base en información paleomagnética y 

geocronológica de K-Ar, Mora-Alvárez et al. (1991) Y Osete et al. (2000) reportaron que el vulcanismo 

en la Sierra de las Cruces parece migrar hacia el S, con edades que van de 2.87 Ma a 19°25 'N hasta 

1.92 Ma a 19°12'N. De Cserna et al. (1987) reportaron que el fallamiento dominante en la zona es 

normal con orientación E-W. Hacia el Sur de la Sierra de las Cruces se ubican el volcán Ajusco, 

compuesto de lavas y piroclastos andesíticos y la Sierra de Zempoala, conformada por volcanes 

pleistocénicos de composición dacítica (Márquez-González, 1998). 
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Figura 4.3 Esquema de las zonas centro-oriental (ZCOr) y óriental (ZOr) del CVM. Claves: I = 
Volcanes Palo Huérfano-La Joya-San Pedro, 2 = Volcanes Cimatario-Cerro Grande, 3= Amealco, 4 = 
Volcán Ñado, 5 = Volcán Altamirano, 6 = Campo monogenético en la intersección de los sistemas de 
fallas Acambay y Taxco-Querétaro, 7 = Nevado de Toluca, 8 = Sierra de las Cruces, 9 = Huichapan, 10 
= Volcán 1ztaccihuatl, II = Volcán Popocatépetl, 12 = Volcán Pico de Orizaba, 13 = Cofre de Perote, 
14 = Centro silícico de Las Derrumbadas, 15 = Los Humeros, 16 = Volcán Cerro Grande. SCN = 
Sierra de Chichinautzin; CVL T = Campo Volcánico de Los Tuxtlas; CO = Placa de Cocos. Sistemas 
principales de fallas y fracturas: Ch·Oax = Chapala-Oaxaca; Ch-Tu = Chapala-Tula; TQS = Taxco
Quereterao-San Miguel Allende; Ac = Acambay. El resto de la símbología es similar a la de la Figura 
4.2. 

A -50 km de la Sierra de las Cruces en dirección E se ubica la Sierra Nevada, un alineamiento 

N-S de varios estratovolcanes, que incluyen el 1ztaccíhuatl y el Popocatépetl (Figura 4.3, # 10 Y 11). 

El volcán Iztaccíhuatl (5,286 m) esta formado por coladas y material piroclástico principalmente de 

composición andesítica y dacítica que fueron emitidas en dos secuencias eruptivas entre 0.9 y 0.08 Ma. 

Nixon (1988a.b) propuso que la geoquímica observada es el resultado de la existencia cámaras 
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magmáticas de dacita con reinyecciones periódicas de magma basáltico. Esto dio lugar a una rápida 

homogenización por mezcla de magmas, seguida de una cristalización fraccionada dinámica. 

Por otro lado, al S del volcán Iztaccíhuatl se ubica el Popocatépetl, el segundo estratovolcán en 

altitud (5,450 m) y uno de los más activos en el CVM. Robin y Boudal (1987) reportaron que la 

historia eruptiva de este volcán, que se inició hace -1 Ma, puede dividirse en dos períodos principales, 

separados por un evento gigantesco de tipo Bezymiano. Los últimos 15,000 años se han caracterizado 

por voluminosas erupciones plinianas, con intervalos que fluctúan entre los 1,000 Y los 3,000 años. Las 

erupciones más importantes ocurrieron entre 3,195-2830 a.c., 800-215 a.C. y 675-1095 d.C. (Siebe et 

al., 1996). A partir del 21 de diciembre de 1994, el Popocatépetl ha presentado una actividad 

intermitente, con emisión de cenizas y vapor. Al igual que en el Iztaccíhuatl, los procesos de mezcla 

entre magmas basálticos que entran periódicamente en la cámara magmática diferenciada son un factor 

importante en la evolución geoquímica del volcán (Boudal y Robin, 1988). 

Los alineamientos volcánicos de la Sierra de las Cruces-Zempoala y de Sierra Nevada definen 

la Cuenca de México (De Csema et al., 1987). Esta es una cuenca endorréica, desecada artificialmente, 

que se formó como resultado de la obstrucción del antiguo Valle de México por la actividad volcánica 

que edificó la Sierra de Chichinautzin. La cuenca contiene calizas cr6tácicas, rocas volcánicas del 

Terciario, loess, rellenos aluviales y sedimentos lacustres de edad Cuaternaria. Esta zona ha sido 

habitada desde hace 5,000 años, ocupando paulatinamente los márgenes y las islas del lago de 

Texcoco. Durante los siglos XVI y XVII el lago fue desecado y ahí se asentó la Ciudad de México, que 

junto con la zona aledaña representan actualmente la mayor aglomeración humana en el planeta y en el 

centro social, político y económico de México. A lo largo de su historia, esta zona se ha visto afectada 

por fuertes eventos sísmicos, como el terremoto· del 19 de Septiembre de 1985. 

Al S de la Cuenca de México, se ubica la Sierra de Chichinautzin (SCN; Figura 4.3), la cual 

está constituida por -200 estructuras volcánicas que cubren -2,400 km' (Márquez-González, 1998). 

Una descripción detallada sobre la geología y la geoquímica de la SCN se presenta en el siguiente 

capítulo. 
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Zona orienlal 

Esta zona (ZOr, Figura 4.3) se caracteriza por no mostrar rasgos tectónicos tan definidos 

afectando las rocas volcánicas, a diferencia de lo que ocurre en el resto del CYM, probablemente 

debido a la reciente y extensa cobertura volcánica, volcanoclástica y fluvio-Iacustre observada en la 

región. A partir de lineamientos en imágenes Landsat y alineaciones de conos, Negendank et al. (1985) 

propusieron la existencia de cinco direcciones preferentes en la tectónica de la zona. Estos autores 

también dividieron la zona en cuatro unidades geológicas, las cuales son de W a E: (1) el área del 

Altiplano o Cuenca Oriental, (2) el Macizo Pico de Orizaba - Cofre de Perote, (3) el área de Jalapa

Naolinco, y (4) el área de Chiconquiaco - Macizo de Palma-Sola. La actividad volcánica en el 

Plioceno y Cuaternario dio lugar a la formación de diversas estructuras volcánicas, que incluyen 

estratovolcanes (e.g., Pico de Orizaba, La Malinche, Cofre de Perote), domos (e.g., Las Derrumbadas), 

volcanes monogenéticos (e.g., área de Cd. Serdan, maares de Tecuitlapa y Atexcac) y la caldera de Los 

Humeros (e.g., Yerma, 2000b). 

El área del Altiplano está dominada por los domos riolíticos de Las Derrumbadas (Figura 4.3, # 

14), con úna edad 0.32 Ma (e.g., Siebe y Yerma, 1988), y Cerro Pinto, con edades de 0.04-0.05 Ma 

(Negendank et al., 1985). En ambos casos, la génesis ha sido relacionada a fusión parcial de corteza 

continental (Besch et al., 1995). En la zona de Las Derrumbadas se ha reportado la presencia de flujos 

basálticos y andesíticos, estos últimos generados por mezcla entre los basaltos y las riolitas. Los 

basaltos presentan características sub-alcalinas y alcalinas (Negendank et al., 1985). Por otro lado, la 

región Macizo Pico de Orizaba - Cofre de Perote (Figura 4.3, # 12-13) se caracteriza por la presencia 

un alineamiento N-S de cinco centros volcánicos, que incluyen los estratovolcanes cuaternarios Pico de 

Orizaba (0.9-0.29 Ma; Hiiskuldsson y Robin, 1993) y el Cofre de Perote (1.3-0.24 Ma; Carrasco-Nuñez 

y Gómez-Tuena, 1997), de composiciones andesíticas, junto con tres calderas: Cerro Desconocido, 

Cerro Tecomales y Cerro de las Cumbres. El área de Jalapa-Naolinco está caracterizada por conos 

cineríticos que han hecho erupción basaltos sub-alcalinos y alcalinos, entre 1.57 y 0.02 Ma 

(Negendank et al., 1985). En el área de Chiconquiaco - Macizo de Palma-Sola los productos 

volcánicos son principalmente de carácter alcalino del Mioceno-Plioceno, aunque también se han 

identificado dacitas sub-alcalinas con estas edades. La última fase del vulcanismo (Pleistoceno

Holoceno) en esta zona se caracteriza por basaltos alcalinos, con la presencia de andesitas basálticas. 

La caldera de Los Humeros (Figura 4.3, # 15) está situada en el borde N de la zona oriental del 

CYM. En su interior se encuentra uno de los campos geotérmicos más importantes del CYM (Ferriz y 
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Mahood, 1984). La geoquimica de la zona esta representada por rocas cuaternarias de composición 

basáltica a riolitica. Recientemente, Yerma (2000b) reportó que las rocas basálticas de Los Humeros no 

presentan características geoquímicas relacionadas a zonas de subducción. Por el contrario señala que 

los basaltos se originaron por fusión parcial de una fuente litósferica. En cuanto a los magmas 

andesíticos a rioliticos, Yerma (2000b) propuso que podrían haber sido generados a partir de estos 

magmas máficos a través de procesos de asimilación cortical acoplada con una extensiva cristalización 

fraccionada. Por otro lado, el volcán Cerro Grande (Figura 4.3, # 16) representa un ejemplo de 

evolución inusual para un cono tipo escudo. Esta estructura, cuya formación se inició hace II Ma, se 

construyó a partir de la erupción de lavas de andesita basáltica a dacitas. Una intensa fase explosiva 

causa la destrucción parcial del edificio volcánico, evolucionando en una estructura tipo caldera 

(Carrasco-Núñez et al., 1997). 

Algunos investigadores han propuesto que las rocas alcalinas de la zona oriental del CVM 

pertenecen a la Provincia Alcalina Oriental (e.g., Cantagrel y Robin, 1979), de tal forma que el limite 

oriental del CVM es marcado por la cadena volcánica N-S Pico de Orizaba - Cofre de Perote. Sin 

embargo, otros autores (e.g., Negendank et al., 1985; Nelson et al., 1995) sugirieron que las rocas 

alcalinas si pertenecen al CVM e incluso incluyeron también al complejo alcalino de Los Tuxtlas, 

ubicado en el sur de Veracruz (Figura 4.3, CVLT). 

4.3 El origen del Cinturón Volcánico Mexicano 

4.3.1 Primeras hipótesis de origen 

Von Humboldt (1808) fue el primer investigador en proponer una explicación científica acerca 

del origen del CVM, que involucraba la existencía de una macro-fractura dísectando el continente a lo 

largo del paralelo 19", desde el océano Atlántico hasta el océano Pacífico. Esté autor consideró que las 

islas volcánicas de Revillagigedo, situadas a 800 km al oeste de Puerto Vallarta, representaban una 

extensión del gran sistema de fractura. Desde entonces, varios investigadores siguieron la hipótesis de 

fractura cortical (e.g., Mooser y Maldonado, 1961; Mooser, 1969). De Cserna (1971) propuso que una 

zona de fractura del Permo-Triásico subyacía el CVM y que representaría la continuación en el 

continente de la zona de fractura oceánica de Clarion (Menard, 1955). 
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4.3.2 La hipótesÚ del arco continental 

Con el desarrollo de la teoría de tectónica de placas, el CVM fue considerado un arco 

continental típico (Figura 4.4), en donde el vulcanismo ocurrió como resultado de la subducción de las 

placas de Cocos y Rivera a lo largo de la Trinchera Mesoamericana (e.g., Molnar y Sykes, 1969; Pal y 

Urrutia Fucugauchi, 1977; Nixon, 1982; Johnson y Harrison, 1990; Ferrari et al., 1994; Pardo y Suárez, 

1995). 

Sin embargo, en la actualidad no existe un consenso general acerca del origen y la evolución 

del CVM, ya que algunos hechos desafian este modelo clásico de subducción. En primer lugar, destaca 

una orientación no-paralela con respecto a la zona de trinchera Meso-Americana (TMA), con una 

desviación angular de -20° (Molnar y Sykes, 1969). De esta forma, la TMA se localiza a -400 km del 

frente volcánico en la zona oriental del CVM, mientras que en la parte occidental se encuentra sólo a 

150 km. Menard (1955) sugirió una subducción oblicua en el occidente de México, con una zona 

pivote ubicada en 400 N y I100 W que provocaría velocidades de convergencia más altas en la parte 

oriental que en la parte occidental de la placa de Cocos. Por su parte, Urrutia-Fucugauchi y B6hnel 

(1988) explicaron que el no-paralelismo es el resultado de cambios en el.ángulo de la placa de Cocos. 

En contraposición, hacia el sureste del CVM, el A VC se orienta en forma paralela a la TMA. 

Los estudios sísmicos (Figuras 4.5 y 4.6) han revelado que no existe una zona de Wadati

Benioff bien definida para la subducción de la placa de Cocos en México, siendo totalmente ausente en 

su parte central (e.g., Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suárez, 1995). La proyección de la placa que se ha 

modelado implicaría profundidades demasiado someras « 80 km) para participar en la petrogénesis 

del magmatismo del CVM. Tatsumi y Eggins (1995) reportaron que, en la mayoría de las zonas de 

subducción, la litósfera que subduce se sitúa bajo el frente del arco volcánico a una profundidad de 108 

± 14 km. Esta es la profundidad a la que la presión y temperatura dan lugar a las reacciones de 

deshidratación del basalto alterado que subduce, liberando fluidos que provocan la fusión parcial del 

manto litosférico. 
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Figura 4.4 Modelo esquemático de subducción-extensión para el CVM, según Hoschtaedter et al. 
(1996) y Luhr (1997). RI = placa de Rivera, CO = placa de Cocos, NA = placa de Norteamérica, L = 

magmatismo lamprófiro, SA = magmatismo subalcalino, A = magmatismo alcalino. El magmatismo L 
y SA se relacionarían a la subducción de las placas RI y CO, mientras que el magmatismo A se 
produciría a partir de un manto sin influencia de la subducción en zonas donde la corteza estaría bajo 
un régimen extensional. 

Sin embargo, con base a estos principios y sin contar con evidencias sísmicas, Pardo y Suárez 

(1995) infirieron los contornos de 80 y 100 km de profundidad bajo el CVM (Figura 4.5), con el objeto 

de relacionar el magmatismo a la subducción de la placa de Cocos. Por otro lado, una explicación para 

la ausencia de focos sísmicos 50 km antes del frente volcánico en el CVM podría ser la subducción 

asísmica de una placa joven y aún caliente (e.g., Demant, 1978), similar al modelo de subducción 

propuesto para la placa Juan de Fuca bajo el Noroeste de Norteamérica (Weaver y Michaelson, 1985). 

Sin embargo, esto implicaría probablemente la presencia de magmas generados por fusión directa de la 

placa (Defant y Drummond, 1990; Defant et al., 1991; Drummond et al., 1996), los cuales no han sido 

reportados en el centro del CVM. 
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Figura 4.5 Distribución de sismos de compresión (círculos rellenos) y de tensión (círculos abiertos) en 
el S de México (modificado de Pardo y Suárez, 1995). Las líneas continuas representan los contornos 
de isoprofundidades del plano de Wadati-Benioff definido por la placa de Cocos. Las, líneas 
discontinuas representan los contornos inferidos, sin información de hipocentros. 

Por otro lado, una serie de evidencias geofísicas dentro del CVM complican un modelo clásico 

de arco para explicar el origen del magmatismo. A partir del análisis de sismogramas, Gomberg y 

Masters (1988) reportaron la presencia de una zona de baja velocidad de ondas S «4 km/s) por encima 

de los 250 km en el centro de México. Por otro lado, una pronunciada anomalía negativa de Bouguer 

«-200 mGal; Figura 4.7) ha sido observada bajo todo el CVM (Malina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 

1993), especialmente en la parte central, lo que podría indicar la existencia de un manto "anómalo" que 

subyace a la corteza inferior y caracterizado como una zona de baja velocidad sísmica (Vp = 7.6 km/s) 

y de baja densidad (3.29 g/cm'). 
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Figura 4.6 Perfil de sismicidad en el S de México, que cruza la Sierra de thichinautzin (modificado de 
Yerma, 2000a). Los sismos de compresión (círculos rellenos) se localizan únicamente en las cercanías 
de la costa, mientras que hacia el interior del continente todos los sismos son de tensión (círculos 
abiertos). En el diagrama se incluye la posición inferida de la placa de Cocos. La traza discontinua 
superior, después de 275 km de la zona de trinchera, es de Suárez et al. (1990), mientras que la inferior 
es la reportada por Pardo y Suárez (1995). . 

Estas características contrastan con las observadas en la mayoría de los sistemas arco-trinchera 

(e.g., Japón, Aleutianas, Filipinas, Centro América), en donde se ha observado una anomalía de 

Bouguer negativa en la zona de trinchera que se convierte en una anomalía positiva en el frente 

volcánico (Tatsumi y Eggins, 1995). Por el contrario, las características gravimétricas del CVM se 

asemejan a las observadas en zonas que experimentan una situación de rifting activo, con ascenso de 

material astenosférico (e.g., Rift del Rio Grande, Sinno et al., 1986; Rift del este de Africa, Moores y 

Twiss, 1995). Además, en el CVM se ha reportado valores altos de flujo térmico (90 mW/m'; Ziagos et 

al.. 1985; Polak et al., 1985). Por otro lado, a partir de información gravimétrica también se ha inferido 

que el espesor cortical en el CVM alcanza un máximo en la parte central, donde llega a los 50 km 

(Urrutia-Fucugauchi y Flores Ruiz, 1996). Este hecho abre la posibilidad de que procesos 

103 



petrogenéticos de asimilación y mezcla de magmas, además de la cristalización fraccionada, tengan un 

papel importante en la evolución geoquimica del magmatismo en el CVM. 
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Figura 4.7 Perfil topográfico, estructura de la corteza y anomalía de Bouguer transversales al CVM 
(modificado de Molina·Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993). 

Por otro lado, la sismicidad a través del CVM alcanza profundidades máximas de 60 km y la 

mayoria de la información de eventos sismicos se ha interpretado con focos ubicados a menos de 20 

km de tipo extensional norte-sur (Figura 4.6; e.g., Suter et al., 1992; Singh y Pardo, 1993). En este 

sentido, el evento para el que se cuenta con un mejor registro sismico (evento de Milpa Alta, Enero 21, 

1995; UNAM and CENAPRED Seismology Group, 1995) fue interpretado como un evento de 

fallamiento normal con una importante componente sinestral (50%), ubicando su foco a -12 km de 

profundidad. Como ya se ha señalado, diversos estudios tectónicos han demostrado la existencia de un 

régimen tensional a través del CVM, incluyendo su parte frontal, el cual ha ha tenido lugar desde el 

Mioceno (Johnson y Harrison, 1990; Singh y Pardo, 1993; Suter et al., 1996). La deformación se 

104 



concentra principalmente en la parte occidental del eVM, disminuyendo su intensidad en dirección 

este (Suter et al., 1995a). Recientemente, Alaniz-Alvarez et al. (1998) desarrollaron un modelo que 

relaciona la tectónica con el estilo de vulcanismo observado en el eVM. En este modelo, se propone 

que los grandes estrato volcanes se encuentran alineados en cadenas de orientación Norte-Sur a lo largo 

de fallas normales con orientación Norte-Noroeste con una baja tasa de deformación, mientras que los 

volcanes monogenéticos usualmente se localizan en sistemas de fallas normales paralelas a la 

orientación del eVM. 

Por otro lado, a través de todas las zonas que componen el eVM se ha documentado (e.g., 

Negendank et al., 1985; Yerma y Aguilar-Y-Vargas, 1988; Luhr et al., 1989; Luhr, 1997) la presencia 

simultánea en el tiempo y en el espacio de dos ~ipos de magmas, en donde uno de tipo sub-alcalino 

predomina ampliamente sobre uno de tipo alcalino, representado por rOcas lamprofíricas (Luhr, 1997) 

y rocas con características similares a los basaltos de isla oceánica (018). A diferencia de lo observado 

en arcos volcánicos típicos (e.g., Japón), el eVM carece de una variación sistemática de parámetros 

químicos con respecto a su dístancia a la zona de trinchera (Verma y Aguilar-y-Vargas, 1988; Wallace 

etal.,1992). 

Para explicar la diversidad geoquímica en el eVM, Hochstaedt~r et al. (1996) y Luhr (1997) 

propusieron un modelo combinado de subducción y extensión, con tres fuentes magmáticas (Figura 

4.4). En primer lugar, sostienen que la génesis de los magmas sub-alcalinos puede explicarse por un 

modelo de subducción convencional: fluidos derivados de la placa que subduce se infiltrarían en la 

cuña de manto, causando su fusión parcial y la erupción en los estratovolcanes en el frente volcáníco. 

Los fluidos también provocarían el metasomatismo de porciones de la cuña del manto, dando lugar a la 

formación de venas de flogopita y/o anfibol. El ascenso de este manto metasomatizado daría lugar a su 

fusión parcial por decompresión, que consumiría estas fases hidratadas, generando magmas como los 

lamprofiros y basanitas observados en diversos puntos del bloque Jalisco. La génesis de los magmas 

con características similares a los máficos de zonas extensionales y que han sido poco afectados por 

diferenciación (más bien que 018) reflejaría un manto litosférico que no es afectado por la subducción, 

y que, al ser transportado por advección hasta zonas cercanas a la litósfera continental adelgazada por 

un régimen extensional, fundiría por decompresión. Es interesante señalar que este modelo se basa, en 

una buena medida, en interpretaciones de relaciones BIBe de magmas del occidente de México. 

Curiosamente los magmas sub-alcalinos muestran una relación BIBe = 1-13, valores muy bajos 

comparados con los observados en arCOS típicos (e.g., AVe, BIBe = 1-100: Morris et al., 1990). 

Hochstaedter et al. (1996) explicaron que los bajos valores de B podrían ser una consecuencia de la 
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subducción de una placa relativamente joven y caliente, en donde el B podría ser separado en gran 

parte de los fluidos que penetran junto con la placa en la región del ante-arco. Sin embargo, estos 

mismos autores subrayan que la génesis de los magmas en el CVM ocurre en condiciones hidratadas, 

al menos en el frente volcánico. En este sentido, Wallace y Carmichael (1999) sugirieron la 

participación de H,O en la génesis de los magmas del CVM. Sin embargo, la fuente de origen es 

también una cuestión de debate. Por otro lado, Tera et al. (1986) reportaron concentraciones de IOBe 

para rocas de los volcanes Ceboruco (zona occidental del CVM; 0.3-0.4 *10'" átomos/g) y Xitle (zona 

centro-oriental del CVM; 0.5 * 10'" átomos/g) que son muy bajas a las observadas en la mayor parte de 

las zonas de subducción (1-24 * 10'" átomos/g). 

4.3.3 Hipótesis complementarias o alternativas a la subducción 

Debido a las observaciones que complican el modelo clásico de arco para el CVM, algunos 

mecanismos complementarios o alternativos a la subducción se han sugerido para explicar el 

vulcanismo en el centro de México. Por ejemplo, Carmichael et al. (1996) relacionaron el origen de las 

rocas con'altos contenidos de K,O (lamprofiros) de Jalisco a la fusión parcial de un manto modificado 

por la subducción, en donde el ascenso de los magmas fue facilitado por el régimen extensional que 

afecta el occidente de México. Por su parte Moore et al. (1994) propusieron la presencia de una pluma 

del manto para explicar la presencia del magmatismo similar al tipo 018 en el occidente de México. 

Recientemente, debido a la amplia distribución de estos magmas a lo largo de todo el CVM, Márquez 

et al. (1999a) extendieron el modelo de la pluma a toda la provincia volcánica. Propusieron la siguiente 

secuencia de eventos: (1) el acoplamiento de la cabeza de la pluma a la placa oceánica, durante el 

Mioceno, (2) la rotura y hundimiento de la placa en la zona de subducción, (3) el ascenso de la pluma 

bajo el.occidente de México y el desarrollo de la t,iple unión RRR, con la aparición del vulcanismo 

018, (4) la expansión lateral y el acoplamiento de la pluma a la base de la litósfera subcontinental; (S) 

la dislocación de la cabeza de la pluma respecto a su cola por la continuación de la subducción de la 

placa de Cocos. 

Sheth et al. (2000) han señalado que el modelo de la pluma presenta varios inconvenientes. 

Estos autores han argumentado que, al igual que magmas clasificados como calco-alcalinos no Son 

sinónimo de subducción, magmas con características similares a los basaltos en zonas de extensión no 

evidencian una pluma del manto, sino simplemente fuentes de manto enriquecidas que podrían estar 

sítuadas en el manto superior (e.g., Yerma, 2000a). Por otro' lado, Ferrari y Rosas-Elguera (1999) 
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señalaron que el levantamiento regional que debería esperarse como consecuencia de la pluma no es 

observado en el occidente de México. Asimismo, el origen de la triple unión RRR en el occidente de 

México es aún un tema controversial. Sin embargo, Luhr et al. (1985).han sugerido que la tectónica 

extensional en las ramas de la triple unión representan un proceso de rifting activo incipiente. Rosas

Elguera et al. (1996) consideran más probablemente la tectónica extensional está relacionada con la 

reactivación de las fronteras del Bloque Jalisco, inducida por las fuerzas aplicadas en los límites de 

placas y, en particular, por la diferente geometría de las placas Rivera y Cocos. En ambos casos, la 

existencia de una pluma no es necesaria para explicar el fenómeno. Finalmente, la existencia misma de 

las plumas ha sido cuestionada debido, por ejemplo, al problema mecánico que implica su ascenso a 

través de un manto en convección (e.g., Smith, 1999; Smith y Lewis, 1999). 

Sheth et al. (2000) proponen que el origen del CVM es una estructura de rift continental, que 

experimenta un régimen extensional activo. Estos autores sostienen la existencia de un manto 

heterogéneo, una porción del cual contendría venas de anfibol y/o f1ogopita y la otra no las presentaría. 

La fusión parcial del manto metasomatizado daría lugar a los magmas con características parecidas a 

las de los máficos de zonas de extensión, mientras que los magmas sub-alcalinos serían el resultado de 

la fusión parcial del manto "normal" y la posterior contaminación cortical. Sin embargo, es importante 

señalar que, aunque la zona de Wadati-Benioff para la subducción de 1" placa de Cocos no está bien 

definida y es prácticamente ausente en el centro de México, si existe evidencia sísmica de la 

subducción de la placa de Rivera en las costas de Jalisco (e.g., Pardo y Suarez, 1995; Bandy et al., 

1999). De esta forma, existe la posibilidad de que parte del magmatismo sub-alcalino en esta zona 

efectivamente esté relacionado a este proceso tectónico, aunque es necesario el desarrollo de modelos 

geoquímicos más detallados, para comprobar si existe una participación directa (fusión parcial) o 

indirecta (transporte de fluidos al manto) de la placa de Rivera en la génesis de los magmas en esta 

región. 

Por otro lado, Sheth et al. (2000) destacaron la importancia de los procesos de contaminación 

cortical y mezcla de magmas en la evolución magmática del CVM. De esta forma, el proceso 

asimilación-cristalización fraccionada ha sido utilizado para explicar las características geoquímicas e 

isotópicas en varios centros volcánicos (e.g., McBirney et al., 1987; Yerma y Nelson, 1989; Yerma et 

al., 1991; Yerma 1999, 2000b, 200 1). Recientemente, Lassiter y Luhr (2001) con base en la 

abundancia de Os y de variaciones en 1870S/'880S presentaron evidencia de asimilación cortical en 

lavas primitivas de la parte occidental del CVM. Por otro lado, es importante destacar el papel de la 
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mezcla de magmas entre magmas basálticos y dacíticos en el Popocatépetl (Robin, 1984), Iztaccíhuatl 

(Nixon, 1988a,b) y el Pico de Orizaba (Kudo et al., 1985). 

4.4 El estudio geoquímico de los magmas: a la búsqueda de evidencias sobre las fuentes 

magmáticas y los procesos de evolución en el CVM 

Como ya se ha señalado, existe una falta de consenso acerca del origen y la evolución del 

magmatismo en el CVM. Para lograr un modelo general que explique de manera satisfactoria la 

complejidad que presenta la provincia se requiere continuar con la investigación geológica, geofísica y 

geoquímica, así como en el desarrollo y la evaluación profunda de las diferentes hipótesis existentes. 

En este sentido, el estudio sistemático del vulcanismo máfico en esta provincia es primordial, ya que 

puede aportar información acerca de las características de las fuentes magmáticas. Es bien conocido 

que existe una mayor probabilidad de encontrar este tipo de magmas, poco afectados por procesos de 

diferenciación, en volcanes monogenéticos que en estratovolcanes (Wilson, 1989). De esta forma, 

Yerma (1994) recopiló información geoquímica e isotópica para 2 I 5 muestras de magmas máficos del 

CVM. La·mayor parte de estas muestras se ubican en los extensos campos monogenéticos del centro de 

México. Estas muestras se distribuyeron por igual como magmas normativos en hiperstena (sub

alcalinos) y nefelina (alcalinos), y de los cuales 119 mostraron un alto valor del número de magnesio, 

Mg-v (>63). Las muestras de la zona occidental del CYM, específicamente de sitios cercanos a la zona 

de trinchera, fueron las únicas que presentaron una gran anomalía de Nb ([NblNb*]- 0.1-0.2) con 

respecto a K y Ce en diagramas multi-elementos normalizados a MORB ó manto primitivo, 

característica de magmas generados usualmente en un ambiente de subducción (Wilson, 1989). 

Yerma (1994) también señaló que el resultado más interesante que obtuvo fue el que todas las 

muestras de la Sierra de Chichinautzin, que consideró en su estudio, mostraron una anomalía negativa 

de Nb pequeña o prácticamente ausente «[NblNb*]- 0.6-1). Este hecho lo llevó a considerar la 

necesidad de una fuente de manto enriquecida en elementos incompatibles y con acoplamiento entre 

LILE y HFSE para explicar la génesis de estos magmas. Posteriormente, Yerma (2000a) comprobó, en 

base a evidencias geoquímicas e isotópicas, que efectivamente no existe una participación directa 

(fusión parcial) o indirecta (transporte de fluidos al manto) de la placa de Cocos en la génesis de los 

magmas máficos de la Sierra de Chichinautzin. Por el contrario, por medio de un modelo de fusión 

parcial, relacionó el origen de estos magmas con un manto peridotítico heterogéneo. aunque utilizó un 
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número de muestras muy reducido y desarrolló un modelado directo, ya que no se cuenta con 

información acerca de la composición del manto que subyace a la Sierra de Chichinautzin. 

Por otro lado, como se señaló en la descripción general del CYM, la generación de magmas 

félsicos por fusión parcial de la corteza y la mezcla de éstos con magmas máficos han jugado un papel 

dominante en la evolución geoquímica en la provincia. La Sierra de Chichinautzin no es una 

excepción, ya que Yerma (1999) aplicando modelos cuantitativos relacionó los magmas félsicos de 

este campo monogenético a la fusión parcial de una corteza inferior de composición granulítica. 

También sugirió que los magmas con composiciones intermedias podrían reflejar procesos de mezcla. 

Sin embargo, este modelo se desarrolló considerando un número muy limitado de muestras. Por otro 

lado, aunque Márquez-González (1998) contribuyó con nuevos datos de composición química de 

minerales, consideró muy pocas muestras y, dados los objetivos de su trabajo, faltó una mayor 

conexión de esta información con los datos geoquímicos. 

En este contexto, y para profundizar en el conocimiento acerca de la Sierra de Chichinautzin, 

en el presente trabajo se propone llevar a cabo un modelado de inversión de fusión parcial utilizando la 

información disponible en la literatura sobre magmas máficos en esta región, asi como datos 

complementarios que se generarían en el marco de este proyecto. El mase lado de inversión de fusión 

parcial, que no se ha aplicado en ninguna región del CYM, permite caracterizar geoquímicamente la 

fuente de manto, así como establecer los grados de fusión parcial en que ocurre la génesis de estos 

magmas. Por otro la~o, se contempla evaluar, por medio de modelos cuantitativos, los distintos 

procesos petra lógicos que podrían haber influido en la evolución magmática en este campo 

. monogenético. Es importante destacar que se planea realizar dicha evaluación utilizando una base de 

datos geoquímicos e isotópicos de roca total, así como de composición en minerales, más completa que 

la utilizada en trabajos anteriores. 

109 



5. Sierra de Chichinautzin: Revisión crítica de trabajos previos 

Un gran número de trabajos se han enfocado al vulcanismo de tipo monogenético en el CVM, 

aunque se desconocen aún diversos aspectos relacionados a su origen y evolución. Como ya se ha señalado, 

este tipo de vulcanismo se concentra principalmente en el campo Michoacán-Guanajuato, constituido por 

-1,000 centros volcánicos pequeños y -400 de tipo mediano (Hasenaka y Carmichael, 1985, 1987) y, por 

otro lado, en una franja volcánica, orientada en dirección este-oeste, desde el sur de la Ciudad de México 

hasta Jojutla, Morelos, que constituye la llamada Sierra de Chichinautzin (SCN), que en lengua náhuatl 

significa "Señor que quema", lo que es un indicativo del registro de actividad de algunos centros eruptivos 

en la época prehispánica (Martín del Pozzo, 1982). 

Este campo monogenético, de edad cuaternaria, ha sido considerado como un área clave para 

entender el origen del CVM, debido a los siguientes factores (e.g., Márquez et al., 1 999a, b; Wallace y 

Carmichael, 1999; Yerma, 1999, 2000a): (1) su ubicación en el frente del arco volcánico ya que, si el 

magmatismo en este campo monogenético está relacionado a procesos de subducción, se deberían encontrar 

claras evidencias geoquímicas, (2) los procesos que generaron el magmatismo deben ser aún activos, y (3) 

existe una variedad de tipos geoquímicos (basaltos a dacitas), lo que perm~e no sólo indagar acerca de las 

caracteríticas químicas e isotópicas de la fuente del magmatismo máfico, sino también los procesos 

petrológicos que influyen en la evolución del sistema magmático. 

En este contexto, y con objeto de contribuir a un mayor conocimiento acerca del origen y la 

evolución magmática en el CVM, se ha desarrollado una investigación geoquímica en este campo 

monogenético. En una primera etapa, se realizó la búsqueda y el análisis de información geológica y 

geofisica disponible en la literatura. 

5.1 Sierra de Chichinautzin: Geologia y Geocronologia 

5. J. J LocalizaciólI 

La SCN (Figura 5.1) limita al N con el valle de México, la cual contiene sedimentos lacustres de 

edad Cuaternaria, loess, rellenos aluviales, rocas volcánicas del Terciario y calizas cretácicas (Mooser et al., 
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N 

1915 

1900 

1974), al S con el valle de Cuernavaca, al W por las sierras de las Cruces y Zempoala y al E con la Sierra 

Nevada. Adicionalmente, en los extremos este-oeste de la SCN se sitúan dos grandes estratovolcanes 

activos durante el Cuaternario: el Nevado de Toluca (Bloomfield y Valastro, 1974; Cantagrel et al., 1981; 

Macías et al., 1997; Garcia-Palomo et al., 2001) Y el Popocatépetl (Robin, 1984; Robin y Boudal, 1987; 

Boudal y Robin, 1988; Siebe et al., 1996). 

Figura 5.1 Imagen Landsat TM para la región en donde se ubica la SCN (cedida por A. Márquez
González). En la figura se han incluido letreros para señalar los tres grandes estratovoleanes de la zona 
(Nevado de Toluca, Iztaccíhuatl y Popocatépetl), la Sierra de las Cruces, y las ciudades de México, Toluca y 
Cuernavaca. Además se han incluido varios centros voleánicos de la SCN (de E a W: Tenango, Tres Cruces, 
Chichinautzin, Pelado, Xitle, Chichinautzin, Tlaloc y Teuhtli). 

El primer informe geológico de la SCN fue presentado por Von Humboldt (1849), quien señaló la 

presencia de una serie de volcanes alineados en una dirección este-oeste entre 18°59' y 19°12', cuyo origen 

fue relacionado a una fisura que atravesaría de costa a costa el centro de México. Posteriormente, la mayoría 

de los trabajos publicados sobre la SCN antes de 1960 se dedicaron al llamado flujo Xitle, que aflora en la 

mayor parte del S de la Ciudad de México (Ordoñez. 1890, 1895; Guild. 1906; Waitz y Winich, 1910; 
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Wittich, 1917; De la Rüe, 1947; Schmitter, 1953). A partir de entonces, los trabajos de investigación en la 

zona se pueden clasificar en: (1) estudios de cartografia y geología regional, donde se incluyen rocas 

volcánicas de la SCN (e.g., Fries, 1960, 1966; Schlaepfer, 1968; De Cserna y Fries, 1981; De Csema et al., 

1987; Yázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera, 1989; Delgado et al., 1998; García-Palomo et al., 200 1); (2) 

estudios de vulcanología y/o geoquímica descriptiva (e.g., Gunn y Mooser, 1971; Negendank, 1972a,b, 

1973a,b; Bloomfield, 1975; Martín del Pozzo, 1980, 1982, 1989, Swinamer, 1989; Delgado Granados y 

Martín del Pozzo, 1993; Rodríguez-Lara, 1997; Martín del Pozzo et al., 1997; Márquez González, 1998; 

Delgado et al., 1999; Márquez et al., 1999b); y (3) estudios de petrogénesis que incluyen modelos 

geoquímicos cuantitativos (Wallace y Carmichael, 1999; Yerma, 1999, 2000a). 

5.1 .2 Estratigrafía regional 

Fries (1956, 1960) reportó una columna estratigráfica para la parte N del Estado de Morelos, así 

como para las secciones occidental y oriental de la hoja Cuernavaca (E 14A59; INEGI, escala 1:50,000), y 

fue el primero en llamar Grupo Chichinautzin a las rocas volcánicas cuaternarias que afloran al S de la 

Ciudad de México. Posteriormente, Schlaepfer (1968) presentó la columna estratigráfica para la hoja 

México. Martín del Pozzo (1980, 1982) reportó resultados de estratigrafi~ para el área de Milpa Alta y 

sugirió el cambio de designación a Formación Chichinautzin. Delgado Granados y Martín del Pozzo (1993) 

reportaron una columna estratigráfica para la zona del Ajusco y retomaron el nombre Grupo Chichinaulzin, 

subdividiéndolo en las formaciones Quepil, Panza,Judío, Lavas Pájaros y Jumento. Rodríguez-Lara (1997) 

describió la estratigrafia en la zona de los volcanes Chichinautzin y Guespalapa. Delgado et al. (1998) 

detallaron la estratigrafia de los productos eruptivos del volcán Xitle. Recientemente, García-Palomo et al. 

(200 1) reportaron la estratigrafia de la parte occidental de la SCN. A continuación, se describe brevemente 

la estratigrafia general de la SCN, aunque es importante señalar que esta secuencia litológica nO se observa 

completa en todas las zonas que conforman esta región. 

Cretácico 

Está representado por una secuencia sedimentaria de estratos calcáreos, de un ambiente marino de 

plataforma continental, que constituyen las formaciones (Fries, 1956, 1960; De Cserna et al., 1988; 

Yázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera, 1989; Rodríguez-Lara, 1997): (1) Xochicalco (Aptiano), constituida 
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de calizas de espesor variable, con intercalaciones de pedernal; (2) Morelos (Albiano inferior -

Cenornaniano), la cual sobreyace discordantemente a la unidad anterior y está constituida por una secuencia 

de calizas y dolomitas interestratiticadas con bandas, nódulos y lentes de pedernal; (3) Cuaulla (Turoniano), 

la cual consta de calizas masivas, que incluye nódulos y lentes de pedernal; y (4) Mexcala (Coniaciano

Campaniano medio), secuencia Flysch constituida de estratos de calizas arcillosas, limolitas y lutitas. Esta 

secuencia de fonnaciones sedimentarias presenta un espesor superior a 2000 m, como lo han revelado 

sondeos exploratorios en la Cuenca de México (e.g., Vázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera, 1989). 

Terciario 

El período se inicia con el Grupo Balsas (Eoceno medio - Oligoceno medio), que incluye una gran 

diversidad de evaporitas, calizas de ambiente lacustre, conglomerados calcáreos y volcánicos, areniscas, 

brechas y tobas volcánicas con flujos de lava interestratiticados (Fries, 1956, 1966; Schlaepfer, 1968; De 

Cserna y Fries, 1981; Rodríguez-Lara, 1997). Sobreyaciendo a esta unidad, aparece una secuencia de 

andesitas y dacitas que oscilan entre 29 y 16 Ma (Vázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera, 1989) y que 

constituyen las unidades Rio/ila Tilzapolla y Formación Xochilepec. Fries (1956, 1966) reportó la presencia 

de la Rio/ila Tilzapolla en los alrededores de Cuernavaca y en el sur del esiado de Morelos, constituida de 

rocas volcánicas de composición ácida. García-Palomo et al. (2001) reportaron afloramientos de la 

Fonnación Tilzapotla (una ignimbrita de color rosa con 300 m de espesor) en la parte occidental de la SCN. 

Morán-Zenteno et al. (1998, 1999) reportaron que el vulcanismo del Oligoceno en el área de Taxco consiste 

de una secuencia de 800 m de espesor, formado por ignimbritas riolíticas, flujos de lava y cenizas. La parte 

inferior de la secuencia presenta edades entre 38.2 y 35.5 Ma, mientras que la parte superior muestra entre 

32.4 y 31.6 Ma. La Formación Xochilepec está constituida por tobas, brechas y otros productos volcánicos 

de composición andesítica a dacítica (Mooser, 1957; Schlaepfer, 1968). 

La Formación Tepozllán (Mioceno) está constituida por una secuencia de material volcánico (flujos 

piroclásticos) y volcanoclástico (depósitos de lahares), que en conjunto tienen un espesor total de -800 m y 

con un ligero buzamiento hacia el norte. Esta unidad se caracteriza por mostrar rasgos que testitican una 

fuerte erosión (Fries, 1960; Vázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera, 1989; Avila Bravo, 1998). Márquez

González (1998) señaló que, debido a la falta de trabajos detallados, no es posible establecer si la Fonnación 

Tepoztlán representa el vulcanismo inicial del CVM o debe considerarse como parte del magrnatismo 
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terciario de la Sierra Madre del Sur (Morán-Zenteno et al., 1999). García-Palomo et al. (200 1) reportaron su 

presencia en varios sectores al sureste del Nevado de Toluca y le asignaron una edad entre 21 y 7 Ma. 

Macías et al. (1997) reportaron una serie de derrames basálticos, con un espesor de 100 a 500 m que 

sobreyacen a la Formación Tepoztlán y llamaron Secuencia Máfica Basal. Esta unidad se encuentra 

expuesta de forma extensiva alrededor del Nevado de Toluca y ha sido datada en 7.5 ± 0.4 Ma (K-Ar en 

roca total; García-Palomo et al., 2001). Por su parte, Fries (1960) reportó que la Andesita Zempoala 

(Mioceno medio - Plioceno superior), que sobreyace a la Formación Tepoztlán, está constituida por 

andesitas interestratificadas con brechas volcánicas, derrames de lava y depósitos volcanoc1ásticos, con un 

espesor total de -800 m (Fries, 1960). La Formación Las Cruces (Plioceno superior - Pleistoceno inferior) 

consta de dos miembros (Delgado-Granados y Martín del Pozzo, 1993). El inferior, la brecha piroclástica 

Cantimplora, está constituido por una secuencia de depósitos de brechas piroc1ásticas, flujos de ceniza y 

lahares, que presentan en total un espesor de -150 m. La Dacita Api/ulco constituye el miembro superior de 

esta unidad y presenta un espesor de --400 m. 

La Formación Cuernavaca (Plioceno superior) presenta una litología compleja, consistente de 

conglomerados que, en- conjunto, fonnan un abanico aluvial de grano medio con fragmentos de material 

volcánico terciario, sobre la que se construyó gran parte de la ciudad de Cuernavaca, Morelos (Fries, 1960; 

Rodríguez-Lara, 1997). 

Cuaternario 

Está representado por la Andesita Ajusco (Delgado-Granados y Martín del Pozzo, 1993), la 

Formación Chichinautzin y aluvión. La Andesita Ajusco (Pleistoceno med.) se compone de bloques 

andesíticos de color rojizo y con espesor de hasta 900 m. La Formación Chichinalltzin (Pleistoceno superior 

- Reciente), objeto de este estudio, está constituida por material volcánico de espesor variable (hasta de 

1,800 m) emitido por volcanes monogenéticos. El aluvión está constituido por depósitos de sedimentos 

fluviales y suelos. 
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5.1.3 Características de la actividad volcánica 

Swinamer (1989) clasificó a la SeN como un campo de conos cineriticos tipo plataforma. Estos 

campos se caracterizan por ser terrenos volcánicos con una topografia relativamente plana, en asociación 

con extensos flujos de lava (Settle, 1979). En la SeN se han identificado 221 volcanes monogenéticos 

(Figura 5.2), los cuales se distribuyen en el Distrito Federal, Morelos y el Estado de México. Los materiales 

volcánicos ocupan -2,400 km' entre las coordenadas 98°40'W a 99°40'W y 18°30'N a 19°30'N (Márquez 

et al., 1999b), 

o tO 

o cono tineritieo 

A volcán escudo 

e domo de lava 

Cuemavaca 

!¡:jjl¡! < 10,000 años 

D 10,000 - 40,000 años 

O edad no definida 

98 50' W 

Figura 5.2 Distribución espacial de los centros volcánicos (conos cincriticos, volcanes escudo y domos de 
lava) en la SCN. Las coordenadas de estos centros fueron tomados del catálogo de Márquez et al. (1999b). 
La distribución de edades del vulcanismo esta basada en la información disponible de 14e (ver Tabla 5.1). 
modificado de Swinamer (1989). Por falta de datos isotópicos, la edad de un sector de la SCN no ha sido 
defin ida aún. 
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La actividad volcánica en la SCN se caracteriza por conos de escoria con flujos de lava asociados, 

volcanes tipo escudo y domos de lava (Bloomfield, 1975; Martín del Pozzo, 1982; Martín del Pozzo et al., 

1997; Márquez et al., I 999b). Es importante señalar que existen diferencias marcadas entre los valores de 

parámetros geomorfológicos (H = altura desde la base del cono, Ds = diámetro basal, Dc = diámetro de 

cono, A = área que cubre la estructura volcánica, L = longitud de flujos de lava, E = espesor de flujos de 

lava) reportados por diferentes autores. En esta reseña, se manejarán los datos reportados por Márquez 

González (1998) y Márquez et al. (1999b), salvo que se señale otra fuente, ya que la información está 

respaldada por la aplicación de una metodología detallada para el análisis de la información geológica y 

tectónica de la SCN, que incluyó cartografia geológica utilizando imágenes de satélite y mapas topográficos, 

desarrollo de modelos digitales de elevación y validación con trabajo de campo. 

Conos de ceniza 

Constituyen -91 % (201 aparatos) de las estructuras volcánicas en la SCN (Márquez González, 

1998). Bloomfield (1975), Martín del Pozzo (1982) y Martín del Pozzo et al. (1997) señalaron que los 

conos cineríticos en la SCN fueron producidos por erupciones estrombolianas moderadas o violentas. 

Martín del Pozzo (1982) reportó una densidad de -0.15 conoslkm' en 'Ia parte central, mientras que 

Bloomfield (1975) estimó -0.10 conoslkm' para la parte occidental. Los conos muestran valores de H =20-

300 m (media = 104 m), Ds = 200-1,600 m (media = 644 m), Dc = 50-500 m (media = 225 m) y HlDs = 

0.004-0.525. Swinamer (1989) mencionó como ejemplos de conos de cenizas al volcán Chichinautzin (H-

350 m; Ds - 7 km; A - 118 km') y el volcán Tlaloc (H - 180 m; Ds -1 km; A - 85 km'). 

Volcanes tipo escudo 

Representan -4.5 % (lO aparatos) del total de las estructuras, con valores de Ds= 5-10 km. Están 

constituidos principalmente por flujos de lava, en cuya cima se localiza, en ocasiones, un cono de ceniza. 

Los volcanes escudo de la SCN muestran semejanza en tamaño y morfología a aquellos que se presentan en 

el campo Michoacán-Guanajuato (Hasenaka, 1994). Swinamer (1989) mencionó como ejemplos de 

volcanes escudo al Pelado (H = 600 m, Ds = 10 km; A = 64 km') y al Teuhtli (H - 500 m; Ds = 7 km; A = 

36 km'). 
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Flujos de lava 

Presentan una morfología de tipo compuesto (Martín del Pozzo, 1982) y se consideran producto de 

un vulcanismo tipo Hawaii (Cas y Wright, 1996). Específicamente, los flujos muestran características 00 y, 

en menor proporción, pahoehoe (McGehee, 1976; Martín del Pozzo, 1982; Martín del Pozzo et al., 1997; 

Márquez et al.. I 999b). Presentan valores de E= 10-70 m y L=I-13.5 km. Algunos ejemplos típicos de 

flujos de lava son observados en el volcán Xitle (L -13 km, A -70 km'; Márquez et al., 1999b) y el Cerro 

del Agua (L -11.6 km, A - 19 km'; Swinamer, 1989). Por otro lado, Cañón-Tapia et al. (1995) estudiaron la 

variación de anisotropía de susceptibilidad magnética en 5 flujos de lava del volcán Xitle y su correlación 

con características geomorfológicas (e.g., espeso!;, viscosidad, etc.). Los autores reportan que es posible 

inferir la dirección de flujos de lava a partir de estas mediciones, ya que el máximo de anisotropia sigue la 

dirección del movimiento local. 

Domos de lava 

Estas estructuras representan -4.5% del total (10 aparatos) y se encuentran constituidas por flujos 

de lava de gran espesor tipo couleé o low-dome (Cas y Wright, 1996i. Algunos ejemplos de estas 

estructuras, señalados por Márquezet al. (1999b), son Mesa La Gloria (H - 200 m, L-13 km, A - 18 km'), 

el domo Tabaquillo (H- 200 m, L - 5.5 km, A - 8 km') y el domo Xicomulco (H- 100 m, L - 9 km, A - 9 

km'). 

5.1.4 Geocronología 

Con base en mediciones paleomagnéticas y datos geocronológicos de 14e , se sabe que la actividad 

volcánica en la SeN ocurrió durante el Cuaternario. Mooser et al. (1974), Herrero y Pal (1978), Biihnel et 

al. (1990) Y Urrutia Fucugauchi y Martin del Pozzo (1993) reportaron que el paleomagnetismo de la SCN 

muestra siempre una polaridad normal y correlacionable con el Cron Normal de Brunhes. De esta forma, la 

actividad volcánica presenta edades < 700,000 años. 
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Por otro lado, aplicando el método geocronológico de "c en materia orgánica carbonizada y 

paleosuelos presentes en flujos volcánicos, se determinó la edad de los productos volcánicos de la SCN 

(Tabla 5.1; Figura 5.3). Kirianov et al. (1990) con base en fechamientos de "c en la zona central de la SCN 

y datos de geoquímica de elementos mayores, distinguieron tres etapas de manifestaciones volcánicas: etapa 

1, consistente en emisión de andesitas y dacitas: 30,000 - 23,000 años; elapa 2, consistente en emisión de 

basaltos a dacitas: 22,000 - 4,000 años; elapa 3. comenzó hace -3,000 años con la emisión de basaltos. Sin 

embargo, estos autores señalaron que no se logró definir si la actividad continúa actualmente. Sin embargo, 

Delgado et al. (1998) señalaron que parte de estas determinaciones las edades no fueron corregidas 

adecuadamente con respecto a ¡;Ilc. Sin embargo, como se muestra en la Tabla 5.1, los resultados del 

método de 14C en la SCN siempre han dado edade~ < 40,000 años. La Figura 5.2, que presenta la ubicación 

de los aparatos volcánicos en la SCN, incluye la distribución de edad para el vulcanismo de la SCN, con 

base en los datos geocronológicos disponibles. 

Las edades reportadas para la actividad volcánica en la SCN coinciden con las de la actividad del 

Nevado de Toluca y el Popocatépetl. Bloomfield y Valastro (J 974) reportaron edades de 25,000 y 11,600 

años para dos importantes depósitos plinianos eruptados por el Nevado de Toluca. Por otro lado, Siebe et al. 

(1996) reportaron tres eventos plinianos en la historia eruptiva del Popocatépetl durante el Holoceno, los 

cuales tuvieron lugar en los periodos 3 195-2830 a.c., 800-215 a.C. y 675-) 095 d.C. Finalmente, estudios 

geocronológicos 14C (Mora-Alvarez et al" 1991; Nixon, 1987, 1988a) han demostrado que la actividad 

volcánica que dió lugar a las Sierra de las Cruces y Zempoala (2.87-0.39 Ma) y la del volcán Iztaccíhuatl 

(0.9 a 0.08 Ma) precedió a la observada en la SCN. 

Bloomfield (1975) Y Martín del Pozzo (1982, 1989) estimaron en - 80 km) el volumen mínimo que 

fue eruptado en la SCN. A partir del análisis de mapas topográficos y modelos de elevación digital, Márquez 

et al. (1999b) reportaron un volumen total de - 470 km] Cabe destacar que la velocidad de erupción en la 

SCN, en una primera aproximación y asumiendo una edad máxima de -40,000 con base en los datos 

geocronológicos disponibles, ha sido de -11.75 km)1J 000 años (470 kmJ en -40,000 años). La actividad 

más reciente en el Popocatépetl se inició entre 50,000-30,000 años, dando lugar a un volumen de 30 kmJ 

(Boudal y Robin, 1987). De esta forma, la velocidad de erupción reciente del Popocatépetl (-0.6 - 1.0 

kmJ/IOOO años) ha sido mucho menor a la observada en la SCN. 

1 18 



------------------------

Finalmente, debido al gran volumen de material eruptado a una velocidad relativamente alta, el 

vulcanismo de la SCN ha tenido en los pasados 10,000 años un profundo impacto social, morfológico y 

climático en el centro de México (Martín del Pozzo et al., 1997). En' este sentido, Scandone (1979) realizó 

una evaluación preliminar del riesgo volcánico en la SCN, señalando que la probabilidad máxima de 

erupción en el sur del valle de México está situada en una banda este-oeste que pasa a través de la SCN, por 

lo que recomendó que la expansión del área metropolitana de la Ciudad de México debería alejarse de esta 

zona. 

Tabla 5.1 Edad de los productos volcánicos de la Sierra de Chichinautzin, determinada por el método 
radiométrico de 14C, re~ortada en la literatura 
Volcán Edad (años) Mal. Ref. Volcán Edad (años) Mal. Ref. 

Pelado < 1000 Me 14 Xitle (con!.) 2600 ± 70' me 3 
4070 ± 150 Me 9. 10 2965 ± 85' p 15 

Xitle 1430 ± 200 Mde 4 3200 ± 50 p 10 
1536 ± 65' Me 6 3250 ± 100 me 9 
1665 ± 65' Mde 18 3820 ± lOO' me 7 
1675 ± 40' Me 18 3850 ± 200' me 7 
1745 ± 50' Me 15 3930 ± lOO' me 7 
1790 ± 65' Me 6 3980 ± 60' me 6 
1925 ± 60' Me 5 4050 ± 75' me 6 
1945 ± 55' Mde 15 4110 ± 120' p 7 
1950 ± 80' Me 6 4690 ± 70' p 12 
1960 ± 70' Mde 11 671. ± 90' p 6 
1960 ± 65' Me 13 Tres Cruces 8390 ± 100 p 8 
1995 ± 60' Alf 17 8490 ± 40 p 8 
2025 ± 55' P 15 Tetepetl 8390 ± 440 p 8 
2030 ± 60' Alf 15 8440 ± 440 p 8 
2030 ± 60' Me 12 8700 ± 180 p 8 
2040 ± 200 P 3 Cima 10160 ± 70 p 9 
2065 ± 78' P 11 10410 ± 80 p 9.10 
2090 ± 70' Alf 12 Oyameyo 13755 ± 95 p 16 
2100 ± 75' Me 6 Raíces 15570 ± 300 p 9,10 
2190 ± 80' Me 7 15740 ± 80 p 9 
2230 ± 80' Me 7 Tres Cumbres 16700 ± 150 p 9 
2295 ± 115' Alf 17 18680 ± 120 p 9 
2300 ± 70' Me 6 23200 ± 300 p 9,10 
2400 ± 100 Me 2 Cuauatl 19630 ± 160 p 8 
2422 ± 250 Alf Malinale 18900 ± 600 p 8 
2490 ± lOO' Me 7 Tezontlc 21860 ± 540 p 8 
2560 ± 80' Me 7 . Molcajete 30200 ± 1120 p 8 
2560 + 100' Me 7 Coaxusco 38590 + 3210 P 8 

'Edades en donde se ha reportado una corrección con respecto a ¡¡"e. Material: me = material carbonizado, 
mdc = madera carbonizada, p = paleosuelo; alf= material carbonizado con restos de alfareria. Referencias: 1 
= Arnold y Libby (1951); 2 = Libby (1955); 3 = Crane y Griffin (1958); 4 = Heizer y Bennyhoff( 1958); 5 
= Deevey et al. (1959); 6 = Ferguson y Libby (1963); 7 = Ferguson y Libby (1964); 8 = Bloomfield (1975); 
9 = Martín del Pozzo (1989); 10 = Kirianov et al. (1990); 11 = White et al. (1990); 12 = Córdova et al. 
(1994); 13 = Urrulia Fucugauchi (1996); 14 = Delgado et al. (1997); 15 = Delgado et al. (1998); 16 = 
Wallace y Carmichael (1999); 17 = González et al. (2000); 18 = Siebe (2000). 
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Figura 5.3 Localización de los sitios de muestreo de estudios geocronológisos y edades I4C reportadas en la 

literatura (Tabla 5.1). Ca = Coaxusco, Cu = Cuauatl, Ma = Malinale, Oy = Oyameyo, Pe = Pelado, Ra = 

Raíces, TC = Tres Cruces, TCu = Tres Cumbres, Xi = Xitle. Mapa modificado de Swinamer (1989). 

5.1.5 Geología estructural 

En las zonas aledañas a la SCN se han reportado evidencias de actividad tectónica. Johnson y 

Harrison (1990), con base en el estudio de imágenes de satélite, reportaron la presencia de fallas normales y 

de rumbo, con una orientación E-W y N60E, en el limite norte de la SCN. Algunas de estas fallas, por 

ejemplo el sistema Acambay, se consideran sísmicamente activas (Suter et al., 1995). En el limite oeste de la 

SCN, área de Tenango, se identificaron sistemas de fallas normales este-oeste con arreglo en echelon, cuya 

morfología es similar a la que muestran las fallas Venta de Bravo y Pastores (García-Palomo et al., 2000). 

Fries (1960) reportó la presencia de fallas normales en el valle de Cuernavaca, las cuales afectaron depósitos 

cuaternarios. Finalmente, una serie de sismos de pequeña magnitud « 4) Y focos someros « 50 km) han 

sido registrados en la SCN (Yamamoto y Mota, 1988; De Cserna et al., 1988; González-Pomposo y Valdés-
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González, 1995; UNAM and CENAPRED Seismology Group, 1995). En el sector central del CVM, desde 

Michoacán hasta el Pico de Orizaba, no se han registrado sismos con una profundidad> 60 km (Nixon, 

1982, 1987; Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suárez, 1995). 

Nakamura (1977) señaló que los conos volcánicos en una región activa aparecerán alineados de 

manera perpendicular al esfuerzo mínimo horizontal (aJ). En la literatura, varios autores han señalado que 

los conos volcánicos en la SCN se encuentran alineados preferencialmente en una orientación este-oeste 

(Fries, 1966; Bloomfield, 1975; Martín del Pozzo, 1982; Márquez et al., 1997, 1999b), aunque otros 

investigadores mencionan una dirección preferencial N60E (Demant, 1981; De Csema et al., 1988; 

Vázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera, 1989). D~ esta forma, Márquez et al. (1999b) propusieron un 

ambiente extensional en la SCN, con aJ en una dirección norte-sur y a, en una dirección este-oeste, 

acompañada de una componente de rumbo sinestral N60E. Este modelo ha sido apoyado con base en 

estudios geológicos por García-Palomo et al. (2000) y es corroborado por el análisis del mecanismo focal 

del sismo de Milpa Alta (profundidad - 12 km), interpretado como un evento de fallamiento nonnal este

oeste con una componente de rumbo sinestral importante (-50%; UNAM and CENAPRED Seismology 

Group, 1995). 

Por otro lado, Mooser et al. (1996), a partir de la interpretación de datos de sísmica de reflexión y 

mapeo geológico reportaron de la llamada "Fosa Mixhuca", desarrollada durante el Oligoceno. Estos autores 

sugirieron que esta estructura se extiende desde el Cerro del Tigre (localizado al noroeste de la Ciudad de 

México) hasta el Valle decuemavaca, cruzando la SCN en dirección norte-sur. Adicionalmente, esto 

autores detectaron la existencia de otras tres estructuras en la región (de norte a sur: "Fosa de México", 

"Fosa de Santa Catarina" y "Fosa Chichinautzin-Izta-Malinche") desarrolladas durante el Pleistoceno, 

aunque su orientación fue inferida a ser aproximadamente este-oeste. Estas estructuras podrían reflejar el 

ambiente extensional en la región, que incluye direcciones este-oeste y norte-sur. Recientemente, Marquez 

et al. (200 1), con base a interpretaciones geológicas y reo lógicas, asi como en datos termobarométricos, 

propusieron un modelo de extensión asimétrica que contempla una corteza divida en dos capas (dominios 

frágil y dúctil). En esta propuesta se sugiere que la entrada de magmas máficos en la corteza inferior desde 

la capa de manto anómalo que la subyace. Los magmas que ascienden a lo largo de las fallas norte-sur se 

acumularían en la zona de transición cortical frágil-ductil. En contraste, aquellos magmas que se mueven 

hacia la superficie a lo largo de las fallas este-oeste lo harían más rapidamente, permaneciendo períodos 

cortos en la zona de transición. Este régimen extensional podría provocar el rompimiento cortical, 
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facilitando la formación y la erupción de los volcanes monogenéticos en la SCN. Este modelo es consistente 

con las observaciones geofisicas acerca de la existencia de una capa de manto de baja densidad (3.29 g/cm) 

y b'\ia velocidad (Yp = 7.6 km/s) en la base de la corteza (-40 km) en la parte central del CYM (Molina

Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Campos-Enriquez y Sánchez-Zamora, 2000). Finalmente, un trabajo 

más detallado de tipo geológico y geofisico se requiere para comprobar la hipótesis de Márquez et al. (200 1) 

acerca de un ambiente extensional en la región, que concuerda con las características geoquimicas e 

isotópicas observadas en los magmas. 

5.2 Sierra de Chichinautzin: Estudios Petrográficos y Geoquimicos 

5.2.1 Cober/ura de muestreo y Petrografía 

En la mayoría de los trabajos previos de la SCN se realizaron muestreos que no cubrieron todo el 

campo monogenético. Adicionalmente, algunos de ellos no incluyeron coordenadas geográficas de los 

puntos de' muestreo (Tabla 5.2). Por ejemplo, Gunn y Mooser (1971) y Negendank (1 972a, I 973a,b) se 

concentraron a una pequeña zona al sur de la Ciudad de México. En el mismo sentido, Bloomfield (1975) 

sólo estudió la parte oriental de la SCN, mientras que Martin del Pozzo (1989) se dedicó únicamente a la 

sección central del campo monogenético. 

La Figura 5.4 presenta la ubicación de los sitios de muestreo de los trabajos realizados por 

Swinamer (1989), Wallace y Carmichael (1999) y Yerma (1999, 2000a). Swinamer (1989) restringió su 

muestreo a la parte oriental de la SCN, mientras que Wallace y Carmichael (1999) realizaron el muestreo 

más completo en la zona aunque, como se verá más adelante, sólo analizaron elementos mayores y algunos 

traza, acompañados de información sobre la composición quimica de olivino. Por otro lado, Yerma (1999, 

2000a) cubrió la mayor parte de la SCN, aunque el número de muestras fue muy reducido. Sin embargo, en 

estos trabajos se reportó información geoquimica más completa y datos isotópicos de Sr, Nd y Pb. 

Las caracteristicas petrográficas de las rocas volcánicas de la SCN han sido reportadas por varios 

autores (e.g., Gunn y Mooser, 1971; Negendank,1972a,b; Bloomfield, 1975; Martin del Pozzo, 1989; 

Swinamer, 1989; Rodríguez-Lara, 1997; Márquez González, 1998; Delgado et al., 1998; Wallace y 
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Carmichael, 1999). En general, las rocas de la SCN se caracterizan por mostrar una textura esencialmente 

porfirítica con <26 % de fenocristales, algunas de las cuales presentan vesículas «10%) y pueden 

clasificarse en tres grupos petrográficos: 

(1) Grupo 1. Presentan olivino ± plagioclasa como fenocristales, aunque en ocasiones incorporan 

clinopiroxeno. El olivino ocurre en forma de fenocristales euhedrales que contienen abundantes 

inclusiones de espinela. La matriz incluye los mismos minerales, destacando la abundancia de 

plagioclasa, y además minerales opacos (titanomagnetita, ilmenita) y vidrio. 

(2) Grupo 2. En ellas aparece el ortopiroxen,o como fenocristal, el cual se combina con plagioclasa 

± olivino ± clinopiroxeno para dar lugar a una variedad de asociaciones mineralógicas. La matriz se 

compone de piroxenas, plagioclasa y minerales opacos. 

(3) Grupo 3. Se caracterizan por: (a) mostrar abundantes texturas de desequilibrio mineralógico 

(fenocristales de olivino con bordes de reacción de ortopiroxeno; coexistencia de olivino y cuarzo, 

fenocristales de plagioclasa y piroxenos con zonación oscilatoria) y (b) la presencia de minerales 

hidratados, tal como anfibol (hornblenda) o biotita. 

5.2.2 Metodología analítica y validez de datos geoquímicos 

En varios de los trabajos sobre estudios geoquímicos en la SCN, consultados en la literatura, no se 

describe el procedimiento analítico aplicado por los autores, así como la precisión y exactitud analítica 

(Tabla 5.2). Por ejemplo, Bloomfield (1975) reportó información de elementos mayores, pero no señaló 

detalle alguno del método analítico. Negendank (1973a,b) en su proceso analítico incluyó materiales de 

referencia geoquímica (MRG) para establecer un control analítico, pero no reportó los datos obtenidos y su 

comparación con la literatura. Manín del Pozzo (1989) analizó los elementos mayores por métodos de vía 

húmeda y fluorescencia de rayos-X (XRF, X-ray fluorescence), mientras que para elementos traza aplicó 

XRF y absorción atómica (AAS, atomic absorption spectrometry). Sin embargo. sólo en el caso de AAS 

reportó, en el proceso de calibración, la aplicación de los granitos SA y GS-AL, la diorita DR-N, la sienita 

SY -2 y el basalto BR, aunque no hizo mención alguna de la evaluación de precisión y exactitud analítica. 
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Tabla 5.2 Análisis de elementos mayores y traza para muestras de la SeN (1971-1999) 
Autores Elementos mayores MétodoC Elementos Traza Método GRMd Precisión· Labf 

Gunn y Mooser (1971) Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF 
Ca, K 

(N = 9, Coord .. :::: Sijob 
Na AA 

P CL 
-;N"eC-gc-e-nd"'a-n"7k"("1;;97'02"a-;)-&;;---;S";.""Ti, Al, Fe, Mn~-'M-g,--XR¡::-"" 

Richler y Negendank 
(1976) 

__ Ii'J"C'll,C()()!~,":"i'J?J 
Bloomfield (1975) 

Ca, Na, K, P 

Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF 
Ca, Na, K, P 

er, Cu, Ni, Pb, Rb, XRF 
Th, Zn 

La, Ce, Ba, Co, er, XRF 
Cu, Ni, Nb, Pb. Rb, 
Sr, Th, U, V. Y, Zn, Zr 

AGV"I A 

BCR" 1, BR, BM, B 
AGV"I, W-I, NIM-
N, NIM-S, G-2 

C 

[N ~ JO. Coerd", = No] ______ .... _ .. _______ ._. ___ .................. " ... " ____ ._., _ ..... __ ..... ' ...... ' ..... ,". o.. __ . ___________ ~ ________ . _____ _ 

Pal y Urrutia (1977) & Si GRV La-Lu, CS,Co, Cu,Ga, lNAA BCR-l,AGV-1 EM:5-IO% O 
Oe, i-fr. Nb, Ni, Pb, 

Pérez-R. el al. (1979) Al, Fe, Mn, Mg, Ca AA Rb, Sb, Sc, Sr, Ta, Th: ET:5-40% 
U, Y, ln, lr 

IN = J, Coerd" = S;I Na, K FP 

_________ ,," ____ T;,X """"o"""""" eL 
Yerma y Annienta 

(1985) 

[N "" 8, Coord. "" Si] 

s; 

K 

GRV 

IDMS 

Martín del Pozzo (1989) Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF 
Ca, Na, K. P CM 

,","1i'J,",,-47, Coor~=_J:J~L , 
Swinamer (1989) Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, 

Ca, Na, K. P 

_IN = 64, Coord" ~ __ ...... __ '"_ .. , .. " .. , .. ,'" .. 

XRF 

Ba, Cs, Rb, Sr 

Ba, Co, Cr, Ga, Nb, 
Ni, Rb, Sr, Th, ln 

IDMS 

AA 
XRF 

Ba, Cr, Nb, Ni, Rb, Sr, XRF 
Y, Y,Zr 

" .... -.......... _ .... _- -""--'" ..... "-_ .... . 

SR, SY-2, DR-N, 
SA,GS-AL 

NIM-N, SY;2, 
BHVQ-I 

EM: <5% 

EM:< 10% 

ET: < 30% 

E 

F 

G 

Wallace y Cannichael Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, EXRF La, Ce, Ba, Cu, Ga, 
Nb, Ni, Pb, Rb, Sc, y, 
Zn, Zr 

EXRF RGM-I, W-2, PCC- EM: <5% H 
(1999) Ca, Na, K, P 

_~"" 90, Coord .. "" Si] 
Venna(1999,2000a) 

[N = 22, Coord" = Só) 

Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF 
Ca, Na, K. P 

--"-Ga~'¡~-:p;¡~~~'~t";I~--'-""S¡:Ti, ACFe, M;"Mi 
(2001) Ca, Na, K, P 

[N == 5. Coord. = Sil 

La-Lu 

Ba, Co, Cr, eu, Hf, 
Nb, Ni, Ta, Th, U, V, 
Y, Zn, lr 

Cs, Rb, Sr 

La-Lu 

Ba, Be, Cu, Co, Cr, 
Cs, Hf, Ni, Pb, Rb, Sc, 
Sr, Ta, Th, U, V, W, 
Y, Zn, Zr 

HPLC 

XRF 

IDMS 

1. AGV-I (solo para ET: 0.6-10% 
Nb) 

SCR-I, SIR-I, BR, 
SHVQ-I, SE-N,)8-
la, 18-2, lB-3, 
AGV-l, lA-!, lA-2, 
JA-J, RGM-I, JR-I, 
lR-2, W-I, W-2, 

EM: < 5% 

ET XRf: 5-10% 

HPLC: 1-5% 

DNC-I, MRG-I, MS:0.5-2% 
JGb-I, DR-N, GSP-
1" NIM-L NI M-N, 
NIM-P, AN-G, GA, 
GH, JF-I, JF-2 

"Numero de muestras analizadas. bReporte de coordenadas geográficas. "Método de amilisis: CM - Métodos clasicos via humeda no especificados, 
GR V == Gravimetria, Cl e Colorimetría, AA == Absorción Atómica. FP == Fotometría de flama, XRF == Fluorescencia de Rayos-X, EXRF == 

Fluorescencia de Rayos-X de tipo Dipsersivo de Energia. INAA = Análisis por Activación de Neutrones, HPLC = Cromatografia Liquida de Alta 
Resolución, IDMS '" Espectrometria de Masas con Dilución Isotópica. JMRG == materiales de referencia geoquimica utilizados en la calibración oen 
la evaluación de los métodos analiticos. cReporte de precisión analitica; EM = elementos mayores. ET = elementos traza. 'Laboratorios: A.: Dcpt. de 
Géologie, Univ. de Montréal, Montrca!: B = Geologisches Institut, UniversiUit Mainz. Mainz: C '" Instituto de Geología, UNAM. México: O:: Lab. 
de Paleomagnctismo, Instituto de Geofisica, UNAM. México, D.F.; E = Univcrsity 01' Rhode Island. Rhode Island; F = Instituto de Gcofisica, 
UNAM, MéXICO. D.F.(CM); Instituto de Investigaciones Eléctricas. Cuemavaca (XRF): Universilát Giessen. Giessen (XRF); UniversiUiI Trier, Trier 
(AA); G = Queen's University. Kingston. Ontario: H :: Univcrsity ofCalifornia, Berkeley; I :: Uni"ersit31 Mainz. Mainz (XRF1; Max-Planck Institut 
fur Chemie. Mainz (MSID) 
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O IOkm 

o 
o. 

o Swinamer (1989) 

O Wallace y Carmichael (1999) 

• Yerma (1999, 2000a) 

Figura 5.4 Distribución de los sitios de muestreo para estudios geoquímicos realizados en la SCN por 
Swinamer(1989), Wallace y Carmichael (1999) y Yerma (1999, 2000a). Márquez González (1998) utilizó 
las muestras de Verma (1999, 2000a) para realizar análisis químico de minerales. 

Por otro lado, Wallace y Carmichael (1999) aplicaron XRF para el análisis de elementos mayores y 

traza, reportando el método de preparación de muestras y las incertidumbres analíticas para cada elemento. 

Sin embargo, no dieron detalle alguno acerca de las condiciones del sistema XRF ni sobre el grupo de MRG 

utilizados en la calibración, salvo en el caso de Nb, siendo éste el más crítico en las implicaciones 

petrogenéticas. Para este elemento utilizaron solamente cuatro MRG (peridotita PCC-I, diabasa W-I, riolita 

ROM-I y andesita AGV-I). Sin embargo, para construir las curvas de calibración de XRF para elementos 

mayores y traza se emplean generalmente varias decenas de materiales (e.g., Verma et al., 1992). Aún más 

critico para la calibración de XRF de Wallace y Carmichael (1999) fue que los valores de concentración 

promedio utilizados para estos MRG presentan incertidumbres relativamente altas que pueden afectar en 
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gran medida la determinación analítica. Esto es especialmente grave para el caso de PCC-I ya que, al 

presentar la concentración más baja de Nb en el grupo de MRG (1 ± 0.6 ppm; Gladney et al., 1991), tiene 

una gran influencia en el punto de intercepción de la curva de calibración. En este sentido, las calibraciones 

y el control de los métodos analíticos se debe realizar utilizando MRG cuyos valores de concentración sean 

suficientemente homogéneos y bien establecidos (ISO, 1989; Johnson, 1991; De Biévre et al., 1996). Es 

interesante señalar que aunque Yerma (1999a,b) no presentó información analítica de forma explícita, hizo 

referencia a trabajos en donde se describe el método de análisis, así como la estimación de precisión y 

exactitud analítica: XRF para elementos mayores y algunos elementos traza (Yerma et al., 1992); 

cromatografia líquida para lantánidos y espectrometría de masas con dilución isotópica (MSID, mass 

spec/rome/ry iso/ape di/u/ion) para elementos tr~ (Yerma, 1991a,b). 

Se utilizaron métodos que no son aplicables para el análisis de algunos elementos a ciertos niveles 

de concentración. Wallace y Carmichael (1999) aplicaron XRF para el análisis de La. Sin embargo, el 20% 

, de los datos (18 de 91 muestras) fueron menores a 15 ppm, concentración que ha sido reportada como límite 

de detección de XRF en materiales geológicos (Potts, 1993). Wallace y Carmichael (1999) también 

determinaron Nb aplicando XRF, reportando concentraciones -6 ppm (38 de 91 muestras). Sin embargo, 

esta infonnación podría no tener una exactitud aceptable, ya que una concentración de 6 ppm ha sido 

reportada como límite de detección típico de XRF para el análisis de Nb en materiales geológicos (Potts, 

1993). Adicionalmente, el método de calibración utilizado por Wallace y Carmichael (1999) tampoco fue 

adecuado, como fue señalado por Márquez et al. (1999b). Cabe señalar que Yerma (1999, 2000a) utilizó 

XRF para determinar la concentración de Nb. Sin embargo, en este caso la calibración está avalada por los 

resultados de análisis de un grupo GRM que fueron estudiados como muestras desconocidas, información 

que no es disponible en el caso de Wallace y Carmichael (1999). Por otro lado, todos las muestras máficas 

(que son claves para discutir acerca de las características de fuente de manto) presentan Nb > 15 ppm. Es 

claro que es necesario seleccionar el método adecuado y cuidar el proceso analítico para contar con datos 

confiables de Nb y el resto de los elementos traza. Davidson (1996) señaló que existen pocos datos con alta 

calidad de Nb en rocas primitivas y sugiere que esta deficiencia puede superarse con la aplicación de la 

tecnología actual de ICP-MS. 

A pesar de la gran importancia de los datos isotópicos para problemas de petrogénesis, pocos 

autores reportaron información isotópica para la SCN. Yerma y Armienta-H. (1985) reportaron información 

de "Sr/'Sr en 8 muestras provenientes de la SCN, incluyendo a los MRG de uso interno basalto BCU-I y 
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dacita DCC-I (Pérez-R. et al., 1979). Los análisis se realizaron en la Universidad de Rhode Island 

(EE.UU.) y la información de precisión y exactitud analítica del método TIMS para relaciones isotópicas de 

Sr fue incluida en Yerma (1981) y Yerma y Armienta-H. (1985). Posteriormente, Martín del Pozzo et al. 

(1989) reportó datos isotópicos de 87Srl"'Sr en 6 muestras de la SCN por TIMS (Instituto de Física, 

UNAM). Finalmente, Yemna (1999, 2000a) reportó información isotópica de Sr, Nd y Pb para dieciocho 

rocas, aplicando TIMS en el Max-Planck-Institut fur Chemie (Mainz, Alemania). La descripción de 

procedimiento de análisis y la incertidumbre del método fueron reportados por Yerma (\ 992), además de 

incluir esta información en los propios trabajos de la SCN. 

5.2.3 Manejo e illlerpretación de la información geoquímica 

La información geoquímica de la SCN fue utilizada en los trabajos revisados (Tabla 5.3) para 

clasificar los magmas y, en algunos casos, desarrollar un modelado cuantitativo. A partir de estos resultados, 

que se detallan a continuación, algunos de los autores propusieron modelos sobre el origen y la evolución 

magmática en la SCN. En cada apartado, cuando se ha considerado necesario, se hacen observaciones, en 

ocasiones con ayuda de alguna figura, sobre la forma en que se manejó la información y las interpretaciones 

que se reportaron en estos trabajos. 

Composición en minerales normativos 

La mayoría de los datos de minerales nomnativos fueron calculados siguiendo la nomna CIPW 

(Kelsey, 1965), aunque Negendank (1 972a, 1 973a,b) y Richter y Negendank (1 976) reportaron resultados 

de la nomna Rittmann (1967). Es importante señalar que el cálculo de la norma CIPW aplicando diferentes 

programas de cómputo no siempre genera los mismos resultados. Además, salvo Swinamer (1989), Wallace 

y Carmichael (1999) y Yerma (\ 999, 2000a), los trabajos no señalan si se realizaron ajustes en·la relación 

Fe,O]/FeO de las rocas, previo al cálculo de la norma CIPW. La variación en esta relación puede afectar 

significativamente la abundancia y naturaleza de los minerales normativos. Una discusión detallada sobre 

este punto puede ser consultada en Middlemost (1989). 
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Tabla 5.3 Manejo de información geoquímica para la SeN (1971-1999) 
Clasificación de rocas 

& Norma··b 
Diagramas de variaciónc 

Autores 

Gunn y Mooser 
(1971 ) 

Negendank (1972a; 
197Ja,b) & 

Richter y Negendank 
______ (!.~?~L.. 

Bloomfield (1975) 

Petro [BA. A, Dh ... 

Elementos mayores y 
Minerales normalivos 

1. Harker I.D. 
2. Na20 + K1Q - Si02 

(Norma no definida) 3. MgO - Si02 

4.AFM 
5. CaD - NaJO - KzO 
6. (Fc20J + FeO}-(Na10 + K20r 
MgO 
7. Oi- PIg-OI-Q 

Norma - lA, D, RDIsA l. Na20 + K 20 - Sial 
2. K20-Si01 

(Norma Ritmann) 3. AFM • 

.. m_ ..... _ ... _ .. _ ..... __ .~jFe1d-K) - PIg - º
Quim = lA, DJSA; (B] ... 1. Na20 + K10-Si01 

2. CaD - Na20 - KzO 
~ __ ~~~~~~(~N~o~'m~a~C~IP~W~)~ ___ ~J~.~A~FM~ ________________ __ 

Pérez-R. el al. (1979) Quirn - S, D 

Yerma y Armienta-H. Quim [B, BA, A, Dh... K20 - Si02 

( 1985) 

(~_~~_~.,~_I,~.~_L . .-.-._ ... 
Martín del Pozzo 

(1989) 
Quím=[B, BA,A, DbA l. Na20+K20-Si02 

2. K20-Si02 

Swinamer (1989) Quím =[B, BA, A, DlsA 
[BI, 

(Nonna CIPW) 

WalJace y Carmichael Quím =[B, BA, A, Dh,., 
(1999) [B, BAI, 

.... ____ . ____ .. _. __ ..... _ .. (l'_'!.""~_c;.I~."'l. 
Venna (2000a) Quim = B, BTA 

Venna (1999) 

Garcia-Palomo et al. 
(2001) 

(Nonna CIPW) 

Quim = BA, A, D 

(Norma CIPW) 
Quim= A 

3. Harkcr - Si02 

4. Harker -I.D. 
5. Harker - Mg-\' 
1. Na20 + K20 - Si02 

2. K20-Si02 

3. FeO'¡ MgO - Si02 

4. Harker - S i02 
5.AFM 

l. Na10 + K10 - Si02 

2. Harker- Si02 

J.OI-Cpx-Q 

1. TAS 
2. Mg-v - Si02 

3. Harker - MgO 
ITAS 
2. Diagramas binarios 

Elementos traza 

1. Ni Cr 
2. Trazas -I.D. 

1. Rb - Si02 

2. KzO- Rb 

1. Harker - Si02 

2. Harker -I.D. 
3. Harker - Mg-v 

1. Ba - Sial 
2. Nb-Si02 

3. Ce-Si02 

Diagramas Diagramas de 
normalizadosd discriminación 

REE ¡ Condrita 

ME? 

1. t - Si02~ 

2.log t -Ioga 
3. Ti-Zr 

l. REElManto l. Ha - Nb 
2. ME I MORB 2. ThlTb-Taflb 

3. V-Ti 
4. Hf-Th-Ti 

REE ¡ Condrita 

REElCondrita 

'Rocas: B ~ basalto, BA ~ andesita basáltica. A ~ andesita, O ~ dacita, RO ~ riodacita, R ~ riolita; Petro ~ 
clasificación en base petrográfica, Quim ~ clasificación en base quimica; SA ~ Rocas subalcalinas (Le., 
calcoalcalinas). A ~ Rocas alcalinas. bCálculo de composición mineralógica normativa de tipo Ritmann o CIPW 
(Kelsey. 1 965).'Oiagramas con minerales normativos presentados en cursiva; LO. ~ índice de diferenciación; ANOR 
~An/([ An + OrJ *'00) Q' ~ Q/([Q + Or +Ab +An} )*'00), F' ~ (Ne + Le + Ks)*'OO/ [Ne + Le + Fs + Or 
+ Ab + AnJdREE ~ lantánidos; ME ~ multi-eiementos. ',~ (AI,O, - Na,O) , TiO" (J ~ [(Na,O - K,O)"SiO, J - 43 
(Gottini, 1971). 
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A pesar de estas diferencias, es posible señalar que las rocas de la SCN se distribuyen en cuatro 

grupos normativos: (1) magmas básicos con hiperstena + olivino, (2) magmas básicos con nefelina + 

olivino, (3) magmas intermedios con hiperstena + olivino, (4) magmas ácidos con hiperstena + cuarzo. 

Cabe mencionar que, en el presente manuscrito se utilizará el término "básico" para rocas con SiO, = 45-

52% (en base seca) según la clasificación de Le Bas et al. (1986). Siguiendo este esquema, los términos 

magma intermedio y ácido corresponderan respectivamente a rocas con SiO, = 52-63% Y >63%. 

Clasificación de los magmas 

La clasificación de los magmas en la mayor parte de los trabajos, con excepción de Negendank 

(1972a, 1973a,b) y Richter y Negendank (1976) que utilizaron como criterio la composición normativa, se 

realizó por medio de los diagramas Na,O + K,O - SiO, (MacDonald y Katsura, 1964; Irvine y Baragar, 

1971; Cox et al., 1979; Le Bas et al., 1986), K,O - SiO, (Peccerillo y Taylor, 1976) y AFM (Na,O + K,O

FeO' - MgO; Irvine y Baragar, 1971). De esta forma, en la SCN se identificaron basaltos, traquibasaltos, 

andesitas basálticas, traquiandesitas basálticas, andesitas y dacitas. La mayoría de los magmas de la SCN 

pertenecen a la serie magmática calci-alcalina (e.g., Irvine y Baragar, 1971). Sin embargo, Bloomfield 

(1975) Y Wallace y Carrnichael (1999) identificaron magmas máficos con características alcalinas, mientras 

que Swinamer (1989) identificó, de forma específica, una hawaiita proveniente del volcán Cajete. Por otro 

lado, Yerma (1999, 2000a) asignó un nombre a las rocas siguiendo a Le Bas et al. (1986), tomando en 

cuenta las recomendaciones de Middlemost (1989) para ajustar la relación Fe,03/FeO, y las separó en 

magmas máficos (= básicos: basaltos y andesitas traquibasálticas; normativos en hiperstena + olivino) y 

"evolucionadas", que incluyen magmas intermedios y ácidos (andesitas basálticas, andesitas y dacitas; 

normativos en hiperstena + cuarzo, excepto dos muestras que presentan hiperstena + olivino), como 

preparación a su modelación geoquímica. 

En este punto, es importante hacer hincapié en el hecho de que el diagrama Na,O + K,O - SiO" 

propuesto por Le Bas et al. (1986) y conocido como diagrama T AS, es el recomendado por la Subcomisión 

sobre Sistemática de Rocas ígneas (Le Maitre et al., 1989) para la clasificación de rocas volcánicas. Un uso 

amplio de este esquema de clasificación ayudaria a normalizar criterios y facilitar la comparación de 

información. Siguiendo los criterios propuestos en la clasificación TAS, debe evitarse el graficar datos de 

óxidos que no han sido ajustados a base seca, sin utilizar una relación estándar para Fe,03/FeO o incluyendo 

muestras alteradas. Además, como lo señalaron Le Bas et al. (1986), de este gráfico no deben hacerse 
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inferencias genéticas y/o tectónicas (por ejemplo, un arreglo más o menos lineal no debe ser interpretado 

como prueba definitiva de una evolución por cristalización fraccionada; un arreglo sub-alcalino no debe 

asociarse automáticamente a un ambiente de arco, etc.) 

Con el objetivo de normalizar, bajo los criterios recomendados en la literatura, la información 

disponible de elementos mayores para la SCN, se compiló información para 306 muestras reportadas por 

diferentes autores (ver Tabla 5.2). La composición de las muestras se recalculó al 100% en base seca. Por 

medio de un programa de cómputo (Yerma y Navarro-L., 1993), se reajustó la relación Fe20iFeO 

siguiendo las recomendaciones de Middlemost (1989), se calculó la norma CIPW y se asignó un nombre a 

cada roca, de acuerdo a las recomendaciones <le Le Bas et al. (1986). Combinando la información 

petrográfica y geoquímica de elementos mayores, se definieron cinco tipos generales de rocas en la SCN 

(TI-T5; Tabla 5.4). En la Figura 5.5 se presenta el diagrama TAS para las muestras compiladas, de las que 

se dispone información completa de coordenadas de localización y análisis petrográfico (Swinamer, 1989; 

Wallace y Carmichael, 1999; Yerma, 1999, 2000a). 

Tabla 5.4 TiEoS Eetro~ráficos ~ ~eo9uímicos observados en la Sierra de Chichinautzin 
Ensamblaje mineralógico Intervalo composicionaJ de elementos mayoresb Ejemplo 

Tipo (Fenocristales)' 

D[ O(!:x C(!:x P[ Hb[ 81 g %Si02 %M~O TAS' CIPWd Muestra Ref 

TI ± 50.0 - 53.5 7.0 - 9.4 8. TB, BTA hy +01 CU[-[ 
± 49.0 - 52.0 7.8 - 10.2 8, TB, 8TA ne + 01 257 2 

T2 • ± ± 53.0 - 55.0 8.8 - 10. [ BTA, BA hy + q SC85-[4 3 

T3 • ± 52.8 - 61.0 3.8 - 7.0 BTA, TA, A hy+ol, hy+q 296 2 

• ± 55.0 - 59.0 4.0 - 7.4 HA, A hy +q SC85-39 3 

• • • ± 57.0 - 62.0 3.0 - 6.0 TA, A hy +q CH[-[2 4 

T4 • ± 58.0 - 65.0 2.9 - 4.5 TA. A. D hy + q CH[-02 4 

• 59.0 - 65.0 2.7 - 6.0 A, D hy + q CH[-03 4 

T5 ± ± ± • 55.5-6[.5 4.4- 7.0 BTA, A hy+ 01. hy+ q CH[-II 4 
± ± ± ± 58.0 - 67.0 1.8 - 5.3 A, D hy + 01, hy + q CHI-IO 4 

aSímbolos de minerales: • = fase presente: ± - fase presente o ausente. bComposición expresada como % en peso y base seca. 
'Tipos de roca (según Le Bas et al.. 1986): B = basalto. TB = traquibasalto. STA = andesita traquibasáltica, BA = andesita 
basáltica, lA = traquiandesita, A:= andesita, D = dacita. dMineraJes normativos: hy = hipesrtena, 01 == olivino, oe == nefelina, q = 

cuarzo. eReferencias: 1 = Yerma (2000a), 2 = Wallace y Carmichael (1999).3 = Swioamcr (1989).4 = Yerma (1999) 
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Por otro lado, varios autores propusieron curvas en el diagrama TAS para distinguir entre rocas 

alcalinas y subalcalinas (e.g., MacDonald y Katsura, 1964; Irvine y Baragar, 1971). Sin embargo, Le Bas et 

al. (1986) recomendaron subdividir los basaltos en tipo alcalino, si presentan nefelina normativa, y tipo 

subalcalino, si presentan hiperstena, con o sin cuarzo normativo. En este sentido, es necesario tomar en 

cuenta que no es posible realizar inferencias sobre la genésis y la evolución magmática a partir de los 

resultados de la norma CIPW y de diagramas de clasificación. Además, es incorrecto suponer un ambiente 

de subducción por el simple hecho de que el vulcanismo presente caracteristicas calci-alcalinas, como lo 

proponen Delgado et al., (1999) para la SCN, o porque incluya magmas andesíticos y/o dacíticos. En este 

sentido, Sheth et al. (200 1) señalaron que el término calci-alcalino es irrelevante desde un punto de vista 

genético. Esos autores reportaron que este tipo de ;ocas aparece en regiones con un incuestionable ambiente 

de extensión, tal como los rifts de Etiopia y Rio Grande, el Golfo de California, etc . 
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Figura 5.5 Diagrama TAS para los datos compilados para la SCN (1989-1999) con información 
petrográfica y de elementos mayores. B ; basalto, TB ; traquibasalto, BA ; andesita basáltica, BTA ; 
traquiandesita basáltica, A; andesita, TA; traquiandesita y D; dacita. Para consultar detalles sobre las 
características de los grupos TI-T5 consultar la Tabla 5.4. 
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Diagramas de variación 

En la mayor parte de los trabajos publicados acerca de la SCN se reportan diversos diagramas de 

variación, tal como los diferentes tipos de diagramas de Harker (Tabla 5.3). A partir de las interpretaciones 

de estos diagramas, en ocasiones con apoyo de diagramas normalizados o de discriminación, algunos 

autores han propuesto modelos petrogenéticos (e.g., Gunn y Mooser, 1971; Richter y Negendank, 1976; 

Martín del Pozzo, 1989). Sin embargo, las interpretaciones petrológicas a partir de los diagramas de 

variación deben tomarse con cautela, debido a que los datos composicionales (datos expresados como parte 

de un todo, porcentajes o ppm) de un sistema cerrado a 100% se ven afectados por el llamado problema de 

la "suma constante" (Chayes, 1960; Meisch, 1969;, Butler, 1979, 1981; Aitchinson, 1986; Rollinson, 1992, 

1993). Éste radica en que los porcentajes son cocientes altamente complejos, cuyo denominador es una 

variable que representa a todos los constituyentes que son estudiados. De esta forma, los componentes 

porcentuales no son libres para variar de manera independiente (Meisch, 1969; Aitchinson, 1986), lo que 

tiene una serie de efectos sobre los datos. En primer lugar, si uno de los componentes tiene un valor 

significativamente alto con respecto al resto (e.g., Si02 en rocas ígneas), se introduce un sesgo negativo a las 

correlaciones (Chayes, 1960). Por otro lado, el ajuste de la suma de los componentes a 100% obliga a una 

correlación entre los componentes del sistema (Meisch, 1969). Estas correlacíones inducidas (llamadas 

correlaciones nulas) podrían ocultar, en caso de existir, alguna correlación' dependiente de algún proceso 

geológico. Una tercera consecuencia es que las subcomposiciones, frecuentemente utilizadas en diagramas 

de variación (e.g., AFM) no reflejan las variaciones presentes en los datos originales (Aitchinson, 1986). 

Butler (1979) señaló que las tendencias observadas en diagramas triangulares deben considerarse como 

resultado de una serie de interacciones complicadas, que incluyen: (1) la estrategia en el manejo de los datos 

iniciales (e.g., componentes individuales, sumas o cocientes de los mismos para ubicarlos en cada eje), (2) 

los parámetros estadísticos de los datos iniciales (especialmente los coeficientes de correlación), (3) las 

modificaciones que resultáran en estos parámetros al cerrar los componentes en un sistema ternario, y (4) 

controles petrogenéticos verdaderos. 

Sin embargo, hay que hacer notar que los diagramas de variación pueden ser útiles para resaltar las 

diferencias en la composición química entre distintos tipos de rocas, como se observa en el diagrama Mg-v

SiO, para los magmas de la SCN (Figura 5.6; Mg-v = 100*Mg"¡ [Mg" + 09*(Fe' + Fe-3m. En este 

gráfico se puede señalar que: (1) existen magmas máficos (tipo TI) normativos en hiperstena y nefelina, 
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teniendo estos últimos %MgO relativamente más altos (hy: 7.0-9.4; neo 7.8-10.2); (2) se han identificado 

magmas intermedios (tipo T2) con altos valores de %MgO (Si02 = 53-55%, MgO = 8.8-1 0.1%); (3) la gran 

dispersión observada en el diagrama sugiere que la evolución magmática (tipos T3 y T4) no ha sido 

resultado de procesos de cristalización fraccionada simple, lo cual es corroborado por la presencia en 

algunas rocas con texturas de desequilibrio mineralógico (tipo T5); y (4) los magmas que muestran esas 

texturas (e.g., coexistencia de olivino y cuarzo, minerales con bordes de reacción, zonados complejos), se 

distribuyen en un intervalo amplio de Si02 (55.5 - 67.0 %) y Mg-v (58-72). Estas características han sido 

relacionadas a mezcla de magmas (e.g., Nixon, 1988b), por lo que es necesaria una evaluación de este 

proceso en la SCN. 
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Figura 5.6 Diagrama de variación Mg-v - SiO, para los datos compliados de la SCN. El término Mg-v = 
I OO*Mg" / [Mg+2 + 0.9*(Fe+2 + Fe +3)J. Para consultar detalles sobre las características de los grupos TI-T5 
consultar la Tabla 5.4. 
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Diagramas normalizados multi-elementos 

Pocos autores reportaron diagramas normalizados multi-elementos para los magmas de la SCN. 

Martín del Pozzo (1989) destacó la presencia de una anomalía negativa de Nb y de enriquecimientos de 

LILE con respecto a HFSE, señalando que estas características son típicas de zonas de subducción. Sin 

embargo, también señaló que los diagramas multielementos de la SCN se parecen a los de magmas que han 

asimilado una corteza inferior granulítica. Por otro lado, Yerma (2000a) preparó diagramas multi-elementos 

con los magmas máficos normativos en hy, señalando que poseen características primitivas (FeO'lMgO = 

0.91 - 1.31; Mg-v = 64-70; %MgO = 7-9; Ni = 130-180 ppm y Cr = 220-340 ppm), por lo que 

presumiblemente podrían ser originados por un pr?ceso de fusión parcial del manto. Este autor destacó que 

los patrones normalizados a basaltos de cresta oceánica (MORB, mid-ocean ridge basalt) no presentan 

anomalias negativas de Nb y Ti Y son similares a los diagramas de basaltos alcalinos, relacionados a un 

ambiente de rift, de la parte noroeste del CYM (graben de Tepic-Zacoalco; Yerma y Nelson, 1989) y de 

basaltos cuaternarios en la caldera de Los Humeros, Puebla, en la parte oriental del CYM (Yerma, 2000b), 

cuyo origen ha sido propuesto en el manto litosférico. 

La Figura 5.7 presenta los diagramas multielementos, normalizados a MORB, para muestras 

representativas de los magmas máficos TI. Los patrones de rocas con hy normativa son similares a los que 

presentan ne normativa y se caracterizan por un enriquecimiento en elementos móviles (e.g., Sr, K, Rb, Ba) 

con respecto al MORB y la ausencia de una anomalía negativa de elementos HFSE (Nb/Nb* = 0.5-0.8 con 

respecto a Ba y Ce). Estos patrones son comparables a los observados para magmas generados en zonas de 

extensión (e.g., Wilson, 1989). Los patrones de traquibasaltos presentan un mayor enriquecimiento en Rb y 

Ba con respecto a los observados para basaltos, lo que podría ser un reflejo de la heterogeneidad de la fuente 

o diferentes grados de fusión parcial. En contraste, en los patrones multielementos para magmas intermedios 

con alto MgO (tipo T2; Figura 5.8) e intermedios y ácidos (tipo T3-T5; Figura 5.9) presentan un 

enriquecimiento en elementos LILE (e.g., Sr, K, Rb, Ba) y anomalías negativas de elementos HFSE (e.g., 

Nb/Nb* < 0.15 con respecto a Ba y Ce). En una interpretación tradicional, el desacoplamiento entre 

elementos LILE y HFSE representa una evidencia sólida para un ambiente de arco (e.g., Pearce, 1982). Sin 

embargo, estas características pueden ser generadas por una fusión parcial de corteza y la mezcla de estos 

magmas evolucionados con magmas máficos (Morris et al., 2000). Sin embargo, para realizar una 

interpretación adecuada se requieren datos completos de elementos traza, apoyados de información 

isotópica. 
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Figura 5.7 Diagrama multielementos normalizado a MORE para magmas máficos (TI) de la SCN. Los 
datos de MORE para nonnalización (en ppm, salvo que se especifique) fueron tomados de Pearce (1982): 
Sr = 120, K,O = 0.15%, Rb = 2, Ba = 20, Nb = 3.5, Ce = 10, P,O; = 0.12%, Zr = 90, Sm = 3.3, TiO, = 
1.5%, Y = 30, Yb = 3.4, Cr = 250. Para cada muestra se presenta la concentración de SiO, (ajustada al 00% 
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Diagramas normalizados de REE 

Verma (2000a) reportó diagramas de REE normalizados a manto primitivo para magmas máficos 

(hy) de la SCN. Estos se caracterizaron por un enriquecimiento en REE ligeros, un patrón horizontal para 

REE pesados y sin las anomalías de Eu y Ce, observadas en sedimentos oceánicos de la costa occidental de 

México. Además, reportó que los basaltos alterados de la placa de Cocos presentan un patrón de REE con 

empobrecimiento en ligeros y un patrón horiz~ntal para los pesados. Por estas razones, este autor señaló que 

el origen de los magmas máficos de la SCN no está relacionado a un modelo de subducción que involucre a 

la placa de Cocos y los sedimentos que la sobreyacen. Por otro lado, los magmas intermedios y ácidos 

presentaron patrones caracterizados por un enriq'uecimiento de REE ligeros y, en algunos casos, una 

pequeña anomalía negativa de Eu por fraccionación de plagioclasa. Dado que algunos magmas máficos 

mostraron en general concentraciones de REE, Nb, Zr e Y más altas que los magmas intermedios y ácidos, 

el autor descartó la cristalización fraccionada simple como proceso de evolución magmática. 

Por otro lado, se prepararon diagramas de REE, normalizados a condrita, con los datos reportados 

por Verma (1999, 2000a), como lo muestra la Figura 5.10. Los patrones se caracterizan por un 

enriquecimiento en REE ligeros y aparentemente sin una anomalía de Eu. ~n los dos grupos las muestras 

con mayor contenido de SiO, presentan concentraciones de REE más bajas que el basalto BCU 1, lo que 

descarta la cristalización fraccionada simple como proceso de evolución quimica en la SCN. 

Diagramas de discriminación 

Richter y Negendank (1976) utilizaron algunos diagramas de discriminación para establecer que los 

magmas de la SCN se generaron en un ambiente de subducción (e.g., Zr-Ti). Sin embargo, estos resultados 

deben tomarse con cautela, ya que estos diagramas forman parte del primer trabajo publicado sobre el tema 

(Pearce y Cann, 1973). Esto supone dos inconvenientes: (1) los campos de discriminación se construyeron 

con una base de datos muy limitada, y (2) la mayoria de la información analitica de principios de los años 

setenta es probablemente de menor precisión y exactitud que la actual. 
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Figura 5.10 Diagrama de REE normalizados a condrila para mueslras de la SeN (grupo TI: BCUI, CUII; 
grupo T3: CHI06, CH\05; grupo T4: CH\02, CHI03; grupo T5: CHI08). Los dalas de condrila para 
normalización (en ppm) fueron tomados de Nakamura (1974) y Haskin el al. (1968): La = 0.329, Ce = 
0.865, Pr = 0.112, Nd = 0.63, Sm = 0.203, Eu = 0.077, Gd = 0.276, Tb = 0.047, Dy = 0.343, Ha = 0.07, Er 
= 0.225, Tm = 0.03, Yb = 0.22 Y Lu = 0.0339. Los patrones de cada roca son identificados en base a su 
contenido de SiO, (ajustada a 100% en base seca). 
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Los datos recalculados a 100% graficados en diagramas ternarios no reflejan las variaciones 

presentes en los datos originales (Butler, 1979). Es importante seguir la metodología de uso para los 

diagramas de discriminación. Por ejemplo, en el caso del digrama ternario lr-Y-Ti (Pearce y Cann, 1973) es 

necesario considerar rocas de composición basáltica o al menos rocas máficas < 53 %, de lo contrario puede 

llegarse a conclusiones erróneas. En estos casos, la concentración de los elementos incompatibles puede 

verse afectada por cristalización fraccionada o algún otro proceso de diferenciación magmática. Además, en 

el diagrama lr-Y-Ti se mezclan conceptos independientes: clasificación quimica de rocas (e.g., basaltos 

calci-alcalinos) que no tiene implicaciones géneticas (Sheth et al., 200 1) e identificación de un ambiente 

tectónico (e.g., toleitas de arco insular). 

Con el objeto de construir varios diagramas de discriminación, Verma (2000a) compiló un gran 

número de datos geoquímicos en rocas máficas con hiperstena normativa, provenientes de los ambientes 

tectónicos de arco, islas oceánicas y rifts. La información geoquímica fue tratada de forma similar a la 

aplicada a los datos de la SCN (clasificación con base en TAS y norma CIPW), proponiendo los diagramas 

Ba - Nb, Thrrb - TafTb (particularmente útil, ya que no existe traslape entre el ambiente de arco con rifts e 

islas oceánicas), V-Ti/I 000 y Hf/3-Th-Ta. En todos los casos, los magmas máficos de la SCN se ubicaron en 

los campos de rift e islas oceánicas. 

Para realizar un análisis crítico del uso de esta herramienta geoquímica en trabajos anteriores, se 

prepararon diagramas de discriminación para magmas máficos (TI) que combinan elementos traza tipo 

HFSE: (1) lrlY-lr (Figura 5. II a; Pearce y Norry, 1979); y (2) V-Ti (Figura 5.1 lb; Verma, 2000a). En el 

diagrama lrlY-lr se observa que los magmas máficos TI se ubican en el campo de basaltos intra-placa, 

mientras que en el V-Ti todas las muestras se sitúan en los campos de rifts e islas oceánicas. Por otro lado, 

se preparó el diagrama de discriminación Thrra - Yb, propuesto por Gorton y Schandl (2000) para 

identificar ambientes de arco oceánico, márgen continental activo y zonas volcánicas de intraplaca para 

rOCas intermedias y félsicas (Figura 5.12). En este diagrama, la mayor parte de los magmas intermedios y 

ácidos de la SCN (T2-T5, SiO, ajo > 54%) se ubicaron en el campo de las zonas volcánicas de intraplaca. 

Algunas muestras quedan ligeramente fuera de este campo. Como comparación, en éste gráfico se 

incluyeron magmas intermedios y ácidos de la caldera de Valles generados en ambiente extensional (Spell 

et al., 1993) y de los arcos de Luzon (Defant et al., 1990) y Centroamérica (Chan el al., 1999). 

140 



Relaciones isotópicas Sr-Nd-Pb y IOBe 

En la Tabla 5.5 se presentan los resultados de las mediciones isotópicas de Sr, Nd y Pb que se 

realizaron en estudios de la SCN durante 1987-1999. Yerma y Armienta-H. (1985) señalaron que los datos 

combinados de "Sr¡"6Sr y l43Nd¡'44Nd para BCU-I se sitúan en el "arreglo del manto" (Zindler y Hart, 

1986). Por esta razón, consideraron que los magmas fueron derivados de una fuente de manto superior 

heterogéneo, con poca participación de una componente de corteza oceánica alterada, sedimentos 

subducidos o corteza continental siálica vieja. 

Tabla 5.5 Mediciones isotópicas Sr-Nd-Pb en estudios de la SCN (1985-1999) 

Yerma y 

Annienta-H. 

(1985) 

Martín del Pozzo 

el al. (1989) 

Yerma (1999) 

Yerma (2000a) 

M+E 

M+E 

·E 

M 

MORB 

SED 

0.70338 -0.70445 

0.70325 -0.70443 

-;;-=;;c-.;~=-~-;;:;-c~-,:;;--;-;~ --_ ...... --._..... . ..... -........... . 
0.70370-0.70469 0.51278-0.51289 2.77-4.92 18.64·18.72 15.59-15.62 38.39-38.52 

0.70348 -0.70433 

0.70317-0.70340 

0.70799 - 0.71 034 

-------,",----"._- -._ .. _.,_._.,._---------,_._~,._-_ ... _ .. , ... ,_._----. 
0.51275 ·0.51293 2.18-5.70 18.65·18.76 15.57 - 15.61 

0.513 19 - 0.51 326 10.77-12.13 18.05 - 18.40 15.45 - 15.55 

0.51244·0.51256 -3.86 a -1.52 18.59·18.94 15.58·15.67 

38.34· .18.53 

37.45 . 38.04 

38.31 - 38.88 

"M - magmas máticos (TI), E magmas intermedios y ácidos (T3-T5), MORB - basalto alterado de la placa de Cocos, SED - sedimentos de la 
placa de Cocos. 

Posteriormente, Martín del Pozzo et al. (1989) reportaron que los isotópos de Sr reflejan una fuente 

de manto y la variación observada en la relación isotópica se debe a procesos de asimilación con poca 

contribución de la corteza inferior. Estos autores reportaron el diagrama "Sr/"Sr - SiO" en donde los 

magmas se comportan en forma contraria a lo esperado, es decir, la relación "Srf6Sr decrece con el 

aumento de SiO"lo cual puede reflejar un número reducido de muestras en el diagrama, la combinación de 

varios procesos petrogenéticos o inclusive problemas analíticos. Este comportamiento extraño no fue 

observado en los estudios isotópicos de Yerma y Armienta-H. (1985) o Yerma (1999, 2000a). 

Yerma (1999, 2000a) reportó información isotópica de Sr, Nd y Pb para magmas máficos, 

intermedios y ácidos de la SCN, así como para MORB alterado y sedimenlOs de la placa de Cocos. En su 

estudio, Yerma (2000a) reportó que los magmas máficos (tipo TI con hy nonnaliva) se ubicaron dentro del 
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llamado "arreglo del manto" en el diagrama "Sr/"Sr - 14JNd/'44Nd (Figura 5.13). Por otro lado, los magmas 

intermedios y ácidos (tipos T3-T5) mostraron composiciones isotópicas similares en Nd y Pb en 

comparación a los· máficos, aunque ligeramente superiores en Sr (Figura 5.13). La interpretación de los 

datos isotópicos y las implicaciones en la génesis y evolución geoquímica en la SeN, que reportó este autor, 

se presentan en el apartado de modelado cuantitativo. 
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Figura 5.11 (a) Diagrama de discriminación ZrN - Zr de Pearce y Nony (1979) para magmas máficos (TI) 
de la SCN. (b) Diagrama de discriminación Y - TillOO para los magmas máficos (TI) de la SCN. Se 
incluyen las líneas de discriminación (Y /Ti) x 1000 = 20, propuestas por Shervais (1982) Y los campos de 
discriminación propuestos por Yerma (2000a). BFO = basaltos del fondo oceánico. 
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Figura 5.12 Diagrama de discriminación Th!fa - Yb para magmas intermedios y ácidos (SiO, aj > 54%) de 
la SCN. Se incluyen datos de magmas con SiO, > 53% de los arcos de Luzon (Defant et al., 1990) y 
Centroamérica (Chan et al., 1999), asi como de la caldera de Valles, Nuevo México (Spell et al., 1993). 

Finalmente, Tera et al. (1986) determinaron la concentración de IOBe (vida media = 1.5 x lO' años; 

Yiou y Raisbeck, 1972) en rocas volcánicas provenientes de arcos y otros ambientes magmáticos (crestas 

oceánicas, islas oceánicas, rifts continentales y provincias de grandes flujos basálticos). Los sedimentos 

oceánicos se encuentran fuertemente enriquecidos en este radio isótopo, por lo que representa un trazador 

excelente para determinar la participación de estos sedimentos en la génesis del vulcanismo en ambientes de 

subducción, con concentraciones de IOBe =1-24 x 10' átomos/g . En el grupo de muestras estudiadas se 

incluyó una lava holocénica de la SCN (basalto CUI-I, tipo TI con hy normativa; piramides de Cuicui1co), 

cuya concentración de IOBe (-0.5 x 10' átomos/g) quedó dentro del error analítico y del límite de detección 

(Verma, 2000a). Esto puede ser indicativo de que en la génesis de los magmas máficos de la SCN no existe 

una participación directa de sedimentos subducidos. Cabe señalar que Tera et al. (1986) no proporcionaron 

ningún comentario con respecto a las implicaciones de sus datos de 10Be en los magmas del CVM. 
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Figura 5.13 Diagrama 14JNd/144Nd_87SrI'''Sr para rocas de la SCN (modificado de Verma, 2000a). La lineas 
punteadas gruesas indican el arreglo del manto (Faure, 1986). MORB = composición promedio del basalto 
alterado del sitio DSDP 487; SLP = composición promedio de xenolitos de lerzolita de espinela de San Luis 
Potosi (Schaaf et al., 1994); CIM = composición promedio de xenolitos granulíticos máficos de San Luis 
Potosi, que representan la corteza inferior de tipo máfico (Schaaf et al., 1994). Se presenta una curva de 
mezcla binaria MORB- sedimentos oceánicos de los sitios 487 y 488 (linea continua gruesa; los números 2, 
5, 10 Y 20% indican porcentaje del componente de sedimentos). El campo marcado por línea punteada 
incluye los datos individuales de granulitas máficas. La región limitada por una línea continua y marcada 
A VCA incluye magmas basálticos (cuadros abiertos) y andesiticos (círculos abiertos) del arco volcánico de 
Centroamérica (Carr et al., 1990; Chan et al., 1999). Las relaciones isotópicas de estas muestras, cuyo 
origen esta relacionado a un ambiente de arco, pueden ser modeladas por la mezcla manto-MORB
sedimentos. Para consultar detalles sobre las características de los grupos TI-T5 consultar la Tabla 5.4. 

Modelado Cuantitativo 

Verma y Armienta-H. (1985) representa el primer trabajo sobre la SCN que incluyó un manejo 

cuantitativo de información geoquimica para inferir procesos petrogenéticos. De esta forma, los autores 

prepararon diagramas lag-lag de KlRb - K Y Rb/Sr - Rb, que incluyen curvas teóricas para establecer si los 

magmas están relacionados a la cristalización fraccionada de olivino, ortopiroxeno, clinopiroxeno, 
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plagioclasa, hornblenda y granate. Estas curvas se construyeron utilizando valores de coeficientes de 

panición (D) para magmas máficos y la ley de Raleigh. A panir del análisis de estos diagramas, los autores 

sugirieron la fraccionación de hornblenda y plagioclasa, y en menor escala de olivino, clinopiroxeno y 

onopiroxeno, como proceso de diferenciación en los magmas de la SCN. Sin embargo, señalaron que el 

proceso no se podía probar de manera definitiva, debido a la falta de información sobre composición de 

minerales. Este modelo sencillo de cristalización fraccionada quedó descanado al revisar, por ejemplo, los 

patrones de REE, en donde los magmas máficos presentan concentraciones más altas que algunos magmas 

intermedios (Yerma, 1999). 

Por su pane, Swinamer (1989) desarrolló ~Igunos modelos cuantitativos para establecer el origen y 

la evolución magmática del vulcanismo monogenético en la SCN. Aplicó modelos para calcular coeficientes 

de panición de los elementos mayores, a panir de la composición química de las rocas. Estos coeficientes, 

junto con ecuaciones de balance de masas y condiciones estequiométricas de minerales, se emplearon para 

definir composiciones de equilibrio y temperaturas. Este autor propuso los siguientes intervalos de 

temperatura durante la erupción de magmas en la SCN: 1231-1 192°C para andesitas basálticas, 1200°C para 

la hawaiita, 1173-100 I oC para andesitas, 10 lO-978°C para dacitas. 

Por otro lado, utilizando los criterios Mg-v > 70, FeO'lMgO < 1, Ni> 200 ppm, Cr> 475 ppm y 01 

> Fo", Swinamer (1989) identificó a 12 muestras provenientes de Cerro de Pelagatos y Cerro del Agua 

como magmas primarios y los clasificó como sanukitoides (Tatsumi y Ishikaza, 1982). El origen de estos 

magmas lo relacionó a fusión parcial (10-20%) de un diapiro, separado de un manto lerzolítico a 12 kbars y 

una temperatura de 1250°C, en presencia de 1.5% de H,O. A panir de diagramas de relación molar, 

propuestos por Pearce (1968), Swinamer (1989) mencionó que el resto de los magmas calci-alcalinos puede 

ser producto de la diferenciación de los magmas primarios por cristalización fraccionada de 01, Sp-Cr, PIg, 

MI y Cpx y por asimilación de material conical más silícico. Sin embargo, un modelo de evolución 

dominado por cristalización fraccionada queda descanado por el componamiento observado en los 

diagramas de REE de Yerma (1999, 2000a) o de este trabajo (Figura 5.10). Además, el hecho de que la 

concentración de Nb, y de otros elementos incompatibles, no se incrementa significativamente con el 

aumento de SiO, no apoya este modelo. 
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Por otro lado, Wallace y Carmichael (1999) propusieron un modelo, relacionado a subducción, 

para la generación de magma en el CVM, similar al propuesto por Yerma yNelson (1989) para la parte NW 

de esta provincia volcánica. Destacaron la importancia de la SCN en la elaboración de su modelo, ya que 

plantearon que la variación en el espesor de la corteza a lo largo del arco volcánico juega un papel decisivo 

en el mecanismo de generación magmática y en donde la SCN presentaría el espesor cortical máximo de 

-50 km. En este sentido, Wallace y Carmichael (1999) utilizaron los valores de espesor de corteza para el 

CVM estimados por interpretación de datos gravimétricos (Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996). 

Wallace y Carmichael (1999) establecieron que en la SCN se presentan magmas calci-alcalinos y 

alcalinos con características primarias (criteríos: ly!gO > 8%, Mg-v > 68, Ni > 150 ppm), generados por 

fusión parcial de un manto metasomatizado. Aplicando el modelo termodinámíco MELTS (Ghiorso y Sack, 

1995), propusieron que el magma alcalino con el valor mayor de ne normativa se encuentra en equilibrio 

con una mineralogía olivino (Fo.o ± ,) + ortopiroxeno + c1inopiroxeno a 1290°C, 10 kbar y %H,O; 2, 

mientras que el magma calci-alcalino está en equilibrio con una mineralogía similar a 1 200°C, 10 kbar y 

%H,O; 6. Wallace y Carmichael (1999) consideraron que el manto bajo el CVM estuvo sujeto a eventos 

de fusión parcial y fue posteriormente metasomatizado por adición de un componente derivado de la placa 

que subduce bajo el occidente de México. Por medio de diagramas de variación, establecieron que esta 

fuente se encuentra empobrecida en Al, Ca, Ti, Zr y Nb Y enriquecida en elementos LILE (e.,g., K, Ba, Rb) 

y REE ligeros (La, Ce). Los autores desarrollaron un modelado directo de fusión parcial para regiones del 

manto empobrecido y enriquecido, utilizando las composiciones reportadas por Michael (1988). Los 

modelos indicaron grados de fusión de aproximadamente 3.3-7.7% para los magmas calci-alcalinos en el 

CVM y en donde los de menor grado de fusión parcial fueron los magmas de la SCN. Wallace y Carmichael 

(1999) atribuyeron la variación en grado de fusión a lo largo del CVM a un aumento del espesor cortical 

desde la costa occidental hacia el valle de México. Sin embargo, los autores reconocieron que estos modelos 

son fuertemente dependientes de la composición mineralógica y geoquímica supuesta para la fuente. 

Por medio de ecuaciones de balance de masas (McCulloch y Gamble, 1991), Wallace y Carmichael 

(1999) establecieron que el componente derivado de la subducción contribuyó con una gran cantidad de 

agua y enriqueció la cuña de manto en Ba> Rb > K> La, Sr> Ce> P. Sin embargo, una fuente enriquecida 

en estos elementos es característica también para regiones del manto que dan lugar a los basaltos de zonas 

de extensión. Wallace y Carmichael (1999) reportaron que los magmas alcalinos primitivos de la SCN y de 

otras regiones del CVM muestran algunas similitudes en composición con los basaltos de la provincia del 
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"Basin and Range" mexicano. Siguiendo a Luhr (1997), propusieron que la convección inducida en el 

manto, causada por su acoplamiento viscoso con la placa que subduce, provocó la advección del manto 

astenosférico desde la región tras-arco (Basin and Range) hasta la región del manto cercana al eje del 

vulcanismo. La composición de la fuente de los basaltos alcalinos fue estimada con base en la composición 

promedio de los basaltos primitivos de Durango (Pier et al., 1992). Debido a la variabilidad composicional 

observada en los magmas alcalinos del CVM, sugirieron que ellos fueron generados por fusión parcial de un 

manto con una composición en elementos traza extremadamente variable. Asi, la fuente cubriría 

composiciones desde un manto tipo tras-arco a uno altamente empobrecido en HFSE (e.g., Ti, Y, Zr), 

similares a la fuente de los magmas calci-alcalinos. Sin embargo, estos modelos adolecen de los mismos 

problemas que los desarrollados para los magmas, calci-alcalinos, siendo fuertemente dependientes de la 

composición química y mineralógica supuesta para la fuente. Además, la ausencia de datos isotópicos en sus 

muestras no permite validar las conclusiones de Wallace y Carmichael (1999). 

Yerma (2000a) utilizó los datos isotópicos de magmas de la SCN identificados como máficos con 

hiperstena normativa (tipo TI), los de MORB alterado y de sedimentos de la placa de Cocos, así como los 

reportados para xenolitos de lerzolita de espinela (representativos del manto) del área de San Luis Potosí 

(Schaaf et al., 1994) para desarrollar modelos cuantitativos de mezcla. Con estos demostró que las 

características isotópicas de los magmas máficos con hy normativa de la SCN no podían ser modeladas por 

mezclas que combinaran sedimentos y basaltos alterados de la placa de Cocos, y tampoco por un modelo de 

tres componentes: manto, MORB alterado y sedimentos oceánicos. Por ejemplo, en el diagrama 143Nd/144Nd 

- 87Sr;"Sr (Figura 5.13) los magmas máficos se ubican dentro del "arreglo del manto" (Faure, 1986). 

Además, se localizan muy alejados hacia la izquierda de la línea de mezcla entre los basaltos alterados 

(MORB) y los sedimentos que subducen en el occidente de México, en la cercanía de la costa de Guerrero. 

La mezcla ternaria manto (SLP) - MORB - sedimentos oceánicos queda descartada debido que reproducir 

las características isotópicas de los magmas máficos de la SCN implicaría que una proporción muy alta de 

sedimentos (hasta 15%). La participación de estos altos porcentajes debería producir anomalías negativas de 

Ce y Eu en los patrones de REE para los magmas máficos, así como también altos valores de relaciones 

isotópicas de Pb, las cuales no son observadas (Figura 5.7). 

Yerma (2000a) reportó que las características isotópicas de Pb para la fuente de manto de la SCN 

pueden ser fácilmente modeladas por una mezcla de tres componentes de manto enriquecido (Zindler y 

Hart, 1986): PREMA (prevalent mantle), H1MU (high UlPb) Y PUM (primitive uniform reservoir). Por 
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estas razones, destacó la imposibilidad de que las rocas máficas en este campo monogenético pudieran ser 

generadas de manera directa o indirecta a partir de la placa de Cocos y propuso como fuente un manto 

heterogéneo de tipo-OIB. Recientemente, Blaner y Carmichael (1997) reportaron la presencia de xenolitos 

de manto en andesitas de Valle de Bravo, Estado de México. De confirmarse que estos xenolitos representan 

las características del manto bajo el centro de México, la infonnación geoquímica de estos materiáles podría 

ser de gran utilidad para el desarrollo de modelos de fusión parcial, aplicando métodos directos. 

Yenna (1999) probó de manera cuantitativa varios procesos petrogenéticos para establecer el origen 

de los magmas intennedios y ácidos de la SCN en los diagramas BalNb - La/Yb Y I4JNd/ '44Nd - "Srr'Sr : 

(1) fusión parcial del MORB alterado de la placa?e Cocos, con y sin la participación de sedimentos, (2) 

diferenciación simple de magmas máficos, (3) contaminación cortical y proceso AFC de magmas máficos y 

(4) fusión parcial de corteza inferior y mezcla de magmas. Para el desarrollo de estos modelos se utilizaron, 

además de la infonnación disponible para MORB alterado y sedimentos de la placa de Cocos, la 

composición de manto primitivo (Sun y McDonough, 1989), así como datos para xenolitos máficos 

meta ígneos, que representan la corteza inferior de San Luis Potosí (Schaaf et al.. 1994). A partir del análisis 

de estos modelos cuantitativos y de la composición en elementos mayores y traza, Yenna (1999) relacionó 

las andesitas y dacitas de la SCN a la fusión parcial de corteza inferior. Por otro lado, mencionó que parte de 

los magmas de composición intennedia podrían haberse generado por un proceso de mezcla entre los 

magmas más evolucionados generados en la corteza inferior y los magmas máficos derivados de un manto 

heterogéneo, lo cual parece ser confirmado por la presencia de magmas con desequilibrio mineralógico. 

En el diagrama 143Nd/'44Nd - "Srr'Sr (Figura 5.13) los magmas intermedios y ácidos de la SCN 

(tipos T3-T5) se ubican en el "arreglo del manto" (Faure, 1986), en comparación a los magmas máficos 

presentan relaciones de Sr mayores y relaciones de Nd ligeramente menores. En este diagrama, aplicando un 

argumento similar que el presentado para los magmas máficos, la participación de la placa (MORB) y de los 

sedimentos oceánicos queda descartada en la génesis de los magmas con SiO, > 53% de la SCN. Las 

diferencias existentes en las relaciones de Sr y Nd entre los magmas máficos y aquellos con mayor 

contenidos de SiO, invalidan la génesis de estos últimos por cristalización fraccionada simple a partir de los 

magmas máficos. Sin embargo, las granulitas máficas (CIM) de San Luis Potosí (Schaaf et al., 1994) 

describen un intervalo de relaciones isotópicas comparable al de los magmas intermedios y ácidos. Yerma 

(1999) reprodujo las composiciones de parte del magmatismo intermedio y ácido por medio de un modelo 

de fusión parcial de dichas granulitas máficas. 
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5.3 Modelos petrogéneticos para los magmas máficos de la SCN: Subducción VS. Extensión 

A este punto, es claro que existen dos hipótesis generales propuestas para explicar el origen del 

magmatismo máfico de la SCN. La primera, y más tradicional de ellas, es la que propone que el vulcanismo 

monogenético se generó en un ambiente de subducción (e.g., Swinamer, 1989; Wallace y Carmichael, 

1999). La segunda hipótesis establece que los magmas máficos de la SCN se originaron por fusión parcial 

de un manto peridotítico que produjo magmas en un ambiente extensional (Márquez et al., 1 999a,b; Yerma, 

2000; Márquez et al., 2001). 

Wallace y Carmichael (1999) suponen qw, la placa que subduce se encuentra a 80-100 km bajo el 

centro de México, que fue una inferencia de Pardo y Suárez (1995). Sin embargo, la información sísmica 

disponible indica que en esta zona no se han registrado sismos con una profundidad> 60 km. Márquez et al. 

(1999a) señalaron que la ausencia de una zona sísmica bien definida representa uno de los principales 

problemas que es necesario considerar en la investigación sobre el origen del CYM. Si se parte de un 

modelo de arco clásico, este fenómeno podría relacionarse a que una placa oceánica joven y aún caliente 

está subduciendo en el occidente de México. Sin embargo, esto implicaría la presencia de magmas 

generados por fusión directa de la placa o de magmatismo adakítico (Cross y Pilger, 1982; Defant y 

Drummond, 1990), los cuales no han sido reportados en la SCN. Recientem~nte, Luhr (2000) ha reportado 

rocas con estas características para el volcán San Juan, en la parte occidental del CYM. Sin embargo, estos 

magmas estarían relacionados a la fusión directa de la placa de Rivera que, a diferencia de la placa de 

Cocos, presenta una zona de Wadati-Benioffbien definida y con un ángulo de 50° a profundidades mayores 

a 40 km (Pardo y Suárez, 1995). De esta forma, la placa de Rivera se situaría a unos 80-100 km de 

profundidad bajo el frente volcánico en Nayarit y Jalisco, condiciones adecuadas para la generación de 

magmas en un ambiente de arco. 

Por otro lado, los trabajos que ligan el origen de los magmas a la subducción se basan en 

información geoquímica e isotópica incompleta. Por ejemplo, ninguno de estos trabajos reporta isótopos de 

Nd y Pb, junto con los de Sr, que son esenciales en estudios petrogenéticos. En cuanto al manejo de la 

información geoquímica, con frecuencia el hecho de que las rocas tuvieran características calei-alcalinas fue 

presentado como prueba irrefutable de que se originaron en un ambiente de subducción, sin tomar en cuenta 

otras características geoquímicas e isotópicas. La presencia de una anomalía negativa de Nb se ligó 

automáticamente a la subducción, aunque en la literatura se han reportado algunos centros voleánicos en un 
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ambiente intra-placa que la presentan, por ejemplo, basaltos de la provincia magmática del Atlántico central 

(Marzoli et al., 1999). 

Los magmas máficos con hiperstena normativa presentan las siguientes características geoquímicas 

e isotópicas: (1) los diagramas multi-elementos mostraron similitudes con los reportados para basaltos de 

ambientes de extensión, con enriquecimiento en elementos móviles y sin anomalías de Nb o Ti, (2) los 

patrones de REE no presentan anomalías de Ce o Eu, como las observadas en sedimentos en el Pacífico 

mexicano, (3) los diagramas de discriminación (e.g., Ba-Nb, Thrrb-Taffb, V-Ti, Th-Hf-Ta, ZrIY-Zr 

. indicaron un ambiente de tipo intraplaca, (4) los isotópos de Sr, Nd y Pb indican la imposibilidad de generar 

los magmas máficos por mezcla entre la placa y lo~ sedimentos oceánicos que subducen en el occidente de 

México o por mezcla ternaria entre el manto, la placa y los sedimentos oceánicos. En contraste, las 

relaciones isotópicas de Sr y Nd observadas en los magmas del Arco Volcánico de Centroamérica (A VCA; 

Carr et al., 1990; Chan et al., 1999) pueden ser explicados en términos de la mezcla de tres componentes 

manto-MORB-sedimentos (Figura 5.13). Incluso, algunas de las muestras de A VCA se ubican en las 

cercanías de la curva de mezcla MORB-sedimentos, lo que refleja una participación importante de la placa 

de Cocos ~n su génesis. Finalmente, magmas máficos con nefelina normativa también podrían relacionarse 

a un proceso de génesis similar a los magmas de hiperstena normativa, ya que (1) presentan patrones multi

elementos y de REE que son comparables y (2) en diagramas de discriminación se ubican en campos de 

intra-placa. Sin embargo, esta hipótesis debe ser confirmada o modificada por información isotópica de Sr 

Nd y Pb y el modelado cuantitativo de datos geoquímicos, siendo parte de los objetivos de la presente tesis. 

En este punto debe quedar claro que: (1) la subducción es un proceso tectónico que está ocurriendo 

entre las placas de Cocos y Norteamericana; (2) la información geoquímica e isotópicadisponible indica 

que no existe una conexión entre este proceso y el origen de los magmas de la SCN; y (3) es necesario 

buscar alternativas para explicar el origen de los magmas en la SCN. 

A partir de la integración de información geofisica, tectónica y geoquímica, Márquez et al. 

(1999a,c) propusieron un modelo general para explicar el origen del magmatismo en el CVM, 

interpretándolo como un arco continental que incluye un rift activo propagante que se abre de W a E como 

respuesta a la actividad de una pluma del manto. Sin embargo, este modelo presenta varios inconvenientes 

(e.g., Ferrari y Rosas Elguera, 1999; Sheth et al., 2000; Verma, 200 1): el levantamiento regional que debería 

esperarse como consecuencia de la interacción de la pluma no es observado en el occidente del CVM, 
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aunque Márquez et al. (1999b) aducieron que la dispersión lateral del material de la pluma podría explicar 

esta observación; (2) las edades de los magmas parecidos a los de tipo extensional a través del CVM no son 

consistentes con la supuesta trayectoria oeste a este de la pluma; (3) al igual que un magmatismo clasificado 

como "calci-alcalino" no es sinónimo de un ambiente de arco, magmas similares a los tipo OIB no implican 

automáticamente la presencia de una pluma. De hecho, magmatismo con estas características ha sido 

relacionado a ambientes de extensión, sin necesidad de involucrar la actividad de una pluma del manto (e.g., 

Leeman y Fitton, 1989), cuya existencia ha sido incluso cuestionada por varios autores (e.g., Anderson, 

1998; Sheth, 1999; Smith, 1999; Smith y Lewis, 1999). 

De esta forma, la fusión parcial de un manto litosférico, en un ambiente de extensión, podría 

explicar la geoquímica observada en los magmas maficos de la SCN, mecanismo que también ha sido 

propuesto en otras regiones del CVM (Colima y Tepic, e.g., Yerma y Nelson, 1989; Luhr, 1997; Los 

Humeros; e.g., Yerma, 2000b). Ruiz-Martínez et al. (2000), a partir de la interpretación de datos 

paleo magnéticos, han sugerido que el segmento del CVM en donde se ubica la SCN ha sido una zona de 

extensión desde el Mioceno tardío. Márquez et al. (2001) propusieron un modelo acerca de las condiciones 

de extensión en el centro del CVM. Este modelo es consisiente con las observaciones geofísicas en la región 

central del CVM: (1) una sismicidad somera en condiciones extensionales (ÚlCOS a < 50 km de profundidad; 

e.g., UNAM and CENAPRED Seismology Group, 1995); (2) la existencia de un manto anómalo somero 

(una capa de manto con baja velocidad sísmica, Vp = 7.6 km/s, y una baja densidad, 3.29-3.25 g/cm3
; 

Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Campos-Enríquez y Sánchez-Zamora, 2000), (3) una fuerte 

anomalía negativa (-200 mis) en la' velocidad de las ondas S, que se extiende hasta los 200 km de 

profundidad (e.g., Gomberg y Masters,1988; Ziagos et al., 1988; Van der Lee y Nolet, 1997), (4) un alto 

flujo de calor (- 90 mW/m2
; Ziagos et al., 1985). Estas características, que no son típicas de márgenes 

activos, han sido reportadas en regiones con un magmatismo relacionado a rifts continentales (e.g., rift del 

este de Africa, rift del Río Grande, etc.). Por otra parte, Campos Enríquez y Sánchez-Zamora (2000), en su 

modelo sobre la estructura de la corteza en el sur de México, han inferido que la placa de Cocos 

probablemente ha sido asimilada bajo el CVM, y puede estar subyaciendo la placa litosférica continental. En 

opinión de estos autores, la litósfera superior puede reaccionar a este fenómeno con un levantamiento para 

mantener el equilibrio isostático. Estas condiciones favorecerían la fusión parcial del manto litosférico (e.g., 

McKenzie y Bickle, 1988). 

Por otro lado, a partir del análisis de la información reportada por Wallaee y Carmichael (1999), 
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Ferrari y Rosas-Elguera (1999) señalaron que sólo el19% de los centros de la SCN (volumen tipo-OIB < 95 

km') muestran una afinidad intra-placa. En el contexto de un modelo extensional, esta observación podría 

explicarse de la siguiente manera. Se ha reportado que, en la etapa temprana de una extensión continental, el 

manto litosférico es una potencial fuente magmática (Leeman y Fitton, 1989). La mayor parte de estos 

magmas se emplazarían en la base de la corteza (McKenzie y Bickle, 1988). En este sentido, Fix (1975) 

sugirió la existencia de material fundido en la base de la corteza en el centro de México, lo cual ha sido 

confirmado por modelos gravimétricos (e.g., Campos-Enríquez y Sánchez-Zamora, 2000). Estos magmas 

podrian contribuir a un incremento en el espesor de la corteza y provocar su fusión parcial, así como 

procesos de mezcla entre los magma máficos y evolucionados, consistente con lo observado en la SCN 

(Yerma, 1999). De esta forma, sólo una parte del volumen de los magmas con características similares a los 

de zonas de extensión, no afectados por los procesos de contaminación, sería eruptado en la superficie. 

Finalmente, como ya se ha señalado, se requiere un trabajo geológico y geofisico más detallado en la parte 

central del CYM para comprobar el modelo de extensión propuesto por Márquez et al. (200 1), el cual es 

consistente con la geoquímica observada de la SeN. 

5.4 Perspectivas de una investigación geoquímica en la SeN 

El análisis crítico de la información geoquímica reportada para la SCN, así como su manejo e 

interpretación, revelan que aún no se cuenta con una comprensión profunda acerca de su origen y su 

evolución magmática. No existe información geoquímica completa de elementos traza y de isÓtopos para los 

magmas intermedios con alto MgO. El origen de estos magmas pudiera estar relacionado a un manto 

metasomatizado o a un alto grado de fusión de un cúmulo máfico en la base de la corteza inferior o bien a 

un conjunto más complejo de procesos magmáticos. Por otro lado, en el modelado de fusión parcial de los 

magmas máficos se deberían aplicar métodos de inversión, ya que no se cuenta actualmente con información 

sobre la composición química y mineralógica del manto bajo el centro de México. La presencia de rocas 

con contenidos de SiO, tan alto como 60% hace necesario probar el efecto de diversos procesos de 

diferenciación, por medio de modelado geoquímico cuantitativo. De esta forma, la construcción de un 

modelo petrogenético más representativo para la SCN requiere: 

(1) Contar con una base de datos con muestras que cubran la mayor parte del campo monogenético. A 

este respecto, el grupo de trabajo del ClE-UNAM cuenta con una colección de -80 muestras que se 
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distribuyen en gran parte de la SCN. Este grupo de muestras, junto con las reportadas en la 

literatura, cumplen este requisito en una primera fase de estudio. 

(2) Tener un mayor control en los métodos de análisis geoquímico, tal como utilizar MRG adecuados y 

bien caracterizados en cuanto a su composición química, así como realizar estimaciones de 

precisión, exactitud y límites de detección analíticos para cada método aplicado. En este sentido, 

como ya se ha presentado en los capítulos previos, durante el desarrollo de este trabajo de Tesis se 

aplícó con éxito una metodología estadística para evaluar la composición geoquímica de un grupo 

de MRG y se estableció un método de XRF para el análisis de elementos mayores en rocas, que 

involucra modelos de regresión ponderada que considera los errores de intensidad y de la 

concentración de MRG. 

(3) Realizar un análisis geoquímico e isotópico completo en las muestras a estudiar y que incluya 

elementos mayores, traza y relaciones isotópicas de Sr y Nd, complementado por estudios acerca de 

la composición química de minerales. 

(4) Desarrollar modelos cuantitativos de inversión para evaluar los procesos de fusión parcial que 

dieron origen a los magmas máficos. 

(5) Desarrollar modelos cuantitativos para identificar los procesos de diferenciación involucrados en la 

evolución magmática en la SCN (e.g., cristalización fraccionada, cristalización fraccionada con 

asimilación, mezcla de magmas, etc.). 
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- 6. Sierra de Chichinautzin: Nuevos datos analíticos 

Con base en las perspectivas de trabajo, presentadas en el capítulo anterior, y con el objeto de 

complementar la información petrográfica, geoquímica e isotópica existente para la SCN se desarrolló 

Un estudio analítico que incluyó: (a) análisis petrográfico, (b) análisis de elementos mayores por 

Fluorescencia de Rayos-X (XRF, X-Ray Fluore:5cence) y Espectrometría de Emisión Optica con 

Fuente de Plasma acoplada inductivamente (lCP-OES; lnductively Coupled Plasma - Oplical Emission 

Spectrometry; datos de laboratorio comercial), (c) análisis químico de elementos traza por 

Espectrometría de Masas con Fuente de Plasma acoplada inductivamente (ICP-MS, lnductively 

Coupled Plasma - Mass Spectrometry; datos de, laboratorio comercial), (d) análisis isotópico de las 

relaciones 87Sr/"Sr y 143Nd/I44Nd por Espectrometría de Masas con Ionización Térmica (TIMS, 

Thermal lonization - Mass Spectrometry), y (e) análisis de composición química de minerales por 

Microsonda Electrónica (EPMA, Electrón Probe Micro-Analysis). Para realizar el estudio experimental 

se seleccionó un grupo de muestras (Tabla 6.1, Figura 6.1), de la colección del Grupo de Geoenergía -

Centro de Investigación en Energía, UNAM, que cubren la mayor parte la SCN. Estas muestras fueron 

colectadas, en tres campañas de campo entre 1991 y 1997, por un grupo de trabajo conjunto del CIE, 

UNAM (Temixco, Mor.) - Fac. de Ciencias Geológicas, Universidad Complutense (Madrid, España), 

así como anteriormente (1984-1988) por un grupo del Instituto de Investigaciones Eléctricas (Temixco, 

Mor.; Yerma y Armienta-H., 1985; Milán et al., 1988) y complementado por una colección de 

muestras recolectadas a fines de los setentas por un grupo del Instituto de Geofisica, UNAM (México, 

D.F.; Herrero y Pal, 1978; Pérez-R. et al., 1979). 

6.1 Petrografia 

Las muestras incluidas en el presente estudio cubren el espectro de composIciones 

mineralógicas reportado en trabajos previos (ver Tabla 5.4 del presente trabajo; Negendank. I 972a,b; 

Bloomfield, 1975; Milán et al., 1988; Martín del Pozzo, 1989; Swinamer, 1989; Márquez González, 

1998; Wallace y Carmichael, 1999). En la Tabla 6.1 se presenta la localización y la composición modal 

de fenocristales para las muestras seleccionadas. La mayor parte de las rocas se caracterizan por ser 

afaníticas o porfídicas con un contenido de fenocristales <25%, algunas de las cuales presentan 

vesículas (6-10%). Sin embargo, las rocas provenientes de domos (e.g., CHIIO, Lama; CHI79, 

Tabaquillo) presentan hasta un 40% de fenocristales (plagioclasas con un zonado oscilatorio). De 

manera general, las rocas se clasifican en cinco grupos petrográficos: 
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Figura 6.1 Localización de las muestras de la SCN, pertenecientes a la colección del CIE-UNAM, 

seleccionadas para realizar el presente estudio. Para localización de las muestras consultar Tabla 6.1. 

(a) Grupo TI (01 + plg + sp), que se caracteriza principalmente por rocas con una textura porfídica 

y de forma subordinada fluidal en donde predominan los fenocristales euhedrales de olivino 

(con abundantes inclusiones de espinela identificadas durante el análisis de minerales por 

microsonda electrónica) y de plagioclasa (Figura 6.2a). Aunque generalmente los olivinos son 

de mayor tamaño que los de plagioclasa, en algunas muestras ambos minerales muestran un 

tamaño comparable y la textura cambia a microcristalina (Figura 6.2b). La matriz está 

constituida por plagioclasa, olivino, ortopiroxeno, y minerales opacos (titanomagnetita, 

ilmenita). El vidrio esta presente entre 5 y 50%, lo que da lugar a una textura de matriz 

intersertal que cambia a hialopilítica o intergranular. Algunas de las muestras presentan una 

gran cantidad de vesículas de forma circular o elongada. Este arreglo mineralógico se observa 
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en las rocas químicamente clasificadas en el diagrama TAS (Le Bas et al., 1986) como 

basaltos, traqui-basaltos y andesitas traquibasálticas. 

(b) Grupo T2 (01 ± opx + plg), formado por rocas con textura porfirítica que incluyen fenocristales 

euhedrales de olivino (con abundantes inclusiones de espinela), plagioclasa y, en ocasiones, 

algunos cristales de ortopiroxeno (Figura 6.2c). En general, los olivinos presentan un mayor 

tamaño que las plagioclasas y es común la presencia de vesículas de forma elongada. La matriz 

es del mismo tipo que la observada en el grupo TI. A pesar de que las características 

petrográfícas son similares a las del grupo anterior, estos magmas presentan una composición 

de andesitas basálticas con alto magnesio. 

(e) Grupo T3 (01 + opx ± cpx + plg), que in,cluye rocas de textura porfirítica y glomeroporfídica. 

Olivino y plagioclasa se presentan como fenocristales, aunque ahora acompañados de 

ortopiroxeno. En general, los fenocristales de plagioclasa presentan mayor tamaño que los 

olivinos y se encuentran inmersos en una matriz de plagioclasa, orto piroxena, magnetita y 

vidrio, que en ocasiones presenta una textura fluidal (Figura 6.2d). El vidrio esta presente entre 

20-60%, lo que da lugar a una textura de matriz intersertal, con variación a hialopilítica o 

intergranular. Este arreglo mineralógico ha sido identificado en rocas que químicamente 

corresponden a andesitas traquibasálticas, andesitas basálticas, traquiandesitas y andesitas. 

(d) Grupo T4 (opx ± cpx + plg), compuesto por rocas de textura porfirítica, que muestran 

ortopiroxeno como fenocristal, en ocasiones acompañado por clinopirox,eno y plagioclasa. En 

algunas rocas se observó que los piroxenas se agrupan (Figura 6.2e), dando lugar a una textura 

glomeroporfídica. (e.g., CHI09). La matriz se encuentra constituida por plagioclasa, piroxenas, 

y magnetita. El vidrio representa <40% dando una textura de matriz intersertal a hialopilítica. 

Ocasionalmente, las rocas presentan vesículas de forma elongada, aunque en una menor 

proporción a las observadas en las rocas del grupo TI. Con base en el diagrama TAS, estas 

rocas se clasifican como andesitas y dacitas. 

(e) Grupo T5 (01 + q [desequilibrio] + opx ± cpx ± anf ± bt), constituido por rocas de una química 

muy variada (andesitas traquibasálticas a dacitas) que muestran diversas texturas de 

desequilibrio mineralógico, tal como la coexistencia de olivino con cuarzo, fenocristales de 

olivino con bordes de reacción de ortopiroxeno, fenocristales de plagioclasa y piroxena con 

zonación oscilatoria; o (2) la presencia de minerales hidratados. tal como anfíbol o biotita con 

alteración en sus bordes a óxidos de fierro (Figura 6.21). Nixon y Pearce (1987) Y Nixon 

(1988b) reportaron arreglos mineralógicos similares para andesitas y dacitas del cercano 

volcán Iztaccíhuatl ("magmas mezclados"), atribuyéndoles a procesos de mezcla entre magmas 

dacíticos y basálticos. Otros autores también han atribuido estas texturas de desequilibrio 
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mineralógico a mezcla de magmas (e.g., Anderson, 1976, O' Brien et al., 1988; Gans et al., 

1989; Straub y Martín-Del Pozzo, 2001). 

6.2 Elementos mayores 

Durante el presente estudio, se determinó la composición química en elementos mayores para 

veintitrés muestras, las cuales cubren los diferentes arreglos mineralógicos observados en la SCN 

(Tablas 6.1 y 6.2). El análisis se realizó aplicando la metodología de XRF desarrollada en este proyecto 

(LUGIS-UNAM), de tal forma que la preparación de muestras y las condiciones ínstrumentales fueron 

similares a las descritas en las secciones 3.3.'1 y 3.3.2. Como se señaló en el apartado 3.5, se 

establecieron curvas de calibración a partir de los datos de concentración ('C i) e intensidades (I i ) para 

16 MRG, aplicando el modelo de regresión lineal ponderada (WLS) y considerando la contribución de 

los errores de ambas variables. Estas curvas (Figuras 3.10 y 3.11) se utilizaron para determinar la 

composición de elementos mayores en las muestras problema (Tabla 6.2). El error analitico en el 

intervalo de concentración de elementos mayores medido en las muestras problema fue <6%. 

Adicionalmente, la composición de elementos mayores de otr~s diez muestras (Tabla 6.2; 

claves en letra itálica y con un asterisco) fue determinada en los laboratorios comerciales 'ActLabs 

(Ancaster, Canada), aplicando la metodología "4LithoRes" (consultar http://www.actlabs.com / 

geochemistry I america / lithogeochemistry.htm). Esta consistió en mezclar la muestra con un fundente 

"met-tet" y fundirla en un horno de inducción. El líquido de fusión fue mezclado en caliente con una 

solución de HNOJ 5% y una serie de estándares internos, hasta disolución completa (- 30 min). La 

solución resultante fue analizada en un sistema Thermo Jarrrell-Ash ENVIRO 11 ICP-OES, que 

previamente fue calibrado utilizando una combinación de GRM del Us. Geological Survey y del 

programa CANMET. La precisión analítica reportada fue <2% para todos los elementos mayores, 

mientras que los límites de detección estuvieron en niveles de 0.01%. Para comprobar la exactitud del 

procedimiento, junto con las muestras de la SCN, se envió GRM JB-2 como si fuera una muestra 

desconocida. Los resultados obtenidos para elementos mayores, aplicando la metodología 

"4LithoRes", se desviaron 0.3-4.2% de la composición más probable del GRM (Tabla 3.5). 
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Tabla 6.1 Local ización, composición modal de fenocristales e información analítica para muestras de 
la SCN 9ue forman ~arte de la colección del CIE·UNAM, consideradas en el ~resente estudio. 
Muestra Localidad Coordenadas Petrograt1a (fenacristales) Información analítica 

Lat(N)" Lon (W)" 01 Opx Cpx Plg Anf BI Q M T Sr Nd Pb MS 
CUII Cuicuilco 19"17.95' 99"11.06' .. .. ® ® ® ® ® 
CHIOI Chichinautzin 19"01'27' 99"08.31' .. ® ® ® <8> ® X 

CHI02 Tres Cumbres 19"03.26' 99"14.13' .. .. <8> ® <8> <8> <8> x 
CHI03 Tres Cumbres 19"06.30' 99"11.3 7' .. .. <8> <8> ® <8> • 
CHI04 Gucspalapa 19'06.74' 99"10.94 ' •• .. <8> <8> ® <8> x 
CHI05 Pelado 19"08.51' 99"10.14' .. ... ® <8> ® <8> 
CHI06 Tezontle A 18"59.83 ' 99"15.58' .. .. <8> ® ® <8> ® x 
CHI07 Mesa Laguna IS'50.69' 99"24.S9' • .. ® <8> ® ® 
CHI08 Seuale 19"05.82' 99"25.51' ... <8> <8> ® ® <8> • 
CHI09 Tres Cruces 19"06.42' 99'31.51 ' .. ... ® ® ® ® ® x 
CHIIO Lama 19"06.90' 99"32.34' ... ® ® <8> ® • 
CHIII Telepetl 19"05.62' 99"36.37' .. .. ® <8> <8> ® x 
CHII2 Mesa Laguna 18'50.68' 99"24.72' • .. ® ® ® ® ® 
CHI13 Tezoyuca 18"48.40' 99'12.36' ... ® ® <8> ® x 
CHI14 Coatepec 19"09.03' 99"24.93' .. .. • 
CHI16 Santa Fe 19"10.21' 99"27.20' ... 
CHII7 Los Cuates 19'11.37' 99"26.0S' ... • • 
CHII8 Atlapulco 19"14.98' 99"23.75' ... 
CHI19 Pehualtepec 19"13.07' 99"24.17' ... • 
CHI20 Santa Barbara 18"58.88' 98"55.42' ... • 
CHI21 San Matías 19"04.50' 9S"50.85' .. • 
CHI22 Cuatepetl 19"05.15' 9S"51.62' .. • 
CHI24 Cocotitlan 19"14.18' 98"52.55 ' .. 
CHI25 Tezontlala 18"58.37' 98"59.82' ... • • 
CHI26 Tezilo 19"02.65' 98"55.55' ... • 
CHI27 Texclacoyoqui 19"09.05' 98"56.03' .. • • 
CHI2S Tlacotenco 19"09.25' 9S"58.67' ... • • • x 
CHI29 At'ocpan 19" 12.22' 99"02.22' .. .. 
CHI30 Cuahutenco 19°12.02" 99"05.SS' .. 
CHI3I Tioca 1'1"12.52' 99"0567' .. • • • • 
CHI32 Ahuayacan 19"12.97' 99"06.82' ... .. 
CHI33 Temixco IS"51.03 ' 99"12.42' ... 
CHI42 Jumento 19'10.16' 99"19.09' .. • x 
CHI43 Mesa Gloria 19"04.00' 99"19.84' ... 
CHI47 Tres Cruces 19"12.50' 99"17.66' .. .. .. • • 
CHI49 Tabaquillo 19"06.34' 99"17.50'. .. • • • • 
CHI51 Tezontle 19"01.54 ' 99"27.72' .. .. • • 
CHI52 Tezontlala IS'56.66' 98"58.84 ' ... • 
CHI55 Tlecuileo 18"54.00' 98"48.50' .. • 
CHI57 Xitlc 19"14.17' 99"13.16' ... • • 
CHI63 Pelado 19"07.00' 99"16.50' .. • 
CHI64 Tetillas 18"52.50' 99"07.00' ... • • • • • 
CHI67 Cajete 19"06.00' 99"14.50' .. 
CHI69 Agua 19"00.50' 9S"58.50' .. .. • • • 
CHI70 Pelagatos 19"06.00' 9S'55.99' ... • • • x 
CHI71 Xieomuleo 19"12.14' 99"03.66' ... • • 
CHI76 Cilcuayo 19"06.00' 98'57.50' ... + • 
CHI77 Teuhtli 19"13.00' 9'1"02.50' .. + • • 
CH179 Tabaquillo 19"12.50' 99"08.00' ... • • • 
Fenocristalcs: 01 - olivino, Opx - ortopiroxeno. Cpx - clinopiroxeno, Plg - plagioclasa, Anf - anfibol, BI ~ biotita, Q -
cuarzo. La abundancia está normalizada a -100%: 10% < * < 25%. 25% < ** < 40%. 40% < *** < 70%. Información 
analítica: M == elementos mayores: T = elementos traza; Sr = relación 87Sr/86Sr: Nd = relación 14jNd/144Nd: Pb = relaciones 
206Pb/204Pb. 207 Pb/204 Pb Y 208Pb/204 Pb; MS = composición de minerales determinada por micrusonda electrónica. Los análisis 
químicos e isotópicos marcados con" 0" fueron realizados por Yerma (1999. 2000a). La composición de elementos mayores 
de CHI76 )' CHI77 (+) no fueron analizadas y provisionalmente se tomó como referencia los datos re parlados para los 
mismos centros por Swinamer (1989) y Wallace y Carmichael (1999). Los análisis de microsonda marcados con" X .. fueron 
realizados por Márquez González (1998). El resto de los análisis químicos. isotópicos de Sr y Nd, así como de microsonda 
fueron realizados durante el presente trabajo. 
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Figura 6.2 (a) Basalto de textura portiritiea. que incluye fenoeristales de olivino inmersos en una 
matriz de plagioclasa (CHI57. Xitle: grupo TI). (b) Basalto de textura microeristalina. constituido por 
fenocristales de olivino y plagiac\asa (CUII. Cuieuilco: grupo TI). (e) Andesita basáltica de textura 
porfirítica. que contiene fenocristales de olivino y plagioclasa inmersos en ulla matriz fluidal de 
plagiaelasa (CHI70. Pelagatos: grupo T2). (d) Clot de piroxenos en una andesita de textura 
glollleroporfidica con vesieulas (CHI3I. Tiaca: grupo T4). (e) Fenoeristal de plagioc\asa en una 
anelesita ele textura portirítiea (CHI07. Mesa Laguna: grupo T3). (1) Biotita con alteración casi 
completa a óxido de fierro en una dacita (eHI::! l. San Matías: grupo T5). Todas las imágenes tomadas 
a 5NX. excepto (1) que se obtuvo a 10NII. 
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Tabla 6.2 Com~osición en elementos ma¡:ores ('10m/m) ¡: norma CIPW ~ara muestras de la SCN 
Muestra CHII4 CHII6 CHII7 CHI18 CHI19 CHI20 CHI21 CHI22 CHI24 CHI25 , CHI26 
Localidad Coalepec Santa Fe Lo, Atlapulco Pehual- Santa S," Cualepell COCOI;- Tezon- Tezilo 

Cuates lo"", Barbara Matias tlan tlala 
Lat(N)O 19"09.03' 19"10.21' 19"11.37' 19°14.98' 19°13.07' 18"58.88' 19"04.50' 19"05.15' 19°14.18' IS"58.37' 19"02.65' 

Long(W)' 99"24.93' 99°27.20' 99"26,08' 99"23.75' 99"24.11' 98"55.42' 98°50,85' 98"51.62' 98°52.55' 98"59.82' 9SOS5.55' 

TAS BA BA BA BTA BA BTA D A STA !lA D 

%m1m 
Si02 55.85 54.90 52.01 51. 79 55.64 51.17 63.16 58.93 55.70 51.89 64.70 
Ti02 1.31 1.35 1.33 1.07 1.16 1.57 0.75 0.96 1.28 1.53 0.74 
AI¡OJ 15.77 15.28 15.00 15.67 16.25 15.38 16.21 16.16 16.80 15.70 16.14 
Fe20 J

l 7.94 8.27 8.39 7.97 7.10 9.04 5.16 6.66 7.51 9.28 5.03 
MnO 0.13 0.14 0.14 0.14 0.13 0.15 0.10 0.12 0.12 0.14 0.10 
MgO 6.53 6.34 8.57 8.14 7.39 8.50 3.49 4.67 5.32 9.05 3.17 
CaO 7.13 7.62 8.52 8.92 7.60 7.94 4.73 6.01 7.10 7.60 4.55 
Na¡O 4.20 4.14 3.54 3.51 3.91 4.30 3.94 3.95 4.14 3.52 4.14 
K¡O 1.46 1.33 1.43 2.29 i.17 1.28 2.12 1.55 1.58 1.19 1.80 
P2Ü 5 0.39 0.37 0.40 0.67 0.25 0.43 0.21 0.25 0.35 0.46 0.24 
LOI 0.10 0.60 0.52 -0.29 0.29 -0.20 0.68 0.40 0.20 -0.17 0.22 
Suma 100.81 100.34 99.85 99.88 100.89 99.56 100.55 99.66 100.10 100.19 100.83 

Mg-v 67.42 65.85 71.99 72.21 72.36 70.53 64.03 64.09 64.32 71.04 62.39 
FcO'/MgO 1.09 1.17 0.88 0.90 0.86 0.98 1.36 1.31 1.30 0.92 1.12 
Q 1.53 1.16 1.70 15.92 9.71 2.82 18.19 
Or 8.62 7.93 8.56 13.57 6.91 7.62 12.58 9.26 9.38 7.06 10.60 
Ab 35.51 35.35 30.36 29.37 33.07 35.18 33.47 33.80 35.21 29.90 34.91 
An 19.85 19.36 21.06 20.29 23.33 19.02 20.37 22.03 22.71 23.61 20.07 
No 0.22 0.80 
En 7.59 9.40 11.73 12.09 7.86 10.94 1.03 3.64 5.96 6.84 0.48 
Fs 2.85 3.81 3.60 3.71 2.35 3.37 0.44 )60 2.45 2.16 0.22 
Hy-Mg 12.73 11.58 7.36 14.76 8.25 10.07 10.56 11.77 7.64 
Hy-Fe 5.49 5.38 2.59 5.06 3.99 5.07 4.98 4.27 3.96 
Ol-Mg 6.20 10.32 11.39 5.39 
Ol-Fe 2.40 4.00 4.44 2.15 
MI 2.44 2.57 2.62 2.84 2.19 3.24 2.04 2.39 2.68 2.87 1.97 
11 2.49 2.59 2.56 2.04 2.20 3.01 1.43 1.84 2.44 2.92 1.40 
Ap 0.90 0.86 0.94 1.56 0.58 1.00 0.49 0.59 0.82 1.07 0.55 
Sialico 65.51 63.80 59.98 63.45 65.01 62.62 82.34 74.80 70.12 60.57 83.77 
Fémico 34.49 36.19 40.02 36.55 34.99 37.38 17.66 25.20 29.88 36.20 16.23 
CI. 45.14 47.76 57.74 56.69 50.62 54.01 28.38 36.94 42.95 52.00 26.47 
D.1. 45.65 44.45 38.92 43.16 41.68 43.60 61.97 52.77 47.41 36.95 63.70 
S.1. 33.48 32.63 40.30 37.90 38.88 37.56 24.16 28.36 29.32 40.57 22.84 
A.R. 2.16 2.13 1.86 1.80 1.98 2.17 2.21 2.11 2.06 1.87 2.34 

Notas: Las muestras cuya clave está en letra itálica y asterisco fueron analizadas por ICP-OES en los laboratorio~ comerciales 

ActLabs (Canada), mientras que el resto se analizaron con el método de XRF presentado en el capítulo 3. TAS = Clasificación 

de la roca segun el diagrama de Le Bas et al. (1986). Mg-v ~ 100· Mg+1 ¡ (Mg+1 + 0.9. [Fe+2 + Fe·)]), atómico; Fe+ 2 y Fe+3 

calculados a partir de datos ajustados de FeO y Fel0} según Middlemost (1989). Composición de minerales normativos (%), 

segun la norma CIPW, calculada por medio de un programa elaborado por Yerma et al. (200Ia) y basada en un procedimiento 

modificado por Yerma el al. (200Ib). Oiópsida (Di), hyperstena (Hy) y olivino (01) subdividido en sus variedades de Mg y 

Fe. Sialico = Suma de minerales normativos leucocráticos (Q + Or + Ab + An + Ne): Fémico = Suma de minerales 

normativos melanocráticos (Di-En + Di-Fs + Hy-Mg + Hy-Fe + Ol-Mg + Ol-Fe + Mt + I1 + Ap); el. = Indice de 

cristalización (An + 12.1570577 • Di-En] + Ol-Mg + (0.7007616· Hy-MgJ: Poldervaart y Parkcr. 1964): D.!. = Indice de 

diferenciación (Q + Or + Ab + Ne: Thornton y Tutlle, 1960): S.!. = ¡ndice de solidificación (100· MgO I (MgO + FeO + 

Ft:zO; + NazO + K2O]: Huchinson. 1974); A.R. = relación de alcalinidad ( (AlzO) + CaO + (KzO + NazO] } I {AI10} + CaO-

(Kl)+NuzO]l. 
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Tabla 6,2 (Con!.) 
Muestra CHI27 CHI28 CHI29 CHIJO CHI31 CHI32 CHI33 CHNl' CHI43 CHl47' CHI49 , 
Localidad Texc1a- Tlaco- Atocpan Cuahu- Tioca Agua- Temi:>;co Jumento Mesa Las Taba-

coyonqui lenco lenco yacal! La Gloria Cruces quillo 
Lat(N)' 19"09.05' 19"09.25' 19"12.22' 19"12.02' 19"12.52' 19"12.91' 18°51.03' 19°10.16' 19"04.00' 19"12.50' 19"06,34 . 

Long(W)' 98°56.03' 98"58.67' 99"02.22' 9()005.88' 99"05.67" 99"06.82' 99°12.42' 99°19.09' 99°1984' 99°17.66' 99°17.50' 

TAS A D D A A STA SA STA D D D 

%mlm 
SiO, 59.14 63.87 64.47 61.30 59.42 51.40 56.74 55.25 65.97 63.52 64.66 
Ti02 1.13 0.81 0.74 0.97 0.84 1.77 1.18 0.98 0.60 0.73 0.64 
AI,O, 15.96 16.55 16.45 16.00 16.24 15.62 16.22 16.16 16.23 17.08 15.86 
Fe2OJ! 7.16 5.16 5.05 5.93 5.70 9.98 7.58 6.97 4.23 5.01 4.48 
MnO 0.12 0.10 0.10 0.10 0.09 0.16 0.13 0.11 0.08 0.08 0.08 
MgO 4.53 2.85 2.82 3.25 4.67 6.95 6.18 7.04 2.21 2.53 2.97 
CaO 6.10 4.75 4.55 5.09 5.93 7.57 6.68 7.32 3.93 4.77 4.84 
Na,O 3.85 4.29 4.07 4.04 4.12 4.10 3.72 4.04 4.25 4.70 4.15 
K,O 1.89 1.83 2.09 1.63 r.51 1.42 1.48 1.54 2.23 1.61 1.89 
P,O, 0.39 0.25 0.24 0.33 0.17 0.54 0.32 0.37 0.20 0.19 0.18 
LOI 0.19 0.25 0.20 0.98 0.60 -0.09 0.32 0.47 0.20 0.17 0.36 
Suma 100.46 100.31 100.78 99.62 99.29 99.42 100.55 100.24 100.13 100.39 100.10 

Mg-v 61.68 59.25 59.51 58.24 67.59 63.92 67.23 71.76 57.89 57.06 63.56 
FeO'/MgO 1.46 1.67 1.65 1.68 1.12 1.32 1.10 0.89 1. 76 1.82 1.39 
Q 9.54 16.26 17.71 15.23 9.89 5.42 0.49 20.04 15.08 18.24 
O, 11.18 10.84 12.31 9.80 9.07 8.48 8.78 9.17 13.21 9.52 11.22 
Ab 32.61 36.38 34.33 34.77 35.44 35.06 31.60 34.46 36.06 39.79 35.29 
An 20.71 20.54 20.38 21.06 21.71 20.23 23.27 21.58 18.25 20.76 19.16 
En 3.88 0.78 0.30 1.28 4.15 8.10 4.59 7.66 0.88 2.14 
Fs 1.83 0.39 0.15 0.69 1.54 3.34 1.78 2.45 0.49 0.92 
Hy-Mg 9.50 6.75 6.86 7.64 9.90 4.68 13.32 14.12 5.52 5.90 6.44 
Hy-Fe 5.15 3.91 4.02 4.73 4.22 2.21 5.90 3.18 3.48 3.80 3.18 
01-Mg 6.35 
Ol-Fe 3.31 
Mt 2.55 2.03 1.98 2.14 2.06 3.58 2.34 2.16 1.67 1.97 1.77 
11 2.15 1.54 1.40 1.87 1.62 3.40 2.25 1.87 1.14 1.38 1.22 
Ap 0.90 0.58 0.55 0.78 0.40 1.27 0.74 0.86 0.46 0.44 0.42 
Sialico 74.04 84.02 84.73 80.86 76.11 63.77 69.07 65.69 87.57 85.15 83.91 
Fémico 25.96 15.98 15.26 19.14 23.89 36.23 31.93 30.99 12.43 13.92 14.75 
c.1. 35.73 26.95 25.84 29.18 37.60 47.32 42.52 47.99 22.11 26.78 28.30 
D.1. 53.33 63.48 64.35 64.35 54.40 43.54 45.80 44.12 69.32 64.39 64.75 
S.1. 26.58 20.56 ' 20.48 22.37 29.77 31.72 33.66 36.97 17.40 18.61 22.40 
A.R. 2.07 2.35 2.27 2.24 2.18 2.09 1.96 2.05 2.46 2.51 2.34 

Los datos de elementos mayores de las muestras analizadas se capturaron en el paquete 

comercial STATlSTICA for MS WINDOWS 5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Oklahoma, 1984-1995). El 

archivo fue procesado por el programa SINCLAS (Yerma et al., 200Ia), con el objeto de: (a) reajustar 

los datos a 100% en una base anhidra, fijando la relación de Fe,O,/FeO de acuerdo al tipo de roca 

(Middlemost, 1989), (b) calcular la norma CIPW, y (e) asignar un nombre a cada roca según el 

diagrama de clasificación de álcalis totales - sílice (TAS; Le Bas et al., 1986), información que es 

presentada en la Tabla 6.2 junto con la composición de elementos mayores. Según el diagrama TAS 

(Le Bas et al., 1986), las rocas analizadas en el presente estudio se clasifican como traquibasaltos, 

andesitas traquibasálticas, andesitas basálticas, andesitas y dacitas (Figura 6.3). Las muestras 
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estudiadas cubren el espectro mineralógico y geoquímico observado previamente (Figura 6.4), según la 

clasificación propuesta en la Tabla 4.4. 

Tabla 6.2 (Con!.) 
Muestra CHI51 CHI52 CHI55 CHI57 CHI63 CHl64 , CHI67' CHI69' C/fI70' CHI7I' CII179' 
Localidad Tcrontle Tezon- Tlecuilco XiUe Pelado Tetillas Cajete Agua Pelagatos Xico- Taba-

¡lala mu!co quillo 

Lar(N)" 19"01.54 ' 18°56,66' 18°54.00' 19"14.17' 19"07.00' 18°52.50' 19''06,00' I~O.50' 19oo6,OQ' ¡<r12,14' 19"[2.50' 

Long(W)" 99"17,72' 98°58.84' 98°48.50' 99"13.16' 99"16.50' 99"07.00' 99"14.50' 98°58.50' ~8°55,99' 99"03.66 ' 99"08.00' 

TAS BTA BTA BA BTA A BA A BA BA A D 

%mlm 
SiO, 51.53 51.86 55.77 52.15 58.78 52.63 58.54 54.01 53.10 60.87 62.97 
Ti02 1.64 1.65 1.03 1.77 1.27 0.92 0.81 1.33 0.77 0.81 0.63 
AI,O) 16.69 15.31 14.87 15.75 16.18 16.00 16.13 16.71 15.49 16.57 17.92 
Fe20J' 9.09 9.32 7.13 9.04 7.07 7.99 5.94 7.68 7.58 5.61 4.74 
MnO 0.14 0.15 0.12 0.16 0.12 0.12 0.093 0.12 0.12 0.09 0.09 
MgO 6.89 8.94 8.37 8.09 4.76 8.51 5.26 5.98 9.50 4.65 1.88 
C.O 7.77 7.94 6.86 7.58 5.55 7.90 6.05 7.12 7.70 5.87 5.26 
Na20 3.82 4.36 3.49 4.30 4.28 3.50 4.27 3.70 3.27 3.94 4.25 
K,O 1.25 1.27 1.27 1.41 1.68 0.98 1.60 1.24 1.00 1.52 1.53 
P20s 0.42 0.41 0.26 0.61 0.36 0.19 0.31 0.39 0.74 0.21 0.23 
LOI -0.10 -0.25 0.19 -0.14 0.40 0.16 0.38 0.57 0.15 0.16 0.87 
Suma 99.14 100.96 99.36 100.72 100.45 98.91 99.40 98.86 99.43 100.27 100.36 

Mg-v 65.86 70.94 74.71 69.49 63.15 72.82 69.26 66.20 75.92 67.84 51.07 
FeO'/MgO 1.22 0.96 0.77 1.03 1.37 0.85 1.04 1.16 0.72 1.11 2.32 
Q 3.65 8.00 7.04 3.32 016 12.02 17.29 

0' 7.48 7.45 7.61 8.30 9.96 5.90 9.58 7.51 599 8.99 9.11 
Ab 32.73 35.22 29.95 36.25 36.33 30.18 36.61 32.05 28.04 33.39 36.23 
An 25.02 18.32 21.46 19.44 20.04 25.54 20.39 25.93 24.97 23.08 24.78 
Ne 0.77 
En 6.59 11.19 7.12 8.61 2.97 8.02 4.76 4.43 5.55 2.78 
Fs 2.48 3.35 1.95 2.67 1.26 2.54 1.67 1.73 1.53 1.03 
Hy-Mg 8.77 17.84 2.84 10.52 14.49 11.07 13.19 21.41 10.32 4.72 
Hy-Fe 3.78 5.60 1.01 5.13 5.26 4.45 5.90 6.77 4.38 3.99 
Ol-Mg 3.9 11.86 9.28 2.39 
Ol-Fe 1.85 4.49 3.64 0.95 
Mt 3.27 3.29 2.23 320 2.52 2.51 2.14 2.42 2.37 2.00 1.88 
11 3.16 3.11 1.98 3.35 2.42 1.79 1.57 2.59 1.48 1.54 1.20 
Ap 0.99 0.94 0.61 1.41 0.84 0.45 0.73 0.92 1.74 0.49 0.54 
Sialico 65.23 61.76 62.67 63.99 74.33 61.62 73.63 68.81 59.15 77.48 87.42 
Fémico 34.77 38.23 37.33 36.01 25.67 35.39 23.98 28.54 37.58 21.00 11. 79 
CI. 49.27 54.32 49.32 49.28 33.82 55.36 38.40 44.73 51.95 36.30 28.08 
D.1. 40.21 43.44 41.21 44.55 54.30 36.09 53.24 42.88 34.19 54.40 62.64 
S.1. 33.52 38.23 42.49 36.20 27.35 41.82 31.41 33.23 45.78 30.17 15.47 
A.R. 1.91 2.20 1.95 2.17 2.30 1.83 2.25 1. 90 1.79 2.08 2.16 
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Figura 6.3 Diagrama TAS (Le Bas et al.. 1986) para los magmas de la SCN: (a) datos publicados en la 

literatura (1989-2000). Y (b) nuevos datos experimentales de XRF e ICP-OES (ver Tabla 6.2). 
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Figura 6.4 Diagrama 1'AS (Le Bas et al., 1986) para los magmas de la SeN, tomando en cllenta la 

clasificación mineralógica y geoquimica de la Tabla 4.4 (arreglo mineralógico: TI = 01 + plg; 1'2 = 01 ± 

opx + plg; T3 = 01 + opx ± cpx + plg; T4 = opx ± cpx + plg; T5 = 01 + q + opx ± cpx ± anf ± bt. (a) 

datos publicados en la literatura (1989-2000), Y (b) nuevos datos experimentales (Tabla 6.2) 
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Los magmas máficos del grupo TI (CHII7, CHII8, CH120, CH125, CH132, CH151, CHI52 y 

CH157) cubren un intervalo de SiO, = 51.4-52.7 % Y de MgO = 7.0-9.2 % (ambos óxidos calculados 

Con ajuste al 100% y en base seca). Se caracterizan por mostrar altos Mg-v (69.5-72.1, salvo CH132 y 

CHI51 con 65.9 y 64.0 respectivamente) y por presentar hy + 01 ó hy + ne como minerales normativos. 

Por otro lado, las muestras CHI64 y CHI70 corresponden a andesitas basálticas de alto magnesio o 

magmas del grupo T2 (SiO, = 53.6 Y 53.8 %; MgO = 8.7 Y 9.6 %), normativas en hy + q y con Mg-v 

mayores (72.8 y 75.8) a los mostrados por los magmas TI. 

La mayor parte de las muestras estudiadas pertenecen al grupo T3, caracterizadas por arreglos 

mineralógicos 01 + opx + plg (CHI14, CH1 16, CHI 1 9, CH124, CH127, CH132, CHI33, CH155, CH163) 

01 + cpx + plg (CHI69), y 01 + opx + cpx + plg (CHI22,CH130, CHI67). Este grupo cubre el 

intervalo de SiO, = 55.4-62.5 % (andesitas basálticas a andesitas), con hy + q como minerales 

normativos. Por otro lado, el magmatismo intermedio y ácido (grupo T4, CH126, CH129, CH13I, 

CHI47 Y CH171) incluye magmas normativos en hy + q, con SiO, = 60.4-64.5 %. Finalmente, las cinco 

muestras del grupo T5 con texturas de desequilibrio mineralógico que fueron analizadas (CHI21, 

CH142, CH143, CH149, CH179) se distribuyen en un intervalo amplio de SiO, (55.7-66.2 %). 

6.3 Elementos traza 

La composición en elementos traza, incluyendo elementos de las tierras raras, de diez muestras 

que cubren los diversos tipos de rocas de la SCN, fue determinada por los laboratorios comerciales 

ActLabs (Ancaster, Canada), aplicando la metodología "4LithoRes" (Tabla 6.3) .. Esta contempla un 

proceso de fusión y disolución similar al utilizado para elementos mayores. A la solución resultante se 

le añade un estándar interno que incluye los elementos a analizar. Posteriormente, la muestra se diluye 

y se introduce en un sistema Perkin-Elmer SCIEX ELAN 6000 ICP-MS. El sistema fue calibrado 

aplicando una serie de GRM del USGS y CANMET. La precisión analítica para la mayoría de los 

e lementos anal izados fue de 5-12%. 

En la Tabla 6.3 se presentan los resultados del análisis de elementos traza para las diez 

muestras de la SCN. Adicionalmente, se reportan los datos analíticos para tres GRM de tipo rocas 

ígneas que fueron analizadas como desconocidos (dolerita DNC-I; basaltos BIR-l y 1B-2), junto con 

los valores certificados propuestos en la literatura (Govindaraju, 1994). 
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Tabla 6.3 Composición en elementos traza (ppm) para muestras de la SCN, pertenecientes a diferentes 
grupos mineralógicos y geoquímicos 

Muestra eHI25 eHI42 eHI47 eHI49 eHI64 eHI67 eHI69 eHI70 

Se 

V 

er 
eo 
Ni 

eu 
Zn 

Ga 

Rb 

Sr 

y 

Zr 

Nb 

es 
Ba 

La 

ee 
Pr 

Nd 

Sm 

Eu 

Gd 

Tb 

Dy 

Ho 

Er 

Tm 

Yb 

Lu 

Hf 

Ta 

Pb 

Th 

u 

Tipo TI 

22 

156.1 

328.8 

37.7 

128.4 

23.9 

94.5 

15.9 

21.0 

471.1 

26.8 

205.7 

14.8 

0.87 

331.0 

21.2 

46.1 

6.1 

25.8 

5.65 

1.79 

5.59 

0.93 

5.30 

1.04 

2.92 

0.42 

2.56 

0.40 

4.95 

1.16 

12.8 

2.69 

0.84 

T5 

18 

129.9 

247.5 

23.9 

132.3 

36.0 

97.4 

16.2 

20.4 

682.0 

19.7 

138.8 

5.3 

0.90 

571.4 

24.2 

54.1 

7.4 

32.0 

6.56 

1.82 

5.36 

0.78 

3.84 

072 

1.90 

0.26 

1.66 

0.25 

3.81 

0.41 

14.8 

3.01 

1.08 

T4 

10 

78.8 

56.2 

9.9 

12.7 

64.3 

17.7 

25.8 

483.8 

16.7 

134.5 

3.5 

0.85 

388.7 

12.1 

25.2 

3.4 

14.9 

3.48 

1.08 

3.31 

0.55 

3.07 

0.62 

1.73 

0.24 

1.52 

024 

3.77 

0.32 

9.1 

2.24 

0.92 

T5 

12 

93.2 

87.0 

10.4 

72.2 

'18.3 

36.7 

554.9 

16.1 

151.8 

4.8 

1.76 

531.4 

18.4 

37.6 

4.7 

19.1 

3.92 

1.13 

3.61 

0.55 

2.97 

0.59 

1.72 

0.25 

1.58 

.0.23 

4.29 

0.49 

13.3 

3.65 

1.43 

T2 

23 

152.2 

409.5 

31.4 

160.8 

21.9 

77.7 

15.6 

17.4 

350.4 

19.5 

124.6 

3.8 

0.74 

246.7 

10.3 

23.1 

3.2 

14.5 

3.37 

1.16 

3.58 

0.63 

3.64 

0.72 

2.08 

OJO 

1.90 

0.28 

3.41 

0.31 

7.4 

1.65 

0.57 

T3 

14 

100.6 

189.9 

18.5 

85.7 

92.5 

93.8 

17.3 

22.8 

607.7 

16.9 

138.6 

4.2 

0.99 

515.0 

20.3 

44.9 

6.2 

26.8 

5.62 

1.61 

4.74 

0.68 

3.59 

0.67 

1.75 

0.24 

1.47 

0.21 

4.02 

0.40 

12.6 

2.84 

1.1 J 

T3 

20 

143.6 

191.7 

23.4 

36.5 

21.6 

66.4 

18.4 

24.8 

470.2 

26.4 

208.7 

13.3 

1.29 

429.2 

21.3 

44.7 

5.9 

24.8 

5.43 

1.76 

5.22 

0.86 

4.83 

0.97 

2.67 

OJ9 

2.44 

0.34 

5.22 

0.98 

11.3 

3.16 

1.09 

T2 

23 

155.6 

488.3 

32.7 

219.9 

57.2 

89.5 

16.2 

19.3 

371.3 

17.7 

113.9 

2.7 

1.05 

247.2 

10.8 

24.0 

3.3 

14.0 

3.43 

1.09 

3.38 

0.57 

3.29 

0.65 

1.90 

0.27 

1.76 

0.25 

3.16 

0.25 

11.6 

2.02 

0.65 
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Muestra 

Tipo 

Se 

V 

Cr 

Co 

Ni 

Cu 

Zn 

Ga 

Rb 

Sr 

y 

Zr 

Nb 

Cs 

!la 

La 

Ce 

Pr 

Nd 

Sm 

Eu 

Gd 

Tb 

Dy 

Ho 

Er 

Tm 

Yb 

Lu 

Hf 

Ta 

Pb 

Th 

U 

CHI71 

T4 

15 

122.8 

171.7 

15.3 

14.2 

81.0 

17.7 

32.3 

562.3 

18.0 

135.1 

4.7 

1.76 

403.8 

16.1 

33.5 

4.3 

17.7 

3.87 

1.17 

3.56 

0.60 

3.22 

0.65 

1.88 

0.27 

1.76 

0.25 

3.79 

0.42 

11.3 

3.64 

1.32 

CHI79 

T5 

6 

65.6 

6.3 

88.0 

18.4 

34.0 

622.5 

15.3 

139.6 

4.9 

1.95 

395.8 

15.6 

31.8 

4.0 

16.2 

3.24 

1.11 

2.99 

0.50 

2.75 

0.54 

1.61 

0.24 

1.62 

0.24 

3.91 

0.44 

13.7 

3.43 

1.29 

BIR·I 

Epx 

44 

320.0 

385.2 

50.4 

166.6 

114.2 

69.7 

15.8 

110.3 

16.2 

15.1 

7.50 

0.70 

2.10 

0.40 

2.60 

1.14 

0.55 

1.79 

0.37 

2.55 

0.60 

1.79 

0.27 

1.70 

0.26' 

0.65 

Tabla 6.3 (Con!.) 

IlIR·1 

44 

313 

382 

51.4 

166 

126 

71 

)6 

0.25 

108 

16 

15.5 

0.6 

0.01 

7.0 

0.62 

1.95 

0.38 

2.5 

1.1 

0.54 

1.85 

0.36 

2.5 

0.57 

1.7 

0.26 

1.65 

0.26 

0.6 

0.04 

3.0 

0.03 

0.01 

'Valores certificados lomados de Govindaraju (1994). 

DNCI 

exp 

33 

142.0 

270.3 

50.0 

268.0 

94.6 

68.1 

12.8 

3.5 

141.6 

17.5 

39.9 

1.3 

108.1 

3.7 

10.8 

1.2 

4.8 

1.37 

0.59 

1.90 

0.41 

2.62 

0.66 

1.93 

0.30 

1.99 

0.31 

0.98 

0.27 

DNCI 

31 

148 

285 

54.7 

247 

96 

66 

15 

1.3 

145 

18 

41 

3.0 

0.34 

114 

3.8 

10.6 

1.3 

4.9 

1.38 

0.59 

2.00 

0.41 

2.70 

0.62 

2 

0.33 

2.01 

0.32 

1.01 

01 

6.3 

0.2 

0.1 

lB·2 

exp 

54 

560.2 

21.3 

29.3 

168.6 

104.9 

13.9 

5.3 

167.0 

21.1 

42.2 

0.77 

230.1 

2.1 

5.7 

1.0 

5.5 

1.99 

0.76 

3.77 

0.55 

3.77 

0.83 

2.47 

0.38 

2.51 

0.37 

1.39 

8.9 

0.34 

0.15 

lB·2 

53.5 

575 

38 

28.1 

16.6 

225 

108 

17 

7.3 

178 

24.9 

51.2 

1.5 

0.85 

222 

2.35 

6.76 

1.01 

6.63 

2.31 

0.86 

3.28 

0.6 

3.73 

0.75 

2.6 

0.41 

2.62 

0.4 

1.49 

0.13 

5.4 

0.35 

0.18 

167 • 



En la Figura 6.5a se presentan diagramas multi-elementos normalizados a MORB para el 

basalto CHI25 (magma tipo TI) y las andesitas basálticas de alto magnesio CHI64 y'CH170 (magmas 

tipo T2). CHI25 describe un patrón con enriquecimiento en elementos LILE (Sr, K, Rb Y Ba) y sin una 

anomalía negativa de Nb, similar a los observados en las rocas basálticas (e.g., basalto de Ciudad 

Universitaria, BCU 1) estudiadas por Yerma (2000a). En contraste, CHI64 y CHI70 se caracterizan por 

patrones en donde es claro el desacoplamiento entre LILE y HSFE (NbfNb* < 0.15 con respecto a Ba y 

Ce). De forma similar, los magmas tipo T3 (CHI67) y T4 (CH171 y CHI47), así como los magmas con 

características de desequilibrio mineralógico (CHI42, CHI49 y CHI79), presentan diagramas multi

elementos con una marcada anomalía de Nb (Figuras 6.5b-c). La andesita basáltica CHI69 representa 

una excepción dentro de los magmas intermedios, ya que presenta un patrón multi-elementos 

comparable a los magmas tipo TI. 

Por otro lado, en la Figura 6.6 se presentan diagramas de lantánidos normalizados a condrita 

para: (a) el magma máfico CHI25 (grupo TI) Y los magmas intermedios de alto magnesio CHI64 y 

CHl70 (grupo T2), (b) magmas intermedios de los grupos T3 (CH167 y CH169) y T4 (CH147 y CH171) 

Y (c) magmas en desequilibrio (grupo T5: CH142, CHI49 y CHI79). En los gráficos (b) y (c) se ha 

incluido CHI25 para comparación. Todos los patrones se caracterizan por un enriquecimiento en 

lantánidos ligeros, un patrón plano para los lantánidos pesados y la ausencia de anomalía de Eu. El 

enriquecimiento para CHI25 (grupo TI), expresado en términos de la relación normalizada a condrita 

[LalYb]N, es de 5.5, mientras que para los magmas del grupo T2 es de 3.6-4.0. En comparación, los 

magmas intermedios y ácidos presentan un mayor enriquecimiento en lantánidos ligeros ([LalYb]N = 

5.4 - 7.7). Cabe destacar que (a) los magmas intermedios y ácidos muestran concentraciones menores 

de los lantánidos en comparación al magma máfico CHI25 (grupo TI), y (b) los magmas intermedios 

(SiO, -55 %) CHI67 (grupo T3) y CHI42 (grupo T5) representan casos especiales, dado que [LalYb]N 

= 9.0, sus concentraciones de La-Sm son comparables o mayores a las de CH125, y presentan 

concentraciones de lantánidos mayores al resto de los magmas intermedios. 

Las características de los elementos traza, como se observan en los diagramas normalizados 

(Figuras 6.5 y 6.6), descartan la cristalización fraccionada como proceso dominante de evolución 

magmática en la SCN y sugieren procesos más complejos de diferenciación (e.g., asimilación con 

cristalización fraccionada, mezcla de magmas, etc.). 
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Figura 6.5 Diagramas multi-elementos, normalizados a MORB, para (a) magmas máfieos (grupo TI) 

e intermedios con alto magnesio (grupo T2); (b) magmas intermedios de los grupos T3 y T4; Y (e) 

magmas con texturas de desequilibrio (grupo T5). Consultar datos de normalización en la Figura 5.7. 
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(e) magmas con texturas de desequilibrio (grupo TS). Consultar datos de normalización en la Figura 
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6 4 R l · . .. 87S ¡'6S 14JNd/'''Nd . e aeJOnes ,sotopJeas r r y 

Se seleccionó un grupo de quince muestras volcánicas provenientes de la SCN, las cuales 

cubren el espectro mineralógico y químico en %SiO, observado en este campo monogenético (Tabla 

6.4), para realizar el análisis isotópico de 87Sr/8·Sr y '4JNd/'44Nd en el Laboratorio Universitario de 

Geoquímica Isotópica (LUGIS-UNAM). El procedimiento experimental consistió en dos etapas: 

separación elemental de Sr y Nd Y (2) medición de las relaciones isotópicas en un espectrómetro de 

masas con ionización térmica. 

En la primera etapa, se pesaron -0.1 g de cada muestra y se colocaron en bombas de tellón 

Savillex© de 50 mI. A cada una de las bombas se le agregó unas 3 gotas de H,O MQ, seguido de 2-3 

gotas de HCIO, y HF concentrados hasta alcanzar la primera rosca de la bomba (-30-40 mi). Las 

bombas se cerraron y se calentaron entre 90-1 OO°C durante 48 hrs en una campana de digestión. Al 

terminar este proceso, las bombas se dejaron enfriar hasta temperatura ambiente y, a continuación, se 

evaporó el ácido hasta sequedad total en un lapso de 12 hrs. El residuo blanco fue atacado entonces con 

HCI 6N y la bomba cerrada fue calentada a 90-100°C al menos 2 hrs. El ácido fue evaporado a la 

misma temperatura de digestión hasta sequedad total en 12 hrs, lo que produjo un residuo de color 

café-anaranjado. Las bombas se llenaron hasta la primera rosca con HéI 2N, cerradas y calentadas al 

menos por 2 hrs. A continuación, el ácido fue evaporado hasta sequedad. El residuo café-anaranjado 

fue recuperado con I mI de HCI 2N, calentado bajo lámpara de infrarrojo por 3 mino y centrifugado por 

espacio de I mino 

Por medio de una pipeta de Pasteur, la solución centrifugada fue transferida a una columna de 

vidrio de cuarzo rellena con una resina de intercambio iónico Dowex©, previamente acondicionada 

con 30 mi de HCI 2N. A continuación se realizó un lavado de las paredes de la columna de 

intercambio, adicionando cuatro veces I mi de HCI 2N. Para separar el Sr y los REE del resto de los 

elementos se adicionaron en secuencia 16 mi de HCI 2N, 160 mI de HCI 2N y lO mI de HCI 6N, los 

cuales fueron desechados. A continuación se agregaron 15 mi de HCI 6N, en los cuales se recuperó el 

Sr. Esta solución de Sr fue evaporada hasta sequedad y el residuo almacenado fue utilizado para llevar 

a cabo el análisis isotópico. 

La columna de intercambio fue lavada entonces con 10 mi de HCI 6N y a continuación se 

agregaron 25 mi de HCI 6N para recuperar los REE. Esta solución se evaporó hasta sequedad y el 

residuo resultante, colocado en un vial de tellón, fue disuelto con 200 pi de HCI 0.18N. El vial fue 
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calentado bajo una lámpara de infrarrojo por 3 mm. Con una pipeta de Pasteur, la muestra fue 

transferida a una columna de vidrio de cuarzo rellena con un intercambiador iónico Dowex©, 

previamente acondicionada con 10 mi de HCI 0.18N. La columna fue lavada con cuatro adiciones de 

200 ¡.tI de HCI 0.18N. A continuación, en función del volumen de resina en la columna, se eluyeron 5-9 

mi de HCI 0.18N, los cuales fueron desechados. La recuperación de Nd se realizó eluyendo 3-4 mi de 

HCI 0.18N y esta solución fue evaporada a sequedad bajo una lámpara de infrarrojo. El residuo 

resultante fue almacenado para ser utilizado en el análisis isotópico. 

El análisis de las relaciones "Sr/"Sr y 143Nd/ l44Nd se realizó en un espectrómetro de masas con 

fuente sólida FINNIGAN MAT-262, equipado ~on nueve colectores y un software para adquisición 

automática de las señales. La medición de 87Sr/"Sr en el estándar SRM987 en este sistema fue de 

0.710233 ± 17 en promedio (n = 208), mientras que el 143Nd/l44Nd en el estándar La Jolla fue de 

0.511880 ± 21 en promedio (n = 105). Las relaciones isotópicas promedio de cada muestra se 

establecieron en base a 56 a 60 mediciones individuales y se reportan en la Tabla 6.4, en la cual 

también se incluyen los datos reportados previamente por Yerma (1999, 2000a). 

Los magmas máficos del grupo TI se caracteri7""n por "Sr/"Sr = 0.70348 - 0.70432 y 

14JNd/ l44Nd = 0.51275 - 0.51296 ([ ENd]o. = 2.18-6.28). Los magmas intetmedios con alto MgO (grupo 

T2) muestran relaciones de "Sr¡"Sr = 0.70390 - 0.70416 Y 143Nd/l44Nd = 0.51281 - 0.51285 «[ENd]o. 

=3.36-4.14). Por su parte, los magmas intermedios T3 y T4 presentan relaciones de "Sr¡"Sr = 0.70396 

- 0.70476 Y 143Nd/l44Nd = 0.51275 - 0.51296 «[ENd]o. =2.18-6.28), en traslape con las andesitas 

traquibasálticas y las andesitas basálticas del grupo TI. Los magmas que contienen texturas de 

desequilibrio (T5) muestran relaciones isotópicas intermedias entre los magmas máficos y los 

intermedios ("Sr/"Sr = 0.70370 - 0.70416; 143Nd/ l44Nd = 0.51277 - 0.51287, [ENd]o. = 2.57-4.53), 

con excepción de la muestra CHl42 que muestra una relación de 143Nd/ 144Nd más alta. En el diagrama 

14JNd¡J"Nd - "Sr/"Sr (Figura 6.7) las relaciones isotópicas de los magmas de la SCN se ubican dentro 

del llamado "arreglo del manto" (Faure, 1986). La relaciones isotópicas de los magmas máficos (TI) 

son comparables a las que muestran basaltos de otras regiones del CVM (e.g., calderas de Los 

Humeros, Huichapan y Acoculco; Yerma 2000b, 2001a,b). 

La variación de "Sr/"Sr y I4lNd¡J44Nd con respecto a SiO, y MgO (expresados como % m/m 

ajustados a base seca) se muestran en las Figura 6.8 y 6.9. En general. las relaciones de "Sr/8O Sr se 

incrementan con el aumento de SiO, y la disminución de MgO, comportamiento consistente con una 

evolución magmática que debería involucrar la asimilación de material cortical o de mezcla entre los 
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magmas máficos y los términos con mayor contenido de SiO,. Por su parte, las relaciones de 

I43Nd/'44Nd decrecen ligeramente con el aumento de SiO, y la disminución de MgO, con respecto a los 

magmas más máficos. 

Tabla 6.4 Información isotópica de Sr y Nd para rocas volcánicas de la Sierra de Chichinautzin 

Muestra SiO, TASi Sr Nd 87Srl'Sr' I4JNd/144Nd' Ref3 

TI: BCUI 
CUII 
CHI120 
CHI13 
CHI25 
MXCI4 
CHlO4 
CH1l7 
CHIOI 

T2: CHI64 
CHI70 
MXC5 

T3: CHlO6 
CHI69 
CH1l2 
CHI27 
CHlO7 
CHlO5 
CHlO8 

T4: CHI31 
CHI71 
CHlO9 
CHlO3 
CHln 
CHI28 
CHlO2 

(%m/m aj.) (ppm) (ppm) 

50.1 
50.6 
50.8 
51.7 
52.1 
52.3 
52.6 
52.7 
53.1 

53.6 
53.8 
54.4 

54.6 
55.3 
58.3 
59.2 
60.2 
60.8 
61.6 

60.4 
61.0 
61.5 
62.0 
62.1 
63.6 
63.7 

B 
B 
B 
B 
BA 
STA 
BTA 
SA 
STA 

BA 
BA 
BA 

BA 
BA 
A 
A 
A 
A 
A 

A 
A 
A 
A 
A 
O 
O 

560 31 
556 29.1 
518 
486 14.5 
471.1 25.8 
530 
526 41 

619 26.0 

350.4 14.5 
371.3 14.0 
386 

520 22.1 
470.2 24.8 
466 12.6 
450 
678 26.7 
494 23.1 
614 5.3 

412 
562.3 17.7 
555 17.4 
454 20.7 

404 19.3 

0.703631 ± 28 
0.703529 ± 10 
0.703484 ± 15 
0.703973 ± 19 
0.703970 ± 45 
0.703670 ± 50 
0.704325 ± 17 
0.703666 ± 51 
0.703608 ± 14 

0.704164 ± 41 
0.704164 ± 32 
0.703900 ± 70 

0.703984 ± 14 
0.704334 ± 39 
0.704333 ± 11 
0.704759 ± 39. 
0.704221 ± 12 
0.703983 ± 15 
0.703959 ± 12 

0.703987 ± 41 
0.704065 ± 36 
0.704171 ± 16 
0.704405 ± 37 
0.704254 ± 37 
0.704470 ± 43 
0.704688 ± !3 

0.512898 ± 21 S 
0.512878± 15 B 
0.512915± 9 S 
0.512815± 13 S 
0.512768±13 C 

S 
0.512753 ± 1 B 
0.512940± 18 C 
0.512926± 1I S 

0.512854 ± 19 C 
0.5128!3±22 C 

A 

0.512785 ± 8 A 
0.512766±18 C 
O.512847± 13 A 
0.512697±16 C 
0.512817± 6 A 
0.512839±12 A 
0.512889±12 A 

0.512751 ± 18 C 
0.512787±17 C 
0.512892 ± 9 A 
0.512811±18 C 
0.512815±23 C 
0.512809±15 C 
0.512719±!3 A 

T5: CHI42 55.7 BA 682.0 32.0 0.704103 ± 38 0.512971 ± 20 C 
CHIII 61.1 A 640 14.1 0.703700± 11 0.512862± 9 A 
CHI21 63.4 O 0.704525 ± 44 0.512825 ± 16 C 
CHIIO 63.5 O 529 12.1 0.703855 ± 17 0.512875 ± !3 A 
CH179 63.5 O 622.5 16.2 0.704157 ± 34 0.512756 ± 2 I C 
CHI49 65.0 O 554.919.1 0.703791±38 0.512846±13 C 

I Tip'o de roca según la clasificación TAS (Le Bas el al., 1986). 'Relaciones de 87 Srl6Sr normalizadas 
a 8 Sr/88Sr = 0.11940 Y ajustadas a 8JSr/86Sr = 0.710230 para el estándar SRM987 (Yerma 1999, 
2000a). Relaciones de I43Ndl '44Nd normalizadas a 14"Nd/'44Nd = 0.72 I 90 Y ajustadas a '43Nd/'44Nd = 

0.72190 para el estándar La Joila (Yerma 1999, 2000a). Los errores reportados en los datos 
individuales corresponden a 2 veces el error estándar de la media (2ad multiplicado por 106 

'Referencias: a = Yerma (1999), b = Yerma (2000a), c = este trabajo. 
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Figura 6.7 Diagrama 14JNd/144Nd - 87Sr¡'6Sr para las rocas volcánicas de la SCN analizadas por Verma 

(1999, 2000a) y en el presente estudio, distribuidos según los grupos mineralógicos y geoquímicos. Se 

han incluido, como referencia, el "arreglo del manto" (líneas discontin~as; Faure, 1986), la curva de 

mezcla entre el basalto alterado (MORB) y sedimentos del sitio 487 (línea continua, los números 

indican el porcentaje de sedimento; Verma, 2000a), el campo que ocupan las granulitas máficas de San 

Luis Potosí (línea punteada) y su composición promedio (CIM; Schaaf et al., 1994). Los diamantes 

cerrados representan a basaltos de otras regiones del CVM: blh = Los Humeros (Verma, 2000b), bhu = 

Huichapan (Verma, 200 la), bac = Acoculco (Verma, 2001 b). La región limitada por una línea continua 

incluye magmas basálticos (cuadros cerrados) y andesíticos (círculos cerrados) del arco volcánico de 

Centroamérica (A VCA; Carr et al., 1990; Chan et al., 1999). 

6.5 Análisis de composición quimica de minerales 

Como ya se ha señalado, desde principios de los setenta varios autores han llevado a cabo 

estudios petrográficos y geoquímicos en la SCN (Negendank, 1972a,b; Swinamer, 1989; Martín del 

Pozzo, 1989; Rodríguez-Lara, 1997; Wallace y Carmichael, 1999; Verma, 1999, 2000a). Sin embargo, 

aunque se cuenta con esta base de información para roca total, existe un número de datos muy limitado 
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de la composición química en minerales, los cuales fueron reportados por Swinamer (1989), Martin 

del Pozzo (1989) Y Márquez González (1998). Para profundizar en este aspecto, y complementar la 

información dísponible, se efectúo el análisis químico de minerales en un grupo de muestras 

seleccionadas de la SCN, aplicando técnicas modernas de microanálisis. 
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En particular, durante el presente estudio se aplicó un método que combina las técnicas de 

Microsonda Electrónica (E/eelron Probe Mieroanalysis, EPMA), para el análisis cuantitativo de los 

minerales, y de Microscopía de Barrido Electrónico (Seanning Eleelran Mieraseope, SEM), para 

registrar imágenes de retrodispersión de electrones de alta resolución para los minerales (high

resolution baeksaettered eleelran images). Una descripción de los principios y aplicaciones de estas 

técnicas puede ser consultado en Reed (1996). 

Se seleccionaron 23 muestras que cubren todos los arreglos petrográficos observados en la 

SCN (Tabla 6.1). Para cada una de estas muestras se preparó una sección delgada y en cada una de 

ellas se marcaron de 4 a 7 puntos en donde an~lizar los minerales presentes en la roca (e.g., Figura 

6.10). El análisis de composición química de minerales se llevó a cabo en el sistema combinado 

EPMA/SEM de tipo WDS JXA-8900 M JEOL del Centro de Microscopia Electrónica - Universidad 

Complutense (Madrid, España). Las condiciones de operación del sistema fueron 15 kV Y 20 nA, para 

establecer un haz electrónico de -111m. Las concentraciones aparentes, determinadas en primera 

instancia por el sistema, fueron corregidas en forma automática para efectos de número atómico (Z), 

absorción (A) y fluorescencia (F), por medio de un programa de cómputo (ZAFJEOL). La calibración 

del sistema EPMNSEM se estableció utilizando minerales de referencia preparados en la Smithsonian 

Institution (Jarosewich et al., 1980). La precisión analitica fue com<1 promedio de -2% en cada 

porcentaje de óxido reportado. En cada mineral estudiado se realizó un análisis químico de centro y 

borde, aunque en algunos casos sólo fue posible estudiar el centro del cristal. Por otro lado, con el 

objeto de investigar los contrastes composicionales en el mineral, sobre todo en aquellos minerales que 

mostraban una estructura zonada, se prepararon imágenes SEM (e.g., Figura 6.11). 

En las Tablas 6.5-6.22 se presentan resultados de análisis químicos representativos para 

minerales en los diferentes arreglos mineralógicos observados en la SCN. Los cálculos de fórmula 

estructural para cada tipo de mineral se realizaron siguiendo el procedimiento general de establecer las 

proporciones atómicas de cada elemento y distribuyendo estas cantidades en los sitios disponibles en la 

estructura del silicato, con base a un número determinado de oxígenos (Deer et al., 1997). Es 

importante señalar que, en los resultados de análisis de microsonda no se distinguen los estados de 

oxidación del fierro. De esta forma, este elemento es reportado como FeO'. La distribución de Fe" y 

Fe+J se estableció siguiendo el criterio de Droop (1987), en el cual se asume una estequiometría 

conocida (sumas de cationes y aniones ideales). 

177 



En el caso de los anfiboles, en donde no existe una estequiometría bien definida, la distribución 

de Fe' y Fe'] se estableció con base en los criterios empíricos de Leake et al. (1997). El cálculo de la 

fórmula estructural y la clasificación de los anfiboles analizados se realizaron siguiendo el esquema 

más reciente avalado por la Intemational Mineralogical Association (Leake et al., 1997), aplicando el 

programa NEW AMPHCAL (Yavuz, 1999). 

6.5. l Olivino 

(Fórmula estructural normalizada a 3 cationes y ~ oxígenos: A,BO,; A = Ti, Cr, Fe+', Mn, Mg, Ca, Ni; 

B = Si, Al) 

El olivino se presenta como fenocristal en rocas máficas (TI, Tabla 6.5) e intermedias (T2-T3; 

Tabla 6.6), apareciendo incluso en muestras con contenidos de SiO, - 60 %. Los cristales son 

euhedrales o subhedrales (e.g., Figuras 6.10a y 6. lI a), aunque formas esqueléticas se observan en 

rocas vesiculares. Los fenocristales de olivino presentes en rocas del tipo T5 (Tabla 6.7) muestran 

bordes de reacción de ortopiroxeno o alteración a óxidos de fierro. La presencia de inclusiones de 

espinela es común en los olivinos, especialmente en rocas máficas (e.g., Figuras 6. l Ob Y 6. l lb). 

Los olivinos en las rocas máficas tipo TI presentan una composición en sus centros de %Fo = 

85.9 ± 2.5 (n = 48; %Fom" = 78. 1, %Fom" = 88.8). Los cristales estudiados presentan un zoneamiento 

normal, en donde los bordes presentan variaciones de composición en %Fo de 0.2 - 4.0 %, con 

respecto a sus centros. Sin embargo, dos cristales estudiados en el basalto CUI l mostraron diferencias 

mayores (-17 %). En promedio los bordes de los olivinos en este grupo mo'straron una composición de 

%Fo = 81.8 ± 6.5 (n = 27; %Fom" = 67.0, %Fom", = 88.0). Por su parte, las andesitas basálticas con 

MgO - 9 % (tipo T2) mostraron olivinos con centros ligeramente más máficos con respecto a los del 

grupo anterior (n = 17; %Fo = 88.5 ± 1.4; %Fom" = 86.7, %Fom" = 90.7). Estos valores de 

composición son muy altos para magmas intermedios y podrían ser consecuencia de fenómenos de 

acumulación de olivino durante su génesis. Los bordes de estos olivinos presentaron un porcentaje de 

variación composicional similar a los del grupo anterior (O. l - 4:0 %), aunque con una mayor 

concentración en MgO (n = 12; %Fo = 86.5 ± 1.7; %Fo,." = 84.0, %Fom" = 90.4). 
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Figura 6.10 Ejemplos de fenoeristales analizados por EPMA: (a) olivino (Foss ) en la andesita basáltica 

eHI64 (Tetillas). que contiene inclusiones de espinela eromifera (algunas de ellas localizadas dentro 

del circulo): (b) ampliación del olivino mostrado en (a), con objeto de resaltar las inclusiones de 

espinela (Fe/(Fe + Mg) = 0.68; er/(er + Al) = 0.57; Fed/Fe = 0.27) ; (e) ortopiroxeno (centro 

En"Fs"Wo,. borde: En80AFS17.4WOU) en la andesita eHI7I (Xicomulco). (d) clinopiroxeno 

(En,.,Fss\Vo,,) en la andesita eH131 (Tioea): (e) plagioelasa (AnOj) en la andesita basáltica eHI64 

(Tetillas): (1) ortopiroxcno (a: En"Fs,oWo); b: En"Fs"Wo,: e: En6"Fs"Wo,) en la andesita eHI63 

(Pelado). Todas las imágenes tomadas a 5NX, excepto (b) y (d) que se obtuvieron a IONX. 
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/ 

Figura 6.\\ Imágenes SEM para los fenocristales presentados en la Figura 6.10:. (a) olivino en la 

andesita basáltica CHI64 (Tetillas). que contiene inclusiones de espinela cromifera (algunas de ellas 

localizadas dentro del circulo): (b) ampliación del olivino mostrado en (a). con objeto de resaltar las 

inclusiones de espinela: (e) ortopiroxcno en la andesita CI-I171 (Xieomulco). (d) clinopiroxeno en la 

andesita CI-I131 (Tiaca): (e) plagioclas<¡ en la andesita basáltica CI-I164 (Tetillas): (1) ortopiroxeno con 

un zonado cmnplcjo en la andesita CI-I163 (Pelado). 
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Tabla 6.5 Composición y fórmula estructural de olivinos (centro) representativos del grupo TI. 

Muestra _---'C:;.U=II'"'(.;:C;.:u"'ic;.:u"'il"'co:;.;"S"i"O ... ,_-..:5;.:0"'.6:..·"VO"', ",M",g",O,--..:8:...7,-,-%",) __ 

%SiOz 
%Ti02 
%AI 2ü J 

%FeO I 

%MnO 
%MgO 
%CaO 
%NiO 
%Cr20 ) 
Suma 

Si 
Al 
Suma 
Ti 
Cr 
Fe+2 

Mn 
Mg 
Ca 
Ni 
Suma 

%Fo 
%Fa 

40.139 40.135 40.596 38.898 
0.000 0.000 0.033 0.000 
0.030 0.477 0.056 0.162 

12.195 12.068 12.576 12.860 
0.130 0.212 0.229 0.127 

47.241 46.947 46.859 45.930 
0.189 0.149 0.199 0.169 
0.355 0.310 0.244 0.269 
0.064 0.049 0030 0300 

100.343 100.347 100.822 99.724 

0.993 
0.001 
0.994 
0.000 
0.001 
0.252 

0.003 
1.743 

0.005 
0.007 
2.011 

87.35 
12.65 

0.992 1.000 
0.014 0.002 
1.006 1.002 
0.000 0.001 
0.001 0.001 
0.249 0.259 
0.004 0.005 

1.730 1.721 
0.004 0.005 
0.006 0.005 
1.995 1.996 

87.40 86.92 
12.60 1l.08 

0.996 
0.005 
1.001 
0.000 
0.006 
0.269 
0.003 
1.710 
0.005 
0.005 

1.997 

82.42 
1l.58 

40.178 
0.014 
0.062 

13.490 
0.168 

45.309 
0.191 
0.285 
0.029 

99.726 

1.005 
0.002 
1.007· 
0.000 
0.001 
0.282 
0.004 

1.689 
0.005 
0.006 
1.987 

85.69 
14.31 

40.039 
0.012 
0.043 

13.102 
0.254 

46.661 
0.1l9 
0.183 
0.009 

100.442 

0.993 
0.002 
0.995 
0.000 
0.000 
0.272 
0.005 
1.726 
0.004 

0.004 
2.011 

86.39 
13.61 

Muestra CHI20 (Santa Barbara: Si02 "" 51.6 %, MgO ::: 8.6 %) 
--~~~----~~~~~~~~--

SiOl 
TiO, 
AI,O, 
FeU 
MnO 
MgO 
CaO 
NiO 
Cr20) 
Suma 

Si 
Al 
Suma 
Ti 
Cr 
Fe+2 

Mn 
Mg 
Ca 
Ni 
Suma 

%Fo 
%Fa 

39.764 
0.018 
0.043 

12.335 
0.168 

47.1l6 
0.199 
0.009 

0.031 
99.703 

0.991 
0.001 
0.992 
0.000 
0.001 
0.257 
0.004 

1.750 
0.005 
0.000 
2.017 

87.20 
12.80 

39.720 
0.032 
0.021 

12.107 
0.157 

46.935 
0.194 
0.032 
0.01l 

99.211 

0.993 

0.001 
0.994 
0.001 
0.000 
0.253 
0.003 
1.749 
0.005 
0.001 
1.012 

8736 
12.64 

40.069 
0.006 
0.046 

11.301 
0.098 

47.496 
0.144 
0.039 
0.051 

99.250 

0.997 

0.001 
0.998 
0000 
0.001 
0235 
0.002 
1.761 
0.004 
0.001 
2.004 

88.23 
11. J7 

39.888 
0.013 
0.041 

12.122 
0.151 

46.595 

0.185 
0.000 

0.040 
99.035 

0.998 
0.001 
0.999 
0.000 
0.001 
0.254 
0.003 
1.738 
0.005 
0.000 
2.001 

87.17 
12.73 

40.094 
0.005 
0.043 

11.951 
0.146 

47.168 
0.163 
0.010 
0.019 

99.599 

0.997 
0.001 
0.998 
0.000 
0.000 
0.248 
0.003 
1. 748 
0.004 
0.000 
2.004 

87.56 
11.44 

39.990 
0.022 
0.041 

11.668 

0.098 
47.263 

0.127 
0.019 
0.050 

99.278 

0.996 

0.001 
0.997 
0.000 
0.001 
0.243 

0.002 
1.755 
0.003 
0.000 
2.005 

87.84 
12.16 

CHI56 (Cima; SiO, - 51.6 %, MgO - 8.0 %) 

39.485 
0.000 
0.000 

13.047 
0.176 

47.281 
0.156 
0.015 
0.045 

100.208 

0.982 
0.000 
0.982 
0.000 
0.001 
0.271 
0.004 
1.754 
0.004 

0.000 
2.035 

86.60 
13.40 

39.415 
0.016 
0.050 

14.467 

0.190 
45.796 

0.134 
0.006 
0.011 

100.085 

0.988 

0.001 
0.989 
0.000 
0.000 
0.303 
0.004 

1.711 
0.004 
0.000 
2.022 

84.95 
15.05 

39.403 40.234 39.003 39.540 

0.001 0.000 0.000 0.007 

0.000 0.041 0.026 0.022 

13.505 13.214 12.732 12.988 

0.121 0.240 0.118 0.240 

46.586 47.413 47.096 46.470 
0.181 0.167 0.148 0.189 

0.040 0.000 0.016. 0.027 
0.064 0.000 0.022 0.016 

99.901 101.312 99.761 99.502 

0.985 0.989 
0.000 0.001 
0.985 0.991 
0.000 0.000 
0.001 0.000 
0.282 0.272 
0.003 0.005 
1.737 1.738 
0.005 0.004 
0.001 0.000 

2.029 2.019 

8601 86.48 

13.99 13.52 

0.988 

0.001 
0.989 
0.000 
0.000 
0.265 
0.002 
1.751 
0.004 
0.000 

2.024 

86.83 
13.17 

0.990 
0.001 
0.991 
0.000 
0.000 
0.272 
0.003 
1.735 

0.005 
0.001 
2.018 

86.43 
13.55 

CHI57 (XiLle: SiOl = 52.0 %, MgO = 8.1 %) 

40.378 
0.009 
0.028 

14.555 
0.227 

39.462 40.222 
0.000 0.041 
0.052 0.022 

15235 12.590 
0.216 0.151 

45.688 45.278 46.978 
0.122 o.m 0.150 
0.001 0.000 0.035 
0.031 0.047 0.0 Il 

101.039 100.443 100.202 

1.000 
0.001 
1.001 
0.000 
0,001 

0.302 
0.005 
1.687 
0.003 
0.000 
1.998 

84.84 
15.16 

0.989 0.996 

0.002 0.001 
0.990 0.997 

0.000 0.001 
0,001 0.000 

0.319 0.261 
0.005 0.003 
1.691 1.733 
0.004 0.004 
0.000 0001 
2.020 2.005 

84.12 86.93 
15.88 13.07 

40027 
0.017 
0.025 

13.604 
0.220 

45.304 
0.122 
0.000 

0.027 
99.346 

1.004 

0.001 
1.005 
0.000 
0.001 

0.285 
0.005 
1.695 
0.003 
0.000 
1.989 

85.59 
14.41 

39.783 
0.000 
0.032 

12.886 
0.109 

46.871 
0.186 
0.020 
0.015 

99.902 

0.991 
0.001 

0.992 
0.000 
0.000 
0.268 
0.002 
1.740 
0.005 

0.000 
2.017 

86.64 
13.36 

39.203 
0.052 
0.018 

14.819 
0.216 

44.508 

0.132 
0.019 

0.050 
99.017 

0.99' 
0.001 
0.995 
0.001 
0.001 

0.3 14 

0.005 
1.683 
0.004 
0.000 
2.008 

84.26 
15.74 
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Tabla 6.5 (Con!.). 

Muestra _....:::C::..H:.:.12",5:....>.;(Tc:e:::z"on:::'",la",la",;-,S:;.iO=¡ _-..::5",2".I:...'"Y.,-, :;.M"g",O,--.:.9::...I:"""Y':L)_ 

%Si02 

%Ti02 

%AI20] 
%FcO I 

%MnO 
%MgO 
%CaO 
%NiO 
%Cr20 J 

Suma 

Si 
Al 
Suma 
Ti 
Cr 

. Fe+1 

Mn 
Mg 
Ca 
Ni 
Suma 

%Fo 
%Fa 

Mut::.stra 

Si02 

TiOz 
AI¡O, 
FeO I 

MnO 
MgO 
CaO 
NiO 
CrIO) 

. Suma 

Si 
Al 
Suma 
Tí 
Cr 
Fe'! 

Mn 
Mg 
Ca 
Ni 
Suma 

%Fo 
%Fa 

38.9'7 40.'89 39.481 
0.000 0.000 0.000 
0.005 0.027 0.069 

13.901 12.675 11.576 
0.211 0169 0.189 

47383 48.061 47.940 
0.130 0.137 0.205 
0.000 0010 0.003 
0.000 0.060 0.035 

100.547 101.328 99.858 

0.970 
0.000 
0.970 
0.000 
0.000 
0.290 
0.004 
1.761 
0.003 
0.000 
2.059 

85.87 
14.13 

0.986 
0.001 
0.987 
0.000 
0.001 
0.260 
0.004 
1.758 
0.004 
0.000 
2.026 

0.988 
0.002 
0.990 
0.000 
0.001 
0.240 
0.004 
1.771 
0.005 
0.000 
2.022 

87.11 88.07 
1289 11.93 

39.431 40.139 39.396 
0.021 0.000 0.036 
0.036 0.029 0.003 

14.056 IU51 14.463 
0.236 0.180 0.239 

45.561 47.947 46.813 
0.156 0.138 0.175 
0.000 0.058 0.000 
0033 0.088 0.062 

100.530 100.330 101.187 

0.983 
0.001 
0.984 
0.000 
0.001 
0.293 
0.005 
1.730 
0.004 
0.000 
2.033 

0.991 
0.001 
0.991 
0.000 
0.002 
0.242 
0.004 
1.764 
0.004 
0.001 
2.017 

85.52 87.91 
14.48 12.09 

0.978 
0.000 
0.978 
0.001 
0.001 
0.300 
0.005 
1.732 
0.005 
0.000 
2.043 

85.23 
14.77 

CHI04 (Guespalapa; Si02 ::: 52.6%, MgO = 7.1 %) 

39.638 
0.005 
0.061 

14.877 
0.176 

44.563 
0.168 
0.274 
0.044 

99.806 

0.098 
0.002 
1.000 
0.000 
0.001 
0.313 
0.004 
1.673 
0.005 
0.006 
2.001 

84.23 
15.77 

39.191 
0.000 
0.057 

14.741 
0.236 

44.603 
0140 
0.381 
0004 

99.533 

0.992 
0.002 
0994 
0.000 
0.000 
0.312 
0.005 
1.684 
0.004 
0.008 
2.01 J 

84.36 
15.64 

39.977 
0.047 
0.019 

16.514 
0.269 

43.824 
0.149 
0.331 

39.263 
0.011 
0.000 

17.879 
0.252 

42.624 
0.173 
0.200 

0.033 0.044 
101.163 100.446 

1.000 
0001 
1.001 
0.001 
0.001 
0.345 
0.006 
1.634 
0.004 
0.007 
1.998 

82.55 
17.45 

0.996 
0.000 
0.996 
0.000 
0.001 
0.379 
0.005 
1.612 
0.005 
0.004 
2.007 

80.95 
19.05 

38.444 
0.054 
0.029 

20.202 
0.315 

40.578 
0.162 
0.096 
0.034 

99.914 

0.992 
0.001 
0.993 
0.001 
0.001 
0.436 
0.007 
i.561 
0.004 
0.002 
2.013 

78.17 
21.83 

39.250 
0.052 
0.012 

14.304 

0.215 
45.023 

0.127 
0.361 
0.010 

99.354 

0.992 
0.000 
0.992 
0.001 
0.000 
0.302 
0.005 
1.696 
0.003 
0.007 
2.015 

84.88 
15.12 

CHI51 (Tezonlle: SiO¡- 52.2%, MgO - 7.0%) 

39.797 40.071 39.617 
0.025 0.012 0.020 
0.014 0.012 0.017 

14.443 13.870 13.804 
0.134 0.148 0.095 

44.710 45.337 45.721 
0.142 0.177 0.153 
0.000 0.065 0.000 
0.062 0.051 0.130 

99.327 99.743 99.557 

1.003 
0.000 
1.003 
0.000 
0.001 
0.304 
0.003 
1.680 
0.004 
0.000 
1.992 

84.66 
15.34 

1.003 
0.000 
1.003 
0.000 
0.001 
0.290 
0.003 
1.692 
0.005 
0.001 
1.984 

0.994 
0.001 
0.995 
0.000 
0.003 
0.290 
0.002 
1.710 
0.004 
0.000 
1.993 

85.35 85.52 
14.65 14.48 

39.830 39.331 
0.011 0.000 
0.048 0.018 

13.697 15.020 
0.119 0.204 

45.984 44.664 
0.138 0.222 
0.043 0.025 
0.071 0.012 

99.941 99.496 

0.995 
0.001 
0.996 
0.000 
0.001 
0.286 
0.003 
1.712 
0.004 
0.001 
2.009 

0.994 
0.001 
0.994 
0.000 
0.000 
0.317 
0.004 
1.683 
0.006 
0.001 
2.007 

85.68 84.13 
14.32 15.87 

40.012 
0.008 
0.015 

13.762 
0.161 

45.506 
0.126 
0.040 
0.024 

99.654 

1.002 
0.000 
1.002 
0.000 
0.000 
0.288 
0.003 
1.699 
0.003 
0.001 
1.995 

85.50 
14.50 

eHI17 (Los Cuales; SiOl = 52.7%, MgO = 8.7 %) 

39.865 
0.023 
0.017 

12.151 
0.171 

47.294 
0.145 
0.000 
0.046 

99.712 

0.992 
0.000 
0.992 
0.000 
0.001 
0.253 
0.004 
1. 754 
0.004 
0.000 
2.015 

87.40 
12.60 

40.269 
0.044 
0.008 

12.794 
0.183 

47.220 
0.169 
0.020 

40.476 
0.000 
0.016 

10.983 
0.186 

48.641 
0.107 
0.067 

0.000 0.082 
100.707 100.558 

0.994 
0.000 
0.994 
0.001 
0.000 
0.264 
0.004 
1.737 
0.004 
0.000 
2.011 

8681 
13.19 

0.993 
0.000 
0.993 
0.000 
0.002 
0.225 
0.004 
1.778 
0.003 
0.001 
1.013 

88.76 
11.24 

40.082 40.621 
0.000 0.012 
0.028 0.030 

11.932 12.713 
0.120 0.099 

47.990 45.704 
0.141 0.140 
0.015 0.010 
0.032 0.045 

100.340 99.374 

0.989 
0.001 
0.990 
0.000 

_ 0.001 
0.246 
0.003 
1.766 
0004 
0.000 
2.020 

87.76 
12.24 

1.013 
0.001 
1.014 
0.000 
0.001 
0.265 
0.002 
1.699 
0.004 
0.000 
1.972 

86.50 

13.50 

40.368 
0.005 
0.010 

10.921 
0.175 

48.859 
0.124 
0.035 
0.015 

100.512 

0.990 
0.000 
0.991 
0.000 
0.000 
0.224 
0.004 
1.787 
0.003 
0.001 
2.019 

88.86 
11.14 
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Tabla 6.6 Composición y fórmula estructural de olivinos (centro) representativos de los grupos T2 y T3. 

Muestra 

%Si02 
%Ti02 

%A1201 
%FcO l 

%MnO 
%MgO 
%CaO 
%NiO 
%Cr20 ] 
Suma 

Si 
Al 
Suma 
Ti 
Cr 
Fe+2 

Mn 
Mg 
Ca 
Ni 
Suma 

%Fo 
%Fa 

T2:CHI64 (Telillas; SiO, - 53.7 %. MgO - 8.7 %) 

40.839 
0.031 
0.016 

10.542 
0.149 

48.316 
0.117 
0.000 
0.033 

100.043 

1.003 
0.000 
1.003 
0.001 
0.001 
0.216 
0.003 
1.769 
0.003 
0.000 
1.993 

89.10 
10.90 

40255 40.299 40.725 40.537 
0.000 0.000 0.000 0.008 
0.022 0.031 0.067 0.034 

10.741 11.609 10.607 11.719 
0.195 0.129 0.163 0.134 

48.725 48722 48.743 48.579 
0.105 0.129 
0.000 0001 
0096 0.022 

0.139 
0.007 
0.075 

0.138 
0.013 
0.055 

100139 100.942 100.526 101.217 

0.991 0.987 
0.001 0.001 
0.992 0.988 
0.000 0000 
0.002 0.000 
0.221 0.238 
0.004 0.003 
1.787 1.780 
0.003 0.003 
0.000 0.000 
2.017 2.024 

89.00 88.21 
11.00 11.79 

0.996 0.990 
0.002 0.001 
0.998 0.991 
0.000 0.000 
0.001 0.001 
0.217 0.239 
0.003 0.003 
1.778. 1.770 
0.004 0.004 
0.000 0.000 
2.004 2.017 

89.12 
10.88 

88.08 
11.92 

40.303 
0.000 
0.031 

11.002 
0.148 

48.033 
0.154 
0.000 
0.000 

99.671 

0.997 
0.001 
0.998 
0.000 
0.000 
0.227 
0.003 
1.771 
0.004 
0.000 
2.005 

88.62 
11.38 

Muestra ___ T.:.:3:c::::.C:.:H:.:16:::3-,(P:.:e:::la::d:::.o::.:S"iO=, =...::..59:.:.0.:.:.:.:%::.. :.:M",g",0c..=_4:.:.:::.8 ..::%::.) __ 

Si02 
TiO, 
AI,O) 
FeO l 

MnO 
MgO 
CaO 
NiO 
Cr20] 
Suma 

Si 
Al 
Suma 
Ti 
Cr 
Fc>2 

Mn 
Mg 
Ca 
Ni 
Suma 

%Fo 
%Fa 

39.694 39.532 38.801 
0.000 0.000 0.000 
0.038 0.043 0.018 

16.733 16.783 18.046 
0.236 0.263 0.276 

42.533 43.270 42.348 
0.119 0.107 0.105 
0.000 0.000 0.015 
0.035 0006 0.059 

99.388 100.004 99.668 

1.010 
0.001 
1.011 
0.000 
0.001 
0.356 
0.005 
1.613 
0.003 
0.000 
1.978 

81.92 
18.08 

1.001 0.993 
0.001 0.001 
1002 0.994 
0.000 0.000 
0.000 0.001 
0.355 0.386 
0.006 0.006 
1.633 1.616 
0.003 0.003 
0.000 0.000 
1.997 2.012 

8213 80.71 
17.87 19.29 

39.029 
0.019 
0.012 

17.081 
0.265 

42.744 
0.201 
0.032 
0047 

99430 

38.954 39.105 
0.000 0.012 
0.015 0.021 

18.001 18.126 
0.275 0.268 

42.308 42.458 
0.184 0.163 
0.014 0.008 
0.052 0.049 

99.803 100.210 

0.997 0.995 0.995 
0.000 0.001 0.001 
0.997 0.996 0.996 
0.000 0.000 0.000 
0.001 0.001 0.001 
0.365 0.385 0.386 
0.006 0.006 0.006 
1.627 1.611 1.611 
0.005 0.005 0.004 
0001 0.000 0.000 
2.005 2.008 2.008 

81.69 80.73 80.68 
1831 19.27 19.32 

T3:CHI33 (Temixco; SiO, - 56.2 %, MgO 6.1 %) 

39.901 
0.021 
0.039 

13.771 
0.216 

47.033 
0.136 
0.014 
0.000 

101.131 

0.986 
0.001 
0.987 
0.000 
0.000 
0.285 
0.005 
1.733 
0.004 
0.000 
2.026 

85.89 
14.11 

40.005 40.537 
0.014 0.000 
0.045 0.032 

13.236 13.060 
0.188 0.214 

47.276 46.992 
0.134 0.112 
0.016 0.026 
0.010 0.000 

100.924 100973 

0.988 0.998 
0.001 0.001 
0.989 0.999 
0.000 0.000 
0.000 0.000 
0.273 0.269 
0.004 0.004 
1.740 1.725 
0.004 0003 
0.000 0.001 
2.022 2.0021 

86.43 
13.57 

86.51 
13.49 

39.395 39.615 
0.056 0.057 
0.045 0.015 

14.254 13.336 
0.227 0.210 

46.272 46458 
0.134 0.149 
0.000 0.000 
0.004 0.057 

100.387 99.897 

0.984 0.989 
0.001 0.001 
0.985 0.990 
0.001 0.001 
0.000 0.001 
0.298 0.279 
0.005 0.004 
1.722 1.730 
0.004 0.004 
0.000 0.000 
2.030 2.019 

85.27 86.13 
14.73 13.87 

39.651 
0.000 
0.025 

14.001 
0.149 

46.547 
0.135 
0.046 
0.026 

100.580 

0.986 
0.001 
0.987 
0.000 
0.001 
0.291 
0.003 
1.726 
0.004 
0.001 
2.026 

85.56 
1444 

T3: CHI27 (Texclacoyonqui; SiOl = 59.2 %. MgO = 4.5 %) 
• 

39.145 38.887 
0.028 0.000 
0.000 0.038 

17.055 19.147 
0.220 0.263 

44433 41.877 
0.136 0.154 
0.022 0.020 
0.028 0.011 

101.067 100J97 

0.983 
0.000 
0.983 
0.001 
0.001 
0.358 
0.005 
1.664 
0.004 
0.000 
2.032 

82.28 
17.72 

0.993 
0.001 
0.994 
0.000 
0.000 
0409 
0.006 
1.594 
0.004 
0.000 
2.013 

79.59 
2041 

39J22 39.004 38.887 38.924 
0.000 0.010 0.023 0.010 
0.041 0.003 0.012 0.000 

17.954 17.125 17J84 17.156 
0.280 0.291 0.263 OJ 13 

43.776 43.896 43.958 43.884 
0.159 0.134 0.187 0.110 
0.023 0.021 0.016 0.017 
0.000 0.017 0.011 0.000 

101.555 100.501 100.741 100414 

0.987 
0.001 
0.988 
0.000 
0.000 
0.377 
0.006 
1.638 
0.004 
0.000 
2.025 

81.30 
18.70 

0.986 0.982 0.985 
0.000 0.001 0.000 
0.986 0.983 0.985 
0.000 0.000 0.000 
0.000 0.000 0.000 
0.362 OJ67 OJ63 
0.006 0.006 0.007 
1.654 1.655 1.656 
0.004 0.005 0.003 
0.000 0.000 0.000 
2027 2.034 2.029 

82.05 81.85 82.02 
1795 18.15 17.98 
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Los olivinos presentes en los magmas intermedios tipo T3 (Tabla 6.6) muestran centros de 

composición %Fo ~ 84.1 ± 3.1 (n ~ 24; %Fom;" ~ 79.7, %Fom •.• ~ 89.6), la cual es comparable a la 

observada en los magmas máficos tipo TI. Sin embargo, sus bordes se caracterizan por mostrár una 

mayor variación en composición (3.0 - 16%) con respecto a sus centros (n ~ 17; %Fo ~ 77.3 ± 5.2; 

%Fom;" ~ 70.6, %Fom., ~ 87.1). Por otro lado, las rocas con evidencias de desequilibrio mineralógico 

presentan olivinos cuyos centros muestran composiciones de %Fo ~ 85.9 (n ~ 13; %Fom;" ~ 80.7, 

%Fom" ~ 93.6). Algunos ejemplos de estos cristales se presentan en la Tabla 6.7. 

Tabla 6.7 Composición y fórmula estructural de olivinos (centro) representativos del grupo T5. 

Muestra CHI42 (Jumento; CHI08 (Seuate; 
SiO, = 55.7 %, MgO = 7.1 %) SiO, = 61.6 %, MgO = 4.2) 

%Si02 39.900 39.629 40.204 39.460 39.487 39.291 

%Ti02 0.000 0.055 0.024 0.059 0.000 0.050 

%AI2OJ 0.001 0.024 0.012 0.011 0.009 0.018 

%FeOt 15.249 14.628 16.463 16.243 15.383 18.022 

%MnO 0.203 0.187 0.282 0.246 0.254 0.286 

%MgO 43.779 45.138 43.480 43.014 43.439 42.406 

%CaO 0.203 0.146 0.149 0.132 0.114 0.137 

%NiO 0.000 0.010 0.004 0.329 0.330 0.241 

%Cr20 J 0.011 0.024 0.055 0.000 0.009 0.036 

Suma 99.346 99.841 [00.673 99.4C}4 99.025 100.487 

Si 1.009 0.995 1.008 1.003 1.005 0.997 
Al 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.001 
Suma 1.009 0.996 1.008 1.003 1.005 0.998 
Ti 0.000 O.OOt 0.000 0.001 0.000 0.000 
Cr 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 
Fe+ 2 0.322 0.307 0.345 0.345 0.327 0.820 

Mn 0.004 0.004 0.006 0.005 0.005 0.006 
Mg 1.650 1.690 1.625 1.630 1.648 1.605 

Ca 0.005 0.004 0.004 0.004 0.003 0.004 

Ni 0.000 0.000 0.000 0.007 0.007 0.005 
Suma 1.982 2.007 1.982 1.992 1.990 2.003 

%Fo 83.66 84.62 82.48 85.52 83.43 80.75 
%Fa 16.34 t 5.38 17.52 17.48 16.57 19.25 

En la Figura 6.12 se presenta la variación en la composición de los centros de olivinos con 

respecto al contenido de SiO, (% m/m ajustado a base seca) en la roca, para los diferentes tipos de 

magmas estudiados. Como se puede apreciar en este gráfico, existe una amplia variación en 

composición para los grupos TI y T3 (%Fo ~ 78 - 90). Los magmas tipo T2 se presentan como un 

grupo más compacto y con olivinos más magnésicos (%Fo ~ 86.5 - 92). La presencia de olivino en 

magmas con SiO, 2: 56% puede ser indicador de procesos de mezcla entre magmas málicos e 

intermedios. Finalmente, cabe destacar la gran dispersión en composición que presentan los datos 
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individuales para olivino en CI-I142 (Tabla 6.7), que alcanza un máximo de %Fo > 92 en una condición 

de desequilibrio al presentarse en un magma con SiO, >55% y que podría ser resultado de un proceso 

de acumulación. 

o 
¡,,¡... 

92 

88 

~ 84 

80 

¡~ ¡ 
-o- TI 

-o-- T2 

~ T3 

~ T5 

I 1 

1 
52 54 56 58 

Si02 (% peso ajo de roca) 

o 

o 

60 62 

Figura 6.12 Variación de composición para centros de olivino (expresada como %Fo; datos 

individuales) con respecto al contenido de SiO, (% m/m ajustado en base seca) de roca en los distintos 

tipos de magmas de la SCN. 

6.5.2 Espinela 

(Fórmula estructural normalizada a 24 cationes y 32 oxígenos: A;'B 16"0J2; A = Fe', Mn, Mg, Ca; B 

= Al, Cr, Fe', Ti, Si) 

Los olivinos de las rocas pertenecientes a los grupos TI - T3 presentan abundantes inclusiones 

de espinela (e.g., Figuras 6.IOb y 6.llb). En las Tablas 6.8 y 6.9 se presentan algunos ejemplos 

representativos de análisis químico para estas inclusiones. A partir de su composición se puede 

establecer que todos los cristales presentan una estructura de espinela II1versa, aunque es dificil 
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establecer un nombre específico, dado que ocupan la parte central del prisma MgAI,04 - MgCr,04 -

FeCr,04 - FeAI,O, de la clasificación de Haggerty (1991 l, tal como lo muestra la Figura 6.1 J. 

Tabla 6.8 Composición y fórmula estructural de espinelas representativas del grupo TI. 

Muestra CHI56 CHI20 CHI57 CHI25 

%Fo 86.01 86.48 87.'0 85.59 84.26 85.87 87.91 85.23 88.07 

%Si01 0.074 0.089 0.101 0.039 0.151 0.144 0.101 0.122 0.118 
%Ti01 1.400 1.201 1.247 2.183 3071 1.523 1.052 1.253 1.1 37 
%Al¡OI 22.606 23.216 23.488 24.374 20.945 24.098 26.887 26.913 26.541 
%Cr1OJ 34.545 35.160 32.921 30.883 29.443 31.207 3H28 31.912 31.874 
%FeO' 25.694 24.656 24926 28.223 31.060 28.976 22.019 23.541 23.671 
%MnO 0.193 0.243 0.191 0.279 0.251 0.317 0.201 0.196 0.205 
%MgO 13.004 12.945 13.550 12.607 10.592 11.247 14827 14049 14.120 
%CaO 0.000 0.000 0.016 • 0.019 0.013 0.020 0.000 0.013 0.008 
Suma 97.516 97.510 96.440 98.607 95.526 97.532 98.515 97.999 97.674 

Si 0.018 0.022 0.025 0.010 0.039 0.036 0.024 0030 0.029 
Ti 0.263 0.225 0.235 0.404 0.600 0.287 0190 0.229 0.208 
Al 6.652 6.821 6.922 7.073 6.411 7.126 7.628 7.703 7.623 
Cr 6.820 6.930 6.509 6.012 6.045 6.191 6.362 6.127 6.141 
Fe" 1.965 1. 755 2.049 2.088 2.266 2.036 1.580 1.653 1.761 
Fe'l 3.400 3.385 3.163 3.723 4.479 4.044 2.852 3.128 3.063 
Mn 0.041 0.051 0.040 0.058 0.055 0.067 0.041 0.040 0.042 
Mg 4.841 4.811 5.052 4.628 4.101 4.207 5.321 5.087 5.130 
Ca 0.000 0.000 0.004 0.005 0.004 0.005 0.000 0.003 0.002 
Suma 24.000 24.000 24.000 24.001 24.000 23.999 23.998 24.000 24.000 

FeI(Fe + Mg) 0.53 0.52 0.51 056 0.62 059 0.45 0.48 0.4& 
Cr/(Cr + Al) 0.51 0.50 0.48 0.46 0.49 0.46 0.45 0.44 0.45 
Fe"\¡ Fe 0.366 0.341 0.393 0.359 0.336 G.335 0.356 0.346 0.365 

Muestra CHI51 CHII7 

%Fo 84.66 85.35 85.52 85.68 84.13 87.40 86.81 87.86 87.76 88.86 

%Si02 0.097 0.116 0.090 0.096 0.100 0.064 0.069 0.035 0.042 0.029 
%Ti02 2.088 2.153 1.445 1.540 1.534 1.157 1.641 1.036 1.015 0.985 
%Al¡OJ 25.213 23.506 26.348 25.850 25.916 18.281 16.556 21.434 20.280 21.367 
%Cr¡Ol 27.391 29.900 30.976 30.911 30.813 35.663 )4.507 37.003 36.125 37.219 
%FeO' 32.547 29.894 24.248· 24.975 25.116 28.409 31382 22.685 24.685 22.597 
%MnO 0.256 0.115 0.201 0.071 0.101 0.284 0.279 0.232 0.206 0.198 
%MgO 9.029 10.169 13.171 12.716 12.862 11.3 18 10.157 13.365 13.456 13.279 
%CaO 0.000 0.048 0.000 0.026 0.025 0.014 0.008 0.000 0.005 0.000 
Suma 96.621 95.901 96.479 96185 96.467 95.190 94.591 95.790 95.809 95.674 

Si 0.025 0.030 0.022 0.024 0.025 0.017 0.018 0.009 0.011 0.007 
Ti 0.401 0.416 0.269 0.289 0.287 0.228 0.330 0198 0.195 0.189 
Al 7.592 7.120 7699 7.609 7.600 5.647 5.219 6.421 6.093 6.413 
Cr S.S33 6075 6.072 6.104 6.062 7391 7.297 7.436 7.280 7.494 
Fe" 2.023 1.913 1.646 1.660 1.714 2.472 . 2.787 1.729 2.216 1.701 
Fe>¡ 4.931 4.511 3.381 3.556 ),512 3.755 4.233 3.092 3.046 3.112 
Mn 0.055 0.025 0.042 0.0\5 0.021 0.063 0.063 0.050 0044 0.043 
Mg 3.439 3.896 4.868 4.735 4.772 4.423 4.050 5.065 5.114 5.042 
Ca 0.000 0.013 0000 0.007 0.007 0.004 0.002 0000 0.001 0.000 
Suma 23.999 23.999 23.999 23.999 24.000 24.000 23.999 24.000 24000 24.000 

Fe/(Fe + Mg) 0.67 0.62 0.51 0.52 0.52 o. 8 0.63 0.49 0.5 J 0.49 
Cr/(Cr + Al) 0.42 0.46 0.44 0.45 0.44 o. 7 0.58 0.54 0.54 0.54 
Fe'1, Fe 0.291 0.298 0.327 0.318 0.328 o. 97 0.397 0,359 0.421 03;) 
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Tabla 6.9 Composición y fórmula estructural de espinelas representativas del grupo T2 y T3. 

Muestra T2: CHI64 T2: CH170' 

%Fo 89.10 89.00 88.21 89.12 88.08 88.62 89.00 88.21 88.83 89.10 90.39 87.10 

%Si02 0.074 0.073 0.101 0.145 0.114 0.099 0.124 0.101 0128 0.113 0140 0.100 
%TiO! 0.563 0.666 0.894 0.730 1.3 15 1.261 0.638 1.008 1.016 0.651 0.490 0.510 
%AI¡Ol 21.345 21.066 20.540 19.042 19.161 18.724 21.343 20.086 20327 22.558 19280 18.510 
%Cr1OJ 40.813 41.032 36.682 39.757 35.897 37.487 40.758 37.472 36.903 39.223 43.790 40.020 
%FeO' 20.695 20.372 28.147 27.585 27.253 30.933 20.262 27.859 26.998 23.697 18.120 25.770 
%MnO 0.268 0.216 0.312 0.198 0.285 0.313 0.270 0.317 0.312 0.210 0180 0.320 
%MgO 13.841 14.297 10.471 9.812 11.994 8.179 14.050 11.359 11.972 12458 14.230 10.680 
%CaO 0.018 0.008 0.080 0.135 0.008 0.095 0.008 0.041 0.059 0.020 0.030 0.040 
Suma 97.617 97.730 97.227 97.404 96.027 97.091 97.453 98.243 97.715 98.930 96260 95.950 

Si 0.018 0.018 0.026 0.038 0.029 0.026 0.031 0.026 0.032 0028 0.036 0.026 
Ti 0.106 0.125 0.173 0.142 0.255 0.250 0.120 0.192 0.194 0.121 0.094 0.100 
Al 6.282 6.182 6.215 5.818 5.828 5.808 6.281 5.999 6.066 6.592 5.777 5.708 
Cr 8.058 8.078 7.446 8.149 7.32, 7.801 8.047 7.508 7.388 7.689 8.802 8.279 
Fe·] 1.412 1.454 1.942 1.673 2.277 1.839 1.370 2.057 2.094 1.419 1.163 1. 760 
Fe·! 2.910 2.788 4.101 4.307 3.605 4.970 . 2.861 3.847 3.623 3.494 2.689 3.878 
Mn 0.057 0.046 0.068 0.043 0.062 0.070 0.057 0.068 0.067 0.044 0.039 0071 
Mg 5.153 5.308 4.008 3.792 4.615 3.210 5.231 4.292 4.520 4.606 5.393 4.166 
Ca 0.005 0.002 0.022 0.037 0.002 0.027 0.002 0.011 0.016 0.005 0.008 0.011 
Suma 24.001 24.001 24.001 23.999 23.998 24.001 24.000 24.000 24.000 23.998 24.001 23.999 

Fe/(Fe + Mg) 0.46 0.44 0.60 0.61 0.56 0.68 0.45 0.58 0.56 0.52 0.42 0.58 
Cr/(Cr + Al) 0.56 0.57 0.55 0.58 0.56 0.57 0.56 0.56 0.55 0.54 0.60 0.59 
Fe+1¡ Fe 0.327 0.343 0.321 0.280 0.387 0.270 0.324 0.348 0.366 0.289 0.302 0.312 

Muestra TJ: CHI63 TJ: CHIJJ TJ: CHI69 

%Fo 81.92 82.13 85.89 85.27 86.13 84.60 83.78 84.81 

O/oSiO¡ 0.056 0.082 0.063 0.694 0.094 0.061 0.040 0.080 
%TiO! 5.194 3.352 1.185 1.552 1.455 3.137 1.492 3.152 
%AbO} 10.007 12.303 19.551 19.740 17.844 15.340 17.289 16.229 
%Cr2OJ 35.305 34.192 39.222 37.423 39.903 32.822 40.009 32.941 
%FeOt 38.590 37.903 24.676 25.801 26.718 34.915 27.419 34.419 
%MnO 0.342 0.181 0.281 0.292 0.201 0.316 0.271 0.212 
%MgO 7.068 9.138 12.155 11.857 11.367 8.392 11.173 9.957 
%CaO 0.040 0.000 0.033 0.009 0.000 0.054 0.009 0.000 
Suma 96.602 97.151 97166 97.368 97.582 95037 97.702 96.990 

Si 0.015 0.022 0.016 0.177 0.024 0.017 0.010 0.021 
Ti 1.080 0.675 0.227 0.297 0.282 0.640 0.290 0.622 
Al 3.261 3.884 5.881 5.926 5.414 4.904 5.259 5.021 
Cr 7.717 7.240 7.914 7.536 8.122 7.039 8.163 6.837 
Fe+] 2.83 I 3.482 1.718 1.590 1.852 2.745 1.978 2.856 
Fe>¡ 6.090 5.007 3.549 3.906 3899 5.175 3.939 4.699 
Mn 0.080 0.041 0.061 0.063 0.044 0.073 0.059 0.047 
Mg 2.913 3.649 7.625 4.503 4.J63 3.394 4.299 3.897 
Ca 0.012 0.000 0.009 0.002 0.000 0016 0.002 0.000 
Suma 23.999 24.000 27.000 24.000 24.000 24.003 23999 24000 

Fe/(Fe + Mg) 0.75 0.70 0.53 0.55 057 0.70 0.58 0.66 
Cr/(Cr + Al) 0.70 0.65 0.57 0.56 0.60 0.59 0.61 0.58 
Fe+·1¡ Fe 0.317 0.410 0.326 0.289 0322 0.347 0334 0378 
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Las espinelas que ocurren en los olivinos tipo TI se caracterizan por relaciones Fe / (Fe + Mg) 

= 0.54 ± 0.06, Cr / (Cr + Al) = 0.49 ± 0.05 y Fe+3 
/ Fe = 0.35 ± 0.05 (n = 25). Los magmas intermedios 

de alto magnesio (grupo T2) presentan espinelas ligeramente más cromiferas, con relaciones de Fe / 

(Fe + Mg) = 0.52 ± 0.08, Cr / (Cr + Al) = 0.563 ± 0.020 y Fe+3 
/ Fe = 0.322 ± 0.031 (n = 15). 

1.0 
FeCr20 4 1SeN¡ MgCrp4 

0.8 
(Cromita) (Magnesiocromita) 

O 

""""' O 
O TI ~ 0.6 & <O?J~ ri#o 

+ 
0

0 ~ 
O T2 .... 

O O ~O U O T3 '-' 0.4 O 

---.... 
U 

0.2 FeAl20 4 MgAl20 4 

(Hercinita) (Espinela) 

0.0 
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 

+2 
Mg/ (Mg + Fe ) 

Figura 6.13 Composición de las espinelas presentes en los magmas de la SCN, graficados en el prisma 

FeAl,O, (Hercinita) - MgAl,O, (Espinela) - MgCr,O, (Magnesiocromita) - FeCr,O, (Cromita) de 

Haggerty (1991 ). 

Por su parte, las inclusiones de espinela analizadas en magmas intermedios tipo T3 presentan 

relaciones Fe / (Fe + Mg) = 0.63 ± 0.07, Cr / [Cr + Al] = 0.57 ± 0.07 y Fe3 
/ Fe = 0.350 ± 0.033 (n = 

17). De esta forma, la mayoría de las espinelas del grupo TI se caracterizan por composiciones más 

cercanas a la unión FeAI,O, (Hercinita) - MgAI,O" mientras que las que pertenecen a los grupos T2 y 

T3 tienden hacia la unión FeCr,O, - MgCr,O,. Finalmente, la relación Cr / [Cr + Al] en las espinelas, 

en combinación con la composición de olivino ("lo Fa), es un parámetro que discrimina los grupos de 

rocas TI, T2 Y T3 (Figura 6.14). Los magmas máficos TI se caracterizan por una combinación de 

olivinos con "IoFo ~ 84 - 89 Y de espinelas mas ricas en Cr (Cr / [Cr + Al] = 0.4 - 0.6). Por su parte, las 
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andesitas basálticas de alto magnesio (T2) presentan olivinos más magnésicos (%Fo ~ 87 - 93) en 

combinación con espinelas de Cr / [Cr + Al] ~ 0.5 - 0.6. Finalmente, los magmas intermedios (T3) 

muestran olivinos más ferrosos (%Fo ~ 81.5 - 86) junto con espinelas de Cr I [Cr + Al] más altos (0.5 . 

0.70). 
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Figura 6.14 Variación de la relación Cr/(Cr + Al) en inclusiones de espinela con respecto a la 

composición de olivino (% Fo) en los magmas de la SCN. 

6.5.3 Piroxenos 

(Fórmula estructural normalizada a 4 cationes y 6 oxigenos: ABC,ü6; A ~ Al, er, Fe", Ti; B ~ Ca, Na, 

Mn, Fe", Mg; C ~ Si, Al) 

En las rocas de la SCN se identificaron ortopiroxenos y clinopiroxenos. Los ortopiroxenos (en 

general, bronzita) están presentes como fenocristales, con hábito rectangular o prismático, y en la 
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matriz en las rocas de tipo T3-T5 (e.g., Figuras 6.1 Oc y 6.11 e). Los fenocristales se caracterizan por ser 

euhedrales y por mostrar con frecuencia planos de exfoliación. En los grupos T3 y T4, es común que 

los ortopiroxenos se presenten agrupados (clots; e.g., Figura 6.2d). Los centros de ortopiroxenos de los 

diferentes grupos presentan composiciones similares, tal que el %EnTl = 81.1 ± 1.5 (n=14; %Enm;, = 

78.7, %Enm" = 83.8), %EnT4 = 82.7 ± 3.1 (n=45; %Enm;, = 76.3, %Enm" = 89.2), Y %EnTl = 8204 ± 3.6 

(n= 18; %Enm;, = 73.9, %Enm" = 86.8). En las Tablas 6.10-6.12 se presentan ejemplos representativos 

de la composición de ortopiroxeno para cada grupo de rocas. La mayor parte de los ortopiroxenos del 

grupo T3 presentan una composición homogénea, con una composición en los bordes de %En = 80.6 ± 

lA (n = 12; %Enm;, = 77.3, %Enm" = 81.9). 

Por otro lado, los ortopiroxenos de los grupos T4 y T5 presentan en general un zonado normal, 

con bordes que difieren hasta 10% en composición con respecto a %En (T4: %En = 80.2 ± 3.3; %Enm;, 

= 69.6, %Enm" = 85.0; T5: %En = 80.2 ± 304; %Enm;, = 74.5, %En .. " = 84.6). En las rocas tipo T5 se 

ha observado la presencia de algunos cristales con zonación oscilatoria (e.g., CH163; Figura 6.111), así 

como olivinos y biotitas que muestran coronas de reacción formadas por ortopiroxenos. Finalmente, en 

las Figuras 6.15 - 6.17 se presenta la composición de los ortopiroxenos graficada en el diagrama En

Fs-Di-Hd. 

Los clinopiroxenos (augita) se presentan como fenocristales en las rocas tipo T4 y T5 (e.g., 

Figuras 6.IOd y 6.11 d), aunque con frecuencia están incluidos en la matriz del grupo T3. Los 

fenocristales exhiben una morfologia variada que incluye cristaleseuhedrales, subhedrales o 

esqueléticos, con hábitos prismáticos. En general, los clínopiroxenos determinados en los grupos T4 y 

T5 (n = 28) muestran una composición con %En = 46.3 ± 2.1 (%Enm;, = 42.3, %Enm" = 50.8) y %Wo 

= 43.3 ± 1.3 (%Wom;, = 43.3, %Wom" = 44.9), con variaciones composicionales normales de centro a 

borde entre 6-10% en %En (Tablas 6.13 Y 6.14). Sin embargo, se han detectado especímenes con una 

zonación invertida. Por otro lado, en las rocas tipo T5 algunos cristales de cuarzo presentan coronas de 

reacción de c1inopiroxeno. La composición de los clinopiroxenos se presenta en forma gráfica en las 

Figuras 6.16 - 6.17. 
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Tabla 6.10 Com~osición ~ fórmula estructural de orto~iroxenos re~resentativos del 5ru~o T3. 
Muestra CI-I163 {Pelado, Si02 - 59.0%,) 

Análisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde 
%Si02 55.284 55.022 55.546 54A47 55AI8 54.785 55.010 54.685 56.039 54.500 
%TiO¡ 0.141 0.231 0.182 0.300 0.034 0.225 0.190 0.284 0.109 0.121 
%AJ¡ü, 2.234 1.527 1.282 1.833 1.094 1.598 2.369 1.570 1.477 2.430 
%FcO' 9.289 10.151 10.653 12.199 12.947 10.637 IOA39 10.828 9.911 10.505 
%MnO 0.170 0.276 0.241 0.257 0.196 0.180 0.175 0229 0.194 0.219 
%MgO 31.430 30.371 30.192 28.013 28.821 29.890 29A94 29.970 30.943 29A53 
o/oCaO 1.085 1.219 1.276 1.742 0.504 1.150 1.550 1.244 1.1 3 1 1.190 
%Na2O 0.037 0.032 0.040 0.051 0.013 0.061 0.069 0.000 0.031 0.073 
%NiO 0.020 0.009 0.018 0.000 0.080 0.000 0.000 0.038 0.000 0.000 
%Cr2O, 0.518 0.363 0.331 0.329 0.075 0.397 OA39 0.396 0.244 0.531 
Suma 100.208 99.201 99.761 99.171 99.182 98.923 99.735 99.244 100.079 99.022 

Si 1.936 1.955 1.965 1.955 1.985 1.955 1.946 1.949 1.967 1.943 
Aliv 0.064 0.045 0.035 0.045 0.015 0.045 0.054 0.051 0.033 0.057 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.028 0.019 0.019 0.033 .0.031 0.023 0.045 0.015 0.028 0.045 
Ti 0.004 0.006 0.005 0.008 0.001 0.006 0.005 0.008 0.003 0.003 
Cr 0.014 0.010 0.009 0.009 0.002 0.011 0.012 0.011 0.007 0.015 
Fe'1 0.024 0.009 0.000 0.000 0.000 0.004 0.000 0.014 0.000 0.000 
Mg 1.641 1.609 1.593 1.500 1.539 1.590 1.556 1.593 1.619 1.565 
Fe'¡ 0.248 0.293 0.315 0.366 0.388 0.313 0.309 0.309 0.291 0.313 
Mn 0.005 0.008 0.007 0.008 0.006 0.005 0.005 0.007 0.006 0.007 
Ni 0.001 0.000 0.001 0.000 0.002 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 
Ca 0.041 0.046 0.048 0.067 0.019 0.044 0.059 0.048 0.043 0.045 
Na 0.003 0.002 0.003 0.004 0.001 0.004 0.005 0.000 0.002 0.005 
Suma 2.008 2.003 2.000 1.995 1.990 2.001 1.996 2.005 1.998 1.998 

%En 83.78 81.87 81.12 77.27 78.84 81.26 80.67 80.85 82.68 81.08 
% Fs 14.14 15.77 16A2 19.28 20.17 16.50 16.29 16.74 15.15 16.56 
%Wo 2.08 2.36 2.46 3.45 0.99 2.25 3.05 2.41 2.17 2.35 

Muestra CHI27 (Texclac0l:0ngui; Si02 = 59.2%,) 

Análisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde 
%SiO¡ 54.262 53.947 55.175 55.293 54.445 54A47 54.844 55.086 54.987 54.921 
%Ti02 0.225 0.305 0.181 0.202 0.156 0.308 0.183 0.165 0.183 0.224 
%AI¡O, 1.925 2.207 1.625 1.457 1.943 1.620 1.328 0.718 1.738 1.326 
%FeO' 10.512 IOA82 10.691 10.214 10.554 11.030 10.225 12.065 11.439 10.346 
%MnO 0.223 0.198 0.251 0.209 0.257 0.215 0.234 0.3 10 0.186 0.242 
%MgO 30.528 30.239 30.795 30.143 30.667 30.508 31.240 29.726 29.599 30A23 
%CaO 1.333 1.411 1.470 1.441 1.301 1.421 1.226 1.776 1.615 1.354 
%Na¡O 0.058 0.042 0.018 0.019 0.079 0.036 0.059 0.059 0.022 0.031 
%NiO 0.000 0.000 0.000 0.086 0.016 0.036 0.026 0.000 0.016 0.000 
o/oCr¡O\ 0.390 OA51 0.375 0.276 0.519 0.357 OA63 0.136 0.263 0.292 
Suma 99A56 99.282 100.581 99.340 99.937 99.978 99.828 100.041 100.048 99.159 

Si 1.930 1.923 1.941 1.962 1.928 1.932 1.941 1.962 1.949 1.955 
Aliv 0.070 0.077 0.059 . 0.038 0.072 0.068 0.059 0.038 0.051 0.045 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.011 0.015 0.008 0.023 0.009 0.000 0.000 0.001 0.022 0.011 
Ti 0.006 0.008 0.005 0.005 0.004 0.008 0.005 0.004 0.005 0.006 
Cr 0.011 0.013 0.010 0.008 0.015 0.010 0.013 0.004 0.007 0.008 
Fe

o1 0.061 0.054 0.049 0.000 0.067 0.067 0.067 0.056 0.020 0.025 
Mg 1.619 1.607 1.615 1.595 1.619 1.614 1.648 1.578 1.564 1.614 
Fe'! 0252 0.259 0.266 0.303 0.245 0.260 0.236 0.303 0.320 0283 
Mn 0.007 0.006 0.007 0.006 0.008 0.006 0.007 0.009 0.006 0.007 
Ni 0.000 0.000 0.000 0.002 0.000 0.001 0.001 0.000 0000 0000 
Ca 0.051 0.054 0.055 0.055 0.049 0.054 0.046 0.068 0.061 0.052 
Na 0.004 0003 0.001 0.001 0.005 0.002 0.004 0.004 0.002 0.002 
Suma 2.020 2.018 2.016 1.999 2.023 2.023 2.026 2.019 2.007 2.008 

%En 81.39 81.19 81.06 81.41 81.41 80.63 82.23 78.34 79.39 81A8 
% Fs 16.06 16.09 16.16 15.79 16.10 16.67 15A5 18.30 17.49 15.91 
%Wo 2.55 2.72 2.78 2.80 2A8 270 2.32 3.36 3.11 2.61 
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Tabla 6.11 Com~osición l:: fórmula estructural de orto~iroxenos re~resentativos del ~ru~o T4. 
Muestra CHI3I (Tiaca; SiOl - 60.4%l eHI71 (Xicomulco; Si02 - 61.0%) CI-1I03 (Tres Cumbres; Si02 - 62.0%) 

Análisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde 
%Si01 56.102 55.254 56.461 55.659 56.093 55.276 53.952 54.748 55.615 55.808 56.374 55.327 
%Ti01 0.1ll 0.170 0.119 0.126 0.064 0.211 0.166 0.161 0.152 0.194 0.129 0.166 
%AhOl 1.543 1.198 0.740 1.189 1.692 1.386 3.320 1.793 1.408 1.388 0.646 0.690 
%FcO' 7.289 8.428 8.230 8.882 7.426 11.452 6.980 10.889 8.276 10.816 9.474 10.505 
%MnO 0.181 0.246 0.175 0.203 0.163 0.240 0.158 0.285 0.164 0.230 0.244 0.188 
%MgO ll.240 32.191 32.880 32.187 32.979 30.343 32.263 30.385 31.414 28.845 31.033 30.273 
%CaO 0.948 1.286 I.3Il 1.233 0.941 1.170 1.162 0.996 0.962 1.562 1.335 1.541 
%Na1O 0.026 0.022 0.049 0.033 0.048 0.015 0.068 0.058 0.055 0.030 0.048 0.073 
%NiO 0.000 0.000 0.000 0.022 0.020 0.000 0.000 0.000 0.126 0.097 0.089 0.079 
%Cr101 0346 0.250 0.237 0.337 0.412 0.078 0.646 0.282 0.451 0.057 0.201 0.05 I 
Suma 99.808 99.045 100.204 99.871 99.838 100.171 98.715 99.597 98.62 99.03 99.57 98.89 

Si 1.953 1.952 1.967 1.953 1.953 1.954 1.902 1.944 1.968 1.988 1.987 1.975 
Aliv 0.047 0.048 0.033 0.047 0.047 0.046 0.098 0.056 0.032 0.012 0.013 0.025 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.016 0.002 0.000 0.003 0.022 0.012 0.040 0.019 0.027 0.046 0.013 0.004 
Ti 0.003 0.005 0.003 0.003 0.002 0.006 0.004 0.004 0.004 0.005 0.003 0.004 
Cr 0.010 0.007 0.007 0.009 0.011 0.002 0.018 0.008 o.oll 0.002 0.006 0.001 
Fe'·l 0.025 0.047 0.038 0.045 0.020 0.031 0.053 0.038 0.000 0.000 0.000 0.022 
Mg 1.725 1.696 1.708 1.684 1.712 1.599 1.696 1.608 1.657 1.532 1.630 1.611 
Fe·¡ 0.187 0.202 0.202 0.215 0.196 0.307 0.153 0.285 0.245 0.322 0.279 0.292 
Mn 0.005 0.007 0.005 0.006 0.005 0.007 0.005 0.009 0.005 0.007 0.007 0.006 
Ni 0.000 0.000 0.000 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000 0.004 0.003 0.003 0.002 
Ca 0.035 0.049 0.049 0.046 0.035 0.044 0.044 0.038 0.036 0.060 0.050 0.059 
Na 0.002 0.002 0.003 0.002 0.003 0.001 0.005 0.004 0.004 0.002 0.003 0.005 
Suma 2.008 2.016 2.015 2.015 2.007 2.011 2.018 2.013 1.994 1.978 1.995 2.007 

%En 87.22 84.75 85.32 84.32 86.99 80.39 86.96 81.31 85.27 79.76 82.88 80.99 
%Fs 11.00 12.81 12.24 1J.J5 11.23 17.38 10.79 16.78 12.85 17.14 14.56 16.05 
%Wo 1.79 2.43 2.45 2.32 1.78 2.23 2.25 1.92 1.88 3.10 2.56 2.96 

Muestra CHI77 ~Teuhtli; Si02 = 62.1 %l CHI2S ~Tlacotenco; Sial = 63.6 %) 

Análisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde 
%Si02 55.666 54.461 55.226 54.729 56.508 54.869 54.528 55.625 54.454 55.148 
%Ti01 0.107 0.244 0.110 0.197 0.102 0.186 0.191 0.223 0.224 0.215 
%Al¡O\ 2.053 1.572 2.389 1.420 1.648 0.787 1.989 1.809 1.953 1.530 
%FcO' 8.291 13.195 7.127 12.025 6.182 13.555 9.536 9.383 9.214 10.399 
%MnO 0.195 0.342 0.095 0.209 0.112 0.317 0.206 0.237 0.200 0.231 
%MgO 32.256 27.967 32.958 29.703 34.373 28.353 31.706 31.655 31.704 31.098 
%CaO 0.831 1.605 1.088 1.388 0.861 1.480 1.216 1.358 1.340 1.078 
%Na1O 0.043 0.012 0.050 0.028 0.059 0.023 0.002 0.006 0.021 0.009 
%NiO 0.009 0.017 0.000 0.000 0.031 0.020 0.009 0.038 0.006 0.030 
%Cr2O\ 0.633 0.150 0.544 0.192 0.566 O.Oll 0.377 0.386 0.403 0.360 
Suma 100.084 99.565 99.587 99.891 100.442 99.423 99.760 100.720 99.519 100.098 

Si 1.942 1.957 1.928 1.949 1.946 1.974 1.924 1.941 1.924 1.944 
Aliv 0.058 0.043 0.072 0.051 0.054 0.026 0.076 0.059 0.076 0.056 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.026 0.023 0.026 0.008 0.012 0.007 0.007 0.015 0.006 0.008 
Ti 0.003 0.007 0.003 0.005 0.003 0.005 0.005 0.006 0.006 0.006 
Cr 0.017 0.004 0.015 0.005 0.015 0.001 0.011 0.011 0.011 0.010 
Fe') 0.018 0.005 0.043 0.044 0.038 0.014 0.072 0.033 0.072 0.041 
Mg 1.678 1.498 1.715 1.577 1.764 1.521 1.668 1.647 1.670 1.634 
Fe') 0.224 0.391 0.165 0.314 0.140 0.388 0.209 0.241 0.201 0.266 
Mn 0.006 0.010 0.003 0.006 0.003 0.010 0.006 0.007 0.006 0.007 
Ni 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0000 0.001 
Ca 0.031 0.062 0.041 0.053 0.032 0.057 0.046 0.051 0.051 0_041 
Na 0.003 0.001 0.003 0.002 0.004 0.002 0.000 0.000 0.001 0.001 
Suma 2.006 2.002 2.014 2.015 2.013 2.005 2.024 2.011 2.024 2.014 

%En 85.75 76.17 87.21 79.07 89.23 76.45 83.34 83.24 83.54 82.19 
% Fs 12.66 20.69 10.72 18.27 9.17 20.68 1437 14.19 13.92 15.76 
%Wo 1.59 3.14 2.07 2.66 1.61 2.87 2.30 2.57 2.54 2.05 
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Tabla 6.12 ComEosición ~ fórmula estructural de ort0Eiroxenos reEresentativos del ¡¡ruEo T5. 
Muestra CHI08 (Seuale; SiOl 6[.6%) CH121 (San Matias; SiOl 63.4%) 

Análisis Centro Ccntro Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Centro Centro Centro 
%Si01 53.142 52.963 55,442 53.278 56.261 55.061 54,316 55.118 53.476 55.171 53.670 54,480 
%Ti01 0.254 0.211 0.221 0.255 0.102 0.120 0.132 0.154 0.263 0.168 0.237 0.198 
%At1O\ 4.009 3.570 1.471 3.063 0.953 1.827 2,414 1.589 3,302 1.689 1.864 1.291 
%FeO' 12.912 14.366 9.316 14.014 8.394 8.891 11.773 9.653 9.288 13.029 12,322 13.561 
%MnO 0,381 0.695 0.214 0.686 0.189 0.222 0.311 0.208 0.172 0.220 0.311 0.316 
%MgO 28.088 26.584 30.754 26.732 31.990 31.406 28.995 31.054 30.673 28.849 28514 28.797 
o/oCaO 1.203 1.284 1.577 1.221 1.097 1.111 1.299 1.232 1.795 1.109 1.788 1.598 
%Na¡O 0.056 0.072 0.048 0.034 0.014 0.034 0.079 0.040 0.075 0.057 0.049 0.051 
%NiO 0.000 0.038 0.082 0.096 0.186 0.143 0.024 0.149 0.058 0.013 0.000 0.032 
o/oCrlOl 0.065 0.072 0.332 0.079 0.258 0,471 0.188 0,317 0.514 0,361 0.187 0.108 
Suma 100.11 99.86 99,46 99,46 99.44 99.29 99.53 99.51 99.62 10067 98.94 100,43 

Si 1.896 1.910 1.959 1.926 1.976 1.945 1.938 1.949 1.893 1.955 1.937 1.946 
Aliv 0.104 0.090 0.041 0.074 0.024 0.055 0.062 0.051 0.107 0.045 0.063 0.054 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.065 0.062 0.020 0.056 0015 • 0.021 0.040 0.015 0.031 0.025 0.016 0.000 
Ti 0.007 0.006 0.006 0.007 0.003 0.003 0.004 0.004 0.007 0.004 0.006 0.005 
Cr 0.002 0.002 0.009 0.002 0.007 0.013 0.005 0.009 0.014 0.010 0.005 0.003 
Fe+J 0.041 0.029 0.005 0.007 0.000 0.026 0.023 0.032 0.078 0.008 0.048 0.066 
Mg 1.494 1.429 1.620 1.440 1.675 1.654 1.542 1.637 1.619 1.524 1.534 1.533 
Fe'¡ 0,344 0,405 0.270 0,416 0.246 0.237 0.329 0.254 0.197 0,378 0,324 0,339 
Mn 0.012 0.021 0.006 0.021 0.006 0.007 0.009 0.006 0.005 0.007 0.010 0.010 
Ni 0.000 0001 0.002 0.003 0.005 0.004 0.001 0.004 0.002 0.000 0.000 0.001 
Ca 0.046 0.050 0.060 0.047 0.041 0.042 0.050 0.047 0.068 0.042 0.069 0.061 
Na 0.004 0.005 0.003 0.002 0.001 0.002 0.005 0.003 0.005 0.004 0.003 0.004 
Suma 2.014 2.010 2002 2.002 1.999 2.009 2.008 2.011 2.026 2.003 2.016 2.022 

%En 77.14 73.93 8260 74.55 85.09 84.16 78.99 82.87 82,30 77.80 77,30 76,32 
%Fs 2048 2351 106 23.01 12.81 13.70 18,47 14.76 14.24 20.05 19.22 20.63 
%Wo 2,37 2.57 3.04 245 2.10 2.14 2.54 2.36 3.46 2.15 3.48 304 

Muestra CHI21 CHI79 CHIIO 
(conq ~Tabaguillo; SiOl = 63.5%) (Lama; Si02 ;;:: 63.5%) 

Análisis Centro Borde Borde-bt Borde-bt Centro Centro Centro Centro 
o/oSi02 55.097 54.172 53.580 53.743 55.936 55.127 56.014. 55.739 
%TiO¡ 0.147 0.178 0.473 0.462 0.144 0.155 0.179 0.151 
%AhO\ 2.270 1.872 1.891 1.902 1.459 1.867 1.761 1.678 
%FeO' 9.266 13.727 10.102 10.302 7.416 7.783 8.204 7.623 
%MnO 0.199 0.314 0.298 0.243 0144 0.139 0.144 0.142 
%MgO 30.811 29.000 30.075 30.259 33.080 32.679 32.221 32.819 
%CaO 1080 !J02 1.841 2.068 1.106 1.159 0.935 1.004 
%Na1O 0.068 0.066 0.057 0.047 0.066 0.026 0.027 0.032 
%NiQ 0.017 0.000 0.047 0.051 0.060 0.045 0.037 0.041 
%Cr2O_1 0.616 0.044 0.015 0.000 0.424 0.560 0,403 0.430 
Suma 99.57 100.68 98,379 99.077 99.835 99.540 99.925 99.659 

Si 1.942 1.930 1.927 1922 1.950 1.933 1.954 1.947 
Aliv 0.058 0.070 0.073 0078 0.050 0.067 0.046 0.053 
Suma 2.000 2.000 2.000 2000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.036 0.009 0.007 0.002 0.010 0.010 0.027 0.016 
Ti 0.004 0.005 0013 0.012 0.004 0.004 0.005 0.004 
Cr 0.017 0.001 0.000 0.000 0.012 0.016 0.011 0012 
Fe" 0.003 0.082 0.066 0.081 0.038 0.052 0.000 0.028 
Mg 1619 1.540 1.612 1613 1.719 1.708 1676 1.709 
Fe'¡ 0.270 0,327 0.238 0.227 0.179 0.177 0.239 0.195 
Mn 0.006 0.009 0.009 0.007 0.004 0.004 0.004 0.004 
Ni 0.000 0.000 0.001 0.001 0.002 0.001 0.001 0.001 
Ca 0.041 0.050 0.071 0.079 0.041 0.044 0.035 0.038 
Na 0.005 0.005 0.004 0.003 0.004 0.002 0002 0.002 
Suma 2001 2.028 2.022 2.027 2.013 2.017 2.000 2.009 

%En 83. O 76.69 80.77 80.34 86.79 86.10 8575 86.60 
% r-s 14. 9 20.83 15.67 15.71 11.1 3 11. 7 [ 1246 IUO 
%Wo 2 O 2.47 3.55 3.95 2.09 219 1.79 1.90 
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Tabla 6.13 Com~osición ~ fórmula estructural de clino~iroxenos re~resentativos del ¡¡ru~o T4. 
Muestra CHI31 (Tioca; Si02 - 60.4%) CHI7I (Xicomulco; SiÜl ==- 61 ,0%) 

Análisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro ¡nter Borde Centro ¡nter Borde 
%Si01 53022 51.857 53.078' 51.958 52.075 5L170 51.769 52.911 52.528 53.261 52.134 52.445 
%Ti01 0.397 0.463 0.370 0.443 0.450 0.737 0.736 0.453 0.394 0.354 0.395 0.403 
%AI¡OJ 1.706 2.496 1.622 2.393 1.727 3.257 3.320 2.113 2.018 1.311 1.964 1.985 
%FeOI 5.099 5.247 4.466 4.677 5.170 6.443 5.941 5.629 5.634 4.740 5.295 5.393 
%MnO 0.187 0.089 0.118 0.161 0.112 0.129 0.181 0.101 0.112 0.187 0.176 0.136 
%MgO 17.663 17.515 17.645 17.295 17.342 16.947 16.148 16.901 17.071 18.502 17.139 16.900 
%CaO 21.533 21.337 22.117 21.639 21.979 20.3 13 21.655 22.207 22.063 21.085 22.215 21.962 
%Na1O 0.252 0.291 0.263 0.247 0.231 0.296 0.329 0.304 0.308 0.208 0.240 0.228 
%NiO 0.073 0.000 0.020 0.000 0.006 0.006 0.000 0.000 0.004 0.118 0.015 0.041 
%Cr¡O, 0.415 0.482 0.214 0.411 0.051 0.138 0.221 0.1ll 0.109 0.220 0.139 0.200 
Suma 100.347 99.777 99.913 99.224 99.143 99.436 100.300 100.752 100.241 99.986 99.712 99.693 

Si 1.937 1.908 1.943 1.918 1.929 1.893 1.900 1.930 1.927 1.946 1.923 1.932 
Aliv 0.063 0.092 0.057 0.082 0.071 0.107 0.100 0,070 0.073 0.054 0.077 0.068 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.010 0.016 0.013 0.022 0.004 0.035 0.043 0.021 0.014 0.002 0.008 0.019 
Ti 0.011 0.013 0.010 0.012 0.013 0.021 0.020 0.012 0.011 0.010 0.011 0.011 
Cr 0.012 0.014 0.006 0.012 0.001 0.004 0.006 0.004 0.003 0.006 0.004 0.006 
Fe+' 0.056 0.086 0.055 0.062 0.085 0.072 0.049 0.062 0.083 0.061 0.089 0.056 
Mg 0.962 0.961 0.963 0.952 0.958 0.935 0.883 0.919 0.934 1.008 0.942 0.928 
Fe+! 0.100 0.075 0.082 0.083 0.075 0.128 0.133 0.110 0.090 0.084 0.074 0.111 
Mn 0.006 0.003 0.004 0.005 0.004 0.004 0.006 0.003 0.003 0.006 0.005 0.004 
Ni 0.002 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.003 0.000 0.001 
Ca 0.843 0.841 0.867 0.856 0.872 0.805 0.851 0.868 0.867 0.825 0.878 0.867 
Na 0.018 0.021 0.019 0.018 0.017 0.021 0.023 0.022 0.022 0.015 0.017 0.016 
Suma 2.019 2.029 2.018 2.021 2.028 2.024 2.016 2.021 2.028 2.020 '2.030 2.019 

%En 48.92 48.87 48.86 48.64 48.04 48.10 45.95 46.85 47.22 50.80 47.38 47.23 
%Fs 8)2 8.35 7.12 7.63 8.21 10.4 7 9.77 8.91 8.92 7.59 8.49 8.67 
%Wo 42.86 42.78 44.01 43.73 43.75 41.43 44.28 44.24 43.86 41.60 44.13 44.10 

Muestra CHI03 (Tres Cumbres: CHI77 (Teuhtli; CHI2Q (Atocpan; Si02 :: 64.3 %) 
SiOl ""'62.0 %) SiOl "" 62.1 %) 

Análisis Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro Borde Centro Borde Centro Borde 
%Si01 53.103 52.686 51.898 52.548 53.197 51.382 50.660 50.709 51.202 5lA27 52.462 52.184 
%Ti01 0.369 0,453 0.374 0.385 0.281 0.739 0.532 0.599 0.574 0.406 0.524 0.287 
%AhO, 1.362 2.175 1.936 1.908 1.686 lA07 4.142 4.001 2.952 1.734 2.360 2.024 
%FeOl 5.566 5.553 5.019 5.074 5.780 7.623 7.844 8.241 7.681 6.401 7.158 6.242 
%MnO 0.137 0.212 0.126 0.207 0.138 0.158 0.247 0.206 0.195 0.209 0.204 0.163 
%MgO 17.432 16.598 16.398 16.999 16.937 16.006 14.199 14.493 15.591 16.258 15.532 15.786 
o/oCaO 20.732 21.978 21.861 21.677 21.786 20.685 20.664 20.630 21.157 21.324 21.588 2L103 
%Na1O 0.271 0.298 0.262 0.235 0.349 0.274 0.645 0578 0.349 0.303 0.383 0.403 
%NiO 0.047 0.047 0.026 0.000 0.047 0.032 0.000 0.032 0000 0.000 0.000 0.017 
%Cr20 , 0.144 0.208 0.154 0.187 0.217 0.073 0.110 0.077 0.094 0.178 0.087 0.341 
Suma 99.16 100.21 98.05 99.22 100.418 99.379 99.043 99566 99.795 99.240 100.298 98.550 

Si 1.959 1.932 1.941 1.940 1.947 1.914 1.897 1.892 1.903 1.946 1.933 1.949 
Aliv 0.041 0.068 0.059 0.060 0.053 0.086 0.103 O.IOS 0.097 0.054 0.067 0.051 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Alvi 0.019 0.026 0.027 0.023 0.019 0.020 0.079 0.06S 0.032 0022 0.036 0.038 
Ti 0010 0012 0.011 0.011 0.008 0.021 0.015 0.017 0.016 0.011 0.015 0.008 
Cr 0.004 0.006 0.005 0.005 0.006 0.002 0.003 0.002 0.003 0.005 0.003 0.010 
Fe·J 0.025 0.047 0.038 0.039 0.055 0.062 0.056 0,070 0.082 0.039 0.039 0.025 
Mg 0.959 0.908 0914 0.936 0.924 0.889 0.792 0.806 0.864 0.900 0.853 0.879 
Fe+1 0.147 0.124 0.119 0.118 0.121 0.175 0.189 O. [87 0.157 0.160 0.181 0.170 
Mn 0.004 0.007 0004 0.006 0.004 0.005 0.008 0.007 0.006 0.007 0006 0.005 
Ni 0.001 0.001 0001 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.001 
Ca 0.820 0.864 0.876 0858 0.854 0.826 0.829 0.S24 o.sn 0.848 0.852 0.844 
Na 0.019 0.021 0.019 0.017 0.025 0.020 0.047 0.042 0.025 0.022 0.027 0.029 
Suma 2.008 2016 2.013 2013 2.019 2.021 2019 2.023 2.027 2.013 2.013 2.00S 

%En 4906 46;9 46.86 4783 47. [6 45.43 42.27 42. 44.28 4607 44.15 45.70 
% Fs 9.01 9.08 g,25 8.34 9.25 12.39 13.52 13. 2 12,55 10.51 11.74 1040 
%.Wo ~1,93 44.33 44.89 43.83 43.59 42.19 44.21 43. 43.18 43.42 44.10 43.90 
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Figura 6.15 Diagrama de clasificación En - Fs - Di - Hd para los ortopiroxenos en los magmas de 

tipo n. 

Tabla 6.14 Comeosición ~ fórmula estructural de c1ino[!iroxenos reE!resentativos del ~ruE!0 T5. 
Muestra CHI21 (San Matfas; SiOl - 63.4 %) CHI69 (Agmf. CHI08 (Scuatc; SiOl 

Si02 = 55.3 %) == 63.4 %) 

Análisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde 
%Si01 50.300 51.800 51.562 51.589 52.860 52.868 51.081 51.751 51.501 51.308 
%Ti01 0.810 0.627 0.477 0.377 0.338 0.315 0.790 0.659 0.595 0.508 
%AI:Ol 3.581 2.493 2.831 1.640 1.477 1.549 3.317 3.175 2.461 2.692 
%FeOI 7.701 6.639 6.498 7.312 6.440 5.885 5.673 5.489 5.651 5.742 
%MnO 0.171 0.128 0.131 0.256 0.225 0.185 0.190 0.071 0.175 0.071 
%MgO 15.311 15.763 16.393 16.521 17.007 17.409 16.156 16.237 16.995 14.451 
%CaO 22.279 22.704 22.006 22.327 21.081 21. no 21.083 21.650 21.418 24.318 
o/oNazÜ 0.316 0.354 0.474 0.247 0.298 0.344 0.]]5 0.416 0.307 0.314 
%NiO 0.000 0.000 0.000 0.012 0.017 0.000 0.022 0.054 0.114 0041 
%Cr20 1 0.090 0.106 0.106 0.030 0.070 0.145 0.674 0.733 0.219 0009 
Suma 100.56 100.61 100.48 100.31 99.81 100.42 99.321 100.235 99.44 9945 

Si 1.865 1:908 1.898 1.913 1.949 1.937 1.893 1.899 1.907 1.9 I 3 
Aliv 0.135 0.092 0.102 0.087 0.051 0.063 0107 0.101 0.093 0.087 
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 
Al vi 0021 0.016 0.021 -0.015 0.013 0.004 0.038 0037 0.014 0031 
Ti 0.023 0.017 0.013 0.011 0.009 0.009 0.022 0.018 0.017 0.014 
C, 0003 0.003 0.003 0.001 0.002 0.004 0.020 0021 0.006 0.000 
Fe" 0.132 0.094 0.127 0.146 0058 0.092 0.045 0.053 0.091 0.075 
Mg 0.846 0.866 0.900 0913 0935 0.951 0.892 0888 0.938 0.803 
FC'l 0.107 0.110 0.073 0.081 0.141 0.088 0.131 0.1 J 5 0.083 0.104 
Mn 0.005 0.004 0.004 0.008 0.007 0.006 0.006 0.002 0.005 0.002 
Ni 0.000 0000 0.000 0.000 0001 0.000 0.001 0002 0003 0.001 
Ca 0.885 0.896 0.868 0.887 0.833 0.853 0.837 0.851 0.850 0.971 
Na 0.023 0.025 0.034 0.018 0.021 0.024 0.024 0.030 0.022 0.023 
Suma 2.044 2.032 2.043 2.049 2.019 2.031 2.015 2.018 2.031 2.025 

%En 42.84 4394 45.63 44.88 4738 47.80 46.70 4ó.5 1 -17.66 41.07 
% Fs 12.36 10.58 10.35 11.54 10.42 9.35 9.51 8.93 9.17 9.27 
%Wo 44.80 45.48 44.02 43.58 42.20 42.85 43.79 44.56 4) 17 49.66 
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magmas de tipo T4. 
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Figura 6.17 Diagrama de clasificación En - Fs - Di - Hd para los piroxenos (orto y clino) en los 

magmas de tipo T5. 
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6.504 Plagioclasa 

(Fórmula estru,ctural normalizada a 5 cationes y 8 oxígenos: AII . ,)B,CII ,,)D(J . ,P8; A ~ Na, K; B ~ 

Ca, Mn, Mg; C ~ Al, Fe']; D ~ Si, Ti). 

Este feldespato se presenta como fenocristal en todos los arreglos mineralógicos y constituye, 

en la mayoría de los casos, el principal componente de la matriz. Los fenocristales en magmas máficos 

(tipo TI) presentan una composición en los centros (n ~29) de %An ~ 59.8 ± 4.7 (%Anm;" ~ 53.6, 

%Anma< ~ 68.9) y %Ab ~ 39.0 ± 4.3 (%Abm;" ~ 30.3, %Abm" ~ 4404) y no muestran un zonado óptico 

(Tabla 6.15; Figura 6.18a). Las andesitas basált.icas de alto magnesio también presentan cristales de 

plagioclasa sin zonación (e.g., Figuras 6.IOe y 6.11 e), aunque más cálcicos (n ~ 9; %An ~ 64.2 ± lA, 

%Anm;" ~ 61.1, %Anm" ~ 66.6; %Ab ~ 34.7 ± 0.8, %Abm;" ~ 33.8, %Abmox ~ 36.6; Tabla 6.16 y Figura 

6.18b). En las muestras más félsicas, las plagioclasas son de gran tamaño y presentan una composición 

similar a la observada en los magmas máficos (n ~ 26; %An ~ 59.7 ± 4.5, %Anm;" ~ 52.9, %Anm" = 

69.1; %Ab ~ 39.3 ± 404, %Abm;" = 30.3, %Abm" ~ 45.7; Tabla 6.17 y Figuras 6.19a,b). 

Sin embargo, en las rocas tipo T5. como CHI-IO, las plagioclasas presentan una gran 

dispersión en composición, en donde algunos cristales presentan contenidos de sodio más elevados 

(Figura 6.19b). Las plagioclasas de este grupo de rocas (Tabla 6.17) presentan una composición 

promedio (n = 15) de %An ~ 54 ± 13 (%Anm;" = 25.5, %Anm" ~ 67.7) y de %Ab = 44 ± 13 (%Abm;" = 

31.0, %Abm" = 71.6). En algunas muestras de este grupo (e.g., CHI-09) las plagioclasas de la matriz 

presentan una composición bimodal (An,o y An60)' Por otro lado, dentro de los magmas con texturas en 

desequilibrio se identificaron además varias plagioclasas de gran tamaño caracterizadas por un zonado 

oscilatorio, por ejemplo en las dacitas Lama CHI 1 O y Tabaquillo CHI79 (Tabla 6.18 y 6.19; Figura 

6.20). En el caso de CHI 1 O, la plagioclasa presenta una composición que varía entre AnJoAb64 y 

An"Ab", mientras que para CHI79 el mineral es más cálcico (An79Ab21 a An"Ab,,). 
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Tabla 6.15 ComEosición ~ fórmula estructural de Ela~ioclasas (centros) en el ~ruEo TI. 
Muestra CUI·I CHI56 CHI20 

~Cuicuilco; Si02 = 50.6 %) ~C¡ma; Si02 = 51.6 %) (Santa Barbara; SiO l = 51.6%) 

%Si02 52.745 53.445 52.738 52.534 57.367 56.039 51.279 53.358 53.348 53.601 
%Ti02 0.087 0.127 0.068 0.131 0.021 0.009 0.053 0.112 0.089 0.071 
%AhOl 28.276 28.404 28.499 28.543 26.459 27.069 29.866 28.286 28.333 28.525 
%FeO' 0.474 0.524 0.420 0.400 0.209 0.121 0.536 0.611 0.599 0.711 
%MnO 0.017 0.033 0.031 0.000 0.063 0.017 0.020 0.000 0.008 0.008 
%MgO 0.119 0.107 0.168 0.150 0.032 0.010 0.154 0.118 0.142 0.099 
%CaO 11.878 11.760 11.899 12.083 8.463 9.086 1l.42 1 11.960 11.829 11.909 
%Na2O 4.569 4.533 4.646 4.442 6.814 6.351 3.930 4.659 4.760 4.562 
%K2O 0.286 0.318 0.264 0.283 0.260 0.224 0.119 0.348 0.309 0.285 
Suma 98.451 99.251 98.733 98.566 99688 98926 99.178 9<),452 99.417 99771 

Si 2.431 2.441 2.424 2.419 2.583 2.545 2.352 2.437 2.437 2.438 
Ti 0.003 0.004 0.002 0.005 0.001 0.000 0.002 0.004 0.003 0.002 
Al 1.537 1.530 1.544 1.549 1.404 1.449 1.615 1.523 1.526 1.530 
Fe~J 0.016 0.018 0.015 0.014 0.007 0.004 0.019 0.021 0.021 0024 
Suma 3.987 3.993 3.986 3.987 1.995 3.999 3.987 3.985 3.986 3.995 
Mg 0.008 0.007 0.012 0.010 0.002 0.001 0.011 0.008 0.010 0.007 
Mn 0.001 0.001 0.001 0.000 0.002 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000 
Ca 0.587 0.576 0.586 0.596 0.408 0.442 0.660 0.585 0.579 0.580 
Na 0.408 OAOI 0.414 0.397 0.595 0.559 0.350 0.413 0.422 0.402 
K 0.017 0.019 0.015 0.017 0.015 0.01l 0.007 0.020 0.018 0.017 
Suma 1.021 1.004 1.028 1.020 1.023 1.016 1.027 1.026 1.028 1.006 

'loAn 57.980 57.813 57.705 59.062 40.103 43.588 64.917 57.486 56.842 58.083 
%Ab 40.358 40.325 40.771 39.291 58.430 55.133 34.398 40522 41.390 40.262 
'loOr 1.662 1.861 1.524 1.647 1.467 1.279 0.685 1.992 1.768 1.655 

Muestra CHI57 CHI25 CHI17 
(Xitle; Si02 = 52.0 %) (Tezontlala; SiOl :::: 52.1 %) (Los Cuates; SiOl = 52.7 %) 

%S102 53.481 52.163 52.203 54.094 51.991 51.701 51.970 • 51.233 52.059 51.759 
%Ti02 0.090 0.127 0.093 0.185 0.082 0.1l2 0.104 0.055 0.064 0.017 
%AhO¡ 28.616 30.102 30.309 28.305 29.353 29.237 28.911 30.329 30.080 30.000 
%FeO' 0.595 0.449 0.501 0.719 0.557 0.569 0.577 0.668 0.710 0.683 
%MnO 0.035 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.049 0.003 0.000 
%MgO 0.146 0.1l9 0.1l6 0.107 0.163 0.163 0.185 0.181 0.149 0.151 
%CaO 11.422 1l.230 12.957 11.216 1l.075 1l.269 12.721 13.194 12.948 13.200 
%Na1O 4.863 4.1l0 4.035 5.095 4.559 4.324 4.538 4.014 3.977 3.849 
%K1O 0.286 0.183 0.185 0.296 0.21l 0.186 0.201 0.172 0.186 0.176 
Suma 99.534 100.923 100.419 100.017 99.993 99.581 99207 99.895 100.176 99.835 

Si 2.437 2.361 2.364 2.453 2.373 2.369 2.387 2.339 2.365 2.361 
Ti 0.003 0.004 0.003 0.006 0.003 0.005 0.004 0.002 0.002 0.001 
Al 1.537 1.611 1.618 I.5Il 1.579 1.580 1.566 1.632 1.611 1.61l 
Fe') 0.020 0.015 0.017 0.025 0.019 0.020 0.020 0.023 0.024 0.023 
Suma 3.997 3.992 4.002 3.997 3.974 3.973 3.977 3996 4.003 3.998 
Mg 0.010 0.009 0.009 0.007 0.011 0.011 0.013 0.012 0.010 0.010 
Mn 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.002 0.000 0.000 
Ca 0.558 0.639 0.629 0.545 0.639 0.652 0.626 0.645 0.630 0.645 
Na 0.430 0.361 0.354 0.448 M03 0.384 0.404 0.355 0.350 0.340 
K 0.017 0.011 0.011 0.017 0.012 0.011 0.012 0.010 0.011 0.010 
Suma 1.015 1.021 1.003 1.017 1.066 1.058 1.055 1.026 1.002 1.006 

%An 55.548 63.237 63.270 53.954 60.593 62.252 60.084 63.855 63.576 64.787 
%Ab 42.796 35.722 35.654 44.351 38.232 36.709 38.786 35.1 S4 35.336 34.185 
%Or 1.656 1.041 1.076 1.695 1.175 1.039 1. 110 0.991 1.087 1029 
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Tabla 6.16 Com~osición ~ fónnula estructural de ~Ia~ioc\asa reeresentativas de los ~ru~os T2 ~ T3. 
Muestra T2: CHI64 Q:etillas; SiOl - 53.7 %~ 

%SiO¡ 52.369 52.125 52.890 51.808 52.200 52.203 52.224 52.801 52.419 
%Ti01 0.054 0.111 0.071 0.071 0.083 0.071 0.065 0.081 0.009 
%AI¡O, 30.129 30.545 30.196 29.934 29.380 30.292 29664 30.523 30.247 
%FeO' 0.589 0.61l 0.619 0.666 0.545 0.666 0.554 0.517 0.631 
%MnO 0.000 0.000 0.066 0.040 0.012 0.000 0.000 0.000 0.000 
%MgO 0.169 0.218 0.174 0.238 0.253 0.185 0.181 0.144 0.180 
%CaO 1l.213 13.455 12.655 1l.302 13.163 13.282 13.114 1l.458 1l.245 

%Na1O 3.897 3.828 4.354 3.898 3.867 3987 3.820 3.993 4.266 
%K¡Q 0.126 0.116 0.145 0.115 0.167 0.118 0.125 0.121 0.125 

Suma 100.546 101.011 101.170 100.072 99.670 100804 99.747 101.638 101.122 

Si 2.368 2.350 2.377 2.359 2.382 2.358 2.380 2.363 2.362 
Ti 0.002 0.004 0.002 0.002 0.003 0.002 0.002 0.003 0.000 
Al 1.606 1.623 1.600 1.607 1.581 1.61l 1.593 1.611 1.607 
Fe·) 0.020 0.021 0.021 0.023· 0.019 0.023 0.019 0.017 0.021 
Suma 3.997 3.997 4.000 3.991 3.985 3.997 3.994 3.994 3.990 
Mg 0.011 0.015 0.012 0.016 0.017 0.012 0.012 0.010 0.012 
Mn 0.000 0.000 0.003 0.002 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 
Ca 0.640 0.650 0.609 0.649 0.644 0.643 0.640 0.645 0.639 
Na 0.342 0.335 0.379 0.344 0.342 0.349 0.337 0.347 0.373 
K 0.007 0.007 0.008 0.007 0.010 0.007 0.007 0.007 0.007 
Suma 1.001 1.006 1.011 1.017 1.01l 1.011 0.997 1.009 1.031 

%An 64.722 65.570 61.116 64.911 64.653 64.359 65.000 64.616 62.733 
%Ab 34.543 33.757 38.050 34.421 34.370 34.960 34.262 34.692 36.562 
%Or 0.735 0.673 0.834 0.668 0.977 0.681 0.738 0.692 0.705 

Muestra Tl: CHIl3 T3: CHI63 T3 CHI27 
ITemixco; SiOl = 56.2 %} (Pelado; SiOI :: 59.0 %) (Texclaco~on9ui; SiOl = 59.2 %) 

%SiO¡ 50.766 51.301 51.417 50.4 79 52.335 53.740 52.674 52.938 
%Ti01 0.044 0.043 0.039 0.037 0.044 0.062 0.039 0.088 
%AI¡OJ 30.663 29.869 29.979 30.295 29.873 28.586 29.066 28.858 
%FcO' 0.424 0.528 0.468 0.450 0.549 0.414 0.659 0.648 
%MnO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0020 0.000 
%MgO 0.189 0.102 0.153 0.146 0.129 0.123 0156 0.172 
%CaO 14.687 13.794 14.095 14.242 1l.177 11.808 13.066 12.779 
%Na¡O 3.562 3.912 3.81l 3.632 4.118 4.670 4386 4.666 
%K1Q 0.111 0.148 0.117 0.131 0.175 0.183 0.234 0.257 
Suma 100.446 99.697 100.081 99.412 100.400 99.586 100.300 100406 

Si 2.3 11 2.348 2.345 2320 2.373 2.443 2.394 2403 
Ti 0.002 0.001 0.001 0.001 0.002 0.002 0.001 0.003 
Al 1.646 1.612 1.612 1.641 1.597 1.532 1.557 1.544 
Fe+·1 0.015 0.018 0.016 0.016 0.019 0.014 0.023 0.022 
Suma 3.973 3.980 3.974 3.978 3.990 3.992 3.975 3.972 
Mg 0.01l 0.007 0.010 0.010 0.009 0.008 0.011 0.012 
Mn 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 
Ca U.716 0.677 0.689 0.701 0.640 0.575 0.636 0.622 
Na 0.314 0.347 0.]]7 0.324 0.362 0412 0.387 0411 
K 0.006 0.009 0.007 0.008 0.010 0011 0.014 0.015 
Suma 1.050 1.040 1.043 1.042 1.021 1.006 1.048 1.059 

%An 69.067 65.532 66.693 67.915 63.238 57.666 61.397 59.359 
%Ab 30.311 33.631 32.648 31.341 35.762 41.270 . 37.294 39.220 
%Or 0.622 0.837 0.659 0.744 1.000 1.064 1.309 1421 
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(a) 

0.4 
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an by la and olg ab 

An 0.2 0.4 0.6 0.8 Ab 

(h) 
0.4 

0.2 

an la and olg ab 

An 0.2 004 0.6 0.8 Ab 

Figura 6.18 Composición de plagioclasa en el diagrama An-Ab-Or. (a) magmas máficos tipo TI, (b) 

magmas intermedios con alto magnesio T2. Clasificación: an = anortita (Anoo.lOo), by = bytownita 

(An70.oo), la = labradorita (Anjo.70), and = andesina (AnJo~jo), olg = oligoclasa (AnlO~Jo), ab = albita 

(Ano. 10)' 
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Tabla 6.17 Com~osición ~ fórmula estructural de ~Iagioclasa (centros) en el gru~o T5. 
Muestra CHI76 CHI21 CHIIO 

(Cilcua~o; SiOl '" 54,0 %) ~San Matias-; SiOl '" 63 0/0) (Lama; SiOl = 63.5 %) 

%Si01 53.012 53.037 51.928 51.091 55.643 56.436 
%Ti01 0.117 0.072 0.044 0.078 0.037 0.045 
%AI1OJ 29.184 28.983 30.078 30.710 26.718 26.471 
%FeO' 0.733 0.688 0.632 0.630 0.582 0.125 
%MnO 0.000 0.000 0.000 0.030 0.000 0.000 
%MgO 0.084 0.091 0.121 0.136 0.021 0.011 
%CaO 12.064 11.842 13.330 13.550 9.758 9.053 
%Na1O 4.497 4.595 3.759 3.741 6.007 6.269 
%K1O 0.238 0.227 0.186 0.163 0.447 0.341 
Suma 99.929 99.535 100.078 100.129 99.213 98.751 

Si 2.410 2.418 2.362 2.327 2.534 2.567 
Ti 0.004 0.002 0.002 0.003 0.001 0.002 
Al 1.564 1.558 1.613 1.649 1.434 1.420 
Fe'") 0.025 0.024 • 0.022 0.022 0.020 0.004 
Suma 4.003 4.002 3.998 4.000 3.989 3.992 
Mg 0.006 0.006 0.008 0.009 0.001 0.001 
Mn 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 
Ca 0.588 0.578 0.650 0.661 0.476 0.441 
Na 0.396 0.406 0.332 0.330 0.530 0.553 
K 0.014 0.013 0.011 0.009 0.026 0.020 
Suma 1.003 1.004 1.001 1.012 1.034 1.015 

%An 58.892 57.972 65.492 66.054 46.115 43.517 
%Ab 39.725 40.705 33.420 33.000 51.370 54.531 
'loOr 1.383 1.323 1.088 0.946 2.515 1.952 

Tabla 6.18 Composición y fórmula estructural de plagioclasa con zonación oscilatoria en la muestra 
CHIl O (Lama; SiO, = 63.5 %, TSI 

Análisis 1 ~Centro) 2 3 4 5 6 7 8 9 10 (Borde) 

%Si01 58.396 59.836 57.155 57.376 58.090 56.981 58.953 59.934 60.812 60.847 
%Ti01 0.020 0.000 0.044 0.000 0.031 0.018 0.000 0.000 0.000 0.000 
%AI¡OJ 25.279 24.712 26.608 26.151 25.616 26.705 25.487 24.447 23.935 23.991 
%FeO' 0.162 0.102 0.135 0.142 0.172 0.087 0.105 0.085 0.057 0.157 
%MnO 0.045 0.033 0.003 0.011 0.000 0.000 0.000 0.011 0.000 0.000 
%MgO 0.000 0.000 0.021 0.005 0.011 0.014 0.019 0.026 0.025 0.000 
%CaO 7.580 6.882 8.864 8.655 7.790 8.899 7.522 6.808 6.372 6.153 
%Na¡O 7.276 7.621 6.585 6.700 6.901 6.667 7.173 7.635 7.477 7.397 
%K¡O 0.336 0.361 0.225 0.391 0.671 0.233 0.384 0.451 0.918 1.014 
Suma 99.094 99.547 99.640 99.431 99.282 99.604 99.643 99.397 99.596 99.559 

Si 2.638 2.682 2.574 2.591 2.623 2.569 2.644 2.690 2.722 2.724 
Ti 0.001 0.000 0.001 0.000 0.001 0.001 0.000 0.000 0000 0000 
Al 1.346 1.306 1.413 1.392 1.364 1.419 1.348 1.294 1.263 1.266 
Fe-' 0.006 0.003 0.005 0.005 0.006 0.003 0.004 0.003 0.002 0.005 
Suma 3.990 3:991 3.993 3.988 3.994 3.991 3.995 3.987 3.987 3.996 
Mg 0.000 0.000 0.001 0.000 0.001 0.001 0.001 0.00' 0.002 0.000 
Mn 0.002 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 
Ca 0.367 0.331 0.428 0.419 0.377 0.430 0.362 0.327 0.306 0.295 
Na 0.637 0.662 0.575 0.587 0.604 0.583 0.624 0.665 0.649 0.642 
K 0.019 0.021 0.013 0.023 0.039 0.013 0.022 0.026 0.052 0.058 
Suma 1.025 1.015 1.017 1.029 1.021 1.027 1.009 1.020 1.009 0.995 

%An 35.845 32.612 42.114 40.740 36.960 41.896 35.889 32.172 30.350 29.659 
%Ab 62.263 65.351 56.614 57069 59.249 56.798 61.930 65.290 64.444 64.521 
%Or 1.892 2.037 1.273 2.191 3.791 1.306 2.181 2.538 5.206 5.820 
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Figura 6.19 Composición de plagioclasa en el diagrama An-Ab-Or. (a) magmas intermedios tipo T3 y 

T4, (b) magmas con texturas de desequilibrio TS. Clasificación: an = anortita (An90.IOO), by = bytownita 

(An7o.90), la = labradorita (Anso.7o), and = andesina (AnJo.so), olg = oligoclasa (AnlO.30), ab = albita 

(Ano.lo). 
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Tabla 6.19 Composición y fórmula estructural de plagioclasa con zonación oscilatoria en la muestra 
CHI79 (Tabaguillo; SiO, = 63.5 %, T5). 

Análisis I ~Centro~ 2 3 4 5 6 7 8 9 ~Bordel 

%5i02 4M98· 47.548 47.963 48.348 48.794 47.937 47.843 48.705 46.942 
%Ti01 0.000 0.000 0.020 0.032 0.014 0.023 0.048 0.039 0.000 
%A110 1 34.263 34.031 33.348 33.075 33.003 33.789 33.451 33.056 34.233 
%FeO' 0.365 0.396 0.389 0.339 0.377 0.365 0.330 0.398 0.497 
%MnO 0.000 0.000 0.038 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.027 
%MgO 0.047 0.078 0.052 0.044 0.035 0.030 0.064 0.045 0.051 
%CaO 17.610 17.268 16.585 15.871 16.304 16.747 16.865 16.058 17.273 
%Na¡O 1.625 1.759 2.161 2.357 2.308 1.946 2.037 2.290 1.685 
%K1O 0.035 0.019 0.034 0.036 0.054 0.041 0.044 0.049 0.039 
Suma 100.543 101.143 100.590 100.102 100.889 100878 100.683 100.640 100.747 

Si 2.135 2.161 2.189 2.211 Úl7 2.181 2.183 2.216 2.144 
TI 0.000 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0.002 0.001 0.000 
Al 1.850 1.824 1.795 1.784 1.767 1.812 1.799 1.773 1.844 
Fe>l 0.013 0.014 0.013 0.012 0.013 0.012 0.011 0.014 0.017 
Suma 3.998 3.999 3.998 4.0C¡S 3.997 4.006 3.995 4.005 4.005 
Mg 0.003 0.005 0.004 0.003 0.002 0.002 0.004 0.003 0.003 
Mn 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 
Ca 0.864 0.841 0.811 0.778 0.794 0.816 0.824 0.783 0.845 
Na 0.144 0.155 0.191 0.209 0.203 0.172 0.180 0.202 0.149 
K 0.002 0.001 0.002 0.002 0.003 0.002 0.003 0.003 0.002 
Suma 1.014 1.002 1.010 0.992 1.002 0.992 1.012 0.991 . 1.001 

%An 85.518 84.343 80.761 78.651 79.358 82.428 81.855 79.259 84.802 
%Ab 14.280 15.547 19.042 21.136 20.329 17.332 17.891 20.453 14.970 
%Or 0.202 0.110 0.197 0.212 0.313 0.240 0.254 0.288 0.228 
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Figura 6.20 Perfil de composición para una plagioclasa con zonación oscilatoria en la dacita CHII O. 
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6.5.5 Minerales hidratados 

Márquez González (1998) identificó la presencia de minerales hidratados en los magmas del 

grupo T5, los cuales corresponden a anfíboles y muestran una fuerte alteración a óxidos de fierro. En 

este trabajo se retomaron estos análisis (Tablas 6.20-6.1) Y se realizó su reclasificación en base al 

esquema aceptado por la Inlernational Mineralogical Associalion., el cual fue propuesto por Leake et 

al. (1997). El cálculo de la fórmula estructural se basa en una estructura con 23 oxígenos, 2 [OH, F, Cl] 

(no determinados) y un contenido variable de cationes entre 15 y 16. De esta forma, la fórmula ideal 

del anfibol queda como Ao.,B,C,T,O" (OH ,F, Cl)" donde A = Na, K; B = Na, Ca, Mn, Mg, Fe +'; C = 
Mg, F'+', Mn, Al, Fe+J

, Ti; y T = Si, Al. 

Este esquema de c1asifícación fue aplicado utilizando el programa NEW AMPHCAL (Yavuz, 

1999). De esta forma, los anfíboles estudiados pertenecen al grupo cálcico, ya que (Ca)B > 1.5, (Ca + 

Na)B> 1.6 Y (Na)B < 0.65 (Figura 6.21). De manera particular, se clasifican como tschermakitas, (Na + 

K)B < 0.5, Si < 6.5 Y Mg!(Mg + Fe +') > 0.5 (Tabla 6.20; Figura 6.22), hastingsitas de magnesio, (Na + 

K)B > 0.5: 6.5 > Si > 5.5 Y Mg!(Mg + Fe+') > 0.5 (Tabla 6.21; Figura 6.23), y una edenita, (Na + K)B > 

0.5, Si = 6.5 Y Mg!(Mg + Fe+') > 0.5 (Tabla 6.21; Figura 6.23). 

Por otro lado, algunas rocas pertenecientes al grupo T5 incluyen biotitas, las cuales muestran 

diversos grados de alteración a óxidos de hierro (e.g., CHI21, Figura 6.21). Aplicando el esquema 

avalado por la lnlernalional Mineralogical Associalion (Rieder et al., 1998), estos minerales se 

consideran parte de la unión annita (miembro final con Fe +') - flogopita (miembro final con Mg), con 

una fórmula estructural basada en 20 oxígenos, 4 (OH) y con cationes tendiendo a 16. La fórmula 

estructural queda representada como A,B.T,O,o(OH)" donde A = K, Na, Ca; B = Al v" Ti, Mg, Fe', 

Mn, Cr, Ni; T = Si, Al'v La relación Fe'¡(Mg + Fe') determina el porcentaje de los miembros finales. 

En la Tabla 6.22 se presentan los resultados de análisis y el cálculo de fórmula para las biotitas 

estudiadas, que presentan en general una composición en % annita [ Fe'¡ (Fe' + Mg)] = 31. 
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Tabla 6.20 Composición y fórmula estructural de an'fiboles (tschermakitas) en el grupo T5. 
Muestra CHlgO CHI49 (Tabaquillo; 

(Cajete; Sial = 59.3 %) Si02 "" 65.0 %) 

%SiO¡ 43.95 42.63 42.71 42.61 43.43 
%AhO, 11.93 12.37 11.83 13.26 10.12 
%Ti01 1.67 2.90 2.02 2.57 2.31 
%Cr1O\ 0.01 0.01 0.00 0.03 0.01 
%FeO 6.16 3.90 5AI 5.98 0.00 
'''IaFe¡O, 6.10 9.62 5.26 4.94 16.66 
%MnO 0.17 0.24 0.18 0.18 0.24 
%MgO 14.17 13.81 14.14 14.14 15.30 
%CaO 11.64 10.74 11.28 11.28 11.47 
%Na¡O 2.28 2.36 2.20 2.20 1.15 
%K¡O 0.30 0.32 0.29 0.29 0.00 
Suma 98.37 98.89 95.32 97.45 100.68 

Si 6.33 6.11 6.32 6.15 6.09 
AIIV 1.67 1.89 1.68 1.85 1.67 
Al VI 0.35 0.20 0.38 OAO 0.00 
Ti 0.18 0.31 0.22 0.28 0.24 
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 
Fe .1 0.66 1.04 0.59 0.54 1.76 
Fe .2 0.74 0.47 0.67 0.72 0.00 
Mn 0.02 0.03 0.02 0.02 0.03 
Mg 3.04 2.95 3.12 3.04 3.20 
Ca 1.80 1.65 1. 79 1.74 1.72 
Na 0.64 0.66 0.63 0.62 0.31 
K 0.06 0.06 0.05 0.05 0.00 
Suma 15.49 15.36 15.47 15.42 15.04 

(Na)s 0.20 0.35 0.21 0.25 0.05 
(Na + K)" 0.49 0.36 0.47 0.42 0.26 
(Ca)B 1.80 1.65 1.79 1.74 1.72 
(Ca + Na)1I 2.00 2.00 2.00 .1.99 1.77 
Mg/(Mg+Mn) 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 
(Mg + Fe'¡ + Mn) 3.80 3.45 3.81 3.79 3.23 
Mg I (Mg + Fe'!) 0.80 0.86 0.82 0.81 1.00 

2.0 
. Anfiboles 

O Mg-homblenda sódicos 

O Mg-hastingsita 
1.5 O Edenita 

Anfiboles 
III sódico-cálcicos ,-.., 1.0 el) Anfiboles 

b Fe_Mg_Mn_Li 

0.5 ¡SeN¡ O , Anfiboles 

9 cálcicos 

O 
0.0 

0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5 

.(Ca + Na)B 

Figura 6.21 Clasificación de anfíboles según el esquema de Leake et al. (1997). 
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Tabla 6.21 Composición y fórmula estructural de anfiboles (Mg-hastingsita y edenita) en el grupo T5. 
Muestra CHI80 CHI49 (Tabaquillo; 

Anfibol 

%Si01 

%AIf)l 
%Ti01 

%Cr10-, 
%FeO 
%Fe10l 
%MnO 
%MgO 
%CaO 
%Na10 
%K¡Q 
Suma 

SÓ 

AIIV 
Al VI 
Tó 
C, 
Fe '1 

Fe: +2 

Mn 
Mg 
Ca 
Na 
K 
Suma 

(Na), 
(Na + K)", 
(Ca), 
(Ca + Na)B 
MgI(Mg+Mn) 
(Mg + Fe! + Mn) 
Mg / (Mg + Fe· l ) 

43.03 
12.40 
2.33 
0.01 
4.79 
6.34 
0.19 

14.80 
11.59 
2.45 
0.37 

98.29 

6.19 
1.81 
0.29 
0.25 
0.00 
0.69 
0.58 
0.02 
3.17 
1.79 
0.68 
0.07 

15.54 

0.2\ 
0.54 
1.79 
2.00 
0.99 
3.77 
0.85 

, 
1.00 Tremolita 

~ 

N 
+ 

" "'" + 
00 
~ 
~ 

--00 

~ 

0.75 

0.50 

0.25 

0.00 
8.0 

... ... •.•........ 

Actinolita 

Ferro-

Actinolita 

, 
7.5 

(Cajete; SiO l = 59.3 %) SiCl = 65.0%) 

Mg·hastingsita Edenita 

43.19 43.20 41.70 41.82 45.57 
11.62 12.72 lJ.30 13.71 10.45 
2.38 2.72 2.84 2.74 1.85 
0.11 0.09 . 0.03 0.00 0.12 
4.78 4.58 3.79 6.23 4.42 
4.64 5.05 6.95 4.22 4.29 
0.09 0.11 0.14 O.lJ 0.11 

15.17 1527 14.87 lOO 16.58 
11.40 11.61 11.40 11.83 12.07 
2.46 2.57 2.75 2.70 2.23 
0.32 0.34 0.31 0.38 0.29 

96.05 98.17 98.05 9806 97.86 

6.31 6.19 6.01 6.05 6.50 
1.69 1.81 1.99 1.95 1.50 
0.31 0.33 0.27 0.39 0.26 
0.26 0.29 0.31 0.30 0.20 
0.01 0.01 0.00 0.00 0.01 
0.51 0.54 0.75 0.46 0.46 
0.58 0.55 0.46 0.75 0.53 
0.01 0.01 0.02 0.02 0.01 
3.30 3.26 3.19 3.08 3.53 
1.79 1.78 1.76 1.83 1.85 
0.70 0.71 0.77 0.76 0.62 
0.06 0.06 0.06 0.07 0.05 

15.54 15.56 \5.59 \5.66 \5.52 

0.21 0.22 0.24 0.\7 0.\5 
0.54 0.56 0.59 0.66 0.52 
1.79 1.78 1.76 1.83 1.85 

, 
\ 

2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 
1.00 1.00 0.99 0.99 1.00 
3.90 3.82 3.67 3.85 4.07 
0.85 0.86 0.87 0.80 0.87 

O 

9 
O 

O 

Magnesiohorblenda Tschermakita 

Ferrohomblenda Ferrotschermakita 

\ 

7.0 6.5 6.0 5.5 

Si 

Figura 6.22 Clasificación de anfíboles cálcicos con (Na + K)A < 0.5 (Leake e\ al., 1997). 
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Figura 6.23 Clasificación de anfíboles cálcicos con (Na + K)A > 0.5 (Leake et al., 1997). 

Tabla 6.22 Composición y fórmula estructural de bio!i!as 
en el ~ru~o T5 (CHI2l, San Matías; %SiO, = 63.0). 
Análisis 1 2 
%SiO, 42.988 42.885 
%TiO, 2.163 2.157 
%AI,O, 10.552 10.549 
%FeO' 15.747 15.658 
%MnO 0.250 0.260 
%MgO 19.385 19.298 
%CaO 8.583 8.562 
%Na,O 1.700 1.705 
%K,O 0.088 0.078 
Suma 101.46 101.15 

Si 5.87 5.87 
Al'v 2.13 2.13 
Suma 8.00 8.00 
Alvl 0.00 0.00 
Ti 0.22 0.22 
Mg 3.95 3.94 
Fe+2 1.80 1.79 
Mn 0.03 0.03 
Suma 6.00 5.98 
Ca 1.26 1.26 
Na 0.45 0.45 
K 0.02 0.01 
Suma 1.72 1.72 

Suma de cationes 15.72 15.71 

Fe" / (Fe" + Mg) 0.31 0.31 
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7. Sierra de Chichinautzin: Desarrollo de modelos de génesis magmática 

A partir de la información geoquímica, isotópica y mineralógica disponible en la literatura y 

aquella que fue generada durante el presente estudio, se desarrolló un modelo de génesis y evolución 

magmática en la SeN, que incluyó: (a) estimación de temperaturas de equilibrio y fugacidad relativa 

de oxígeno para los magmas; (b) elaboración de modelos cuantitativos para fusión parcial, aplicando 

métodos de inversión, para los magmas máficos; (e) propuesta de un mode lo de origen para los 

magmas intermedios de alto·Mg; (d) evaluación de distintos modelos de evolución magmática, que 

incluyeron cristalización fraccionada, cristalización fraccionada con asimilación, mezcla de magmas, 

así como la fusión parcial de corteza. 

7.1 Estimación de temperaturas de equilibrio y fugacidad de oxígeno 

7.1.1 Geolermómelro olivino·líquido 

La partición de Fe+' y Mg entre el líquido magmático y el olivino quc cristaliza de éste se ha 

utilizado ampliamente para establecer temperaturas de equilibrio en basartos y andesitas (Ulmer, 1989). 

Partiendo de que el olivino muestra un comportamiento de solución sólida completa y que la variación 

de volumen en la estructura cristalina con la sustitución es despreciable, Roeder y Emslie (1970) 

dedujeron las siguientes relaciones a partir de datos experimentales: 

o/ 

log X MgO = 3740 _ 1.87 
¡'q T X MgO MgO 

[ecn.7.1] 

o/ 

log XF'O = 391_1_ 2.50 
/,q T X FeU FeO 

[ecn.7.2] 

en donde XOI
MgO y Xol"o representan la fracción molar de MgO y FeO en el olivino, X"qMgO y X';""" 

son la fracción molar de MgO y FeO en el liquido magmático. TM,,,, y 1",0 las temperaturas de 

equilibrio calculadas en base a la partición de Mg y Fe' entre el olivino y el liquido magmático. 

208 



De esta forma, el equilibrio de estos elementos (definido por el coeficiente DMg•F,) es 

fuertemente dependiente de la temperatura: 

01 Iiq 

I D =logXF,,,XMgO = 171 
og Mg-" X liq XOI T 

Feo MgO reo=MgO 

0.63 leen. 7.3] 

En el presente estudio se aplicaron las ecuaciones 7.1 y 7.2 del geotermómetro para establecer 

una aproximación a las temperaturas de equilibrio de los magmas pertenecientes a los grupos TI (SiO, 

= 49-53.5%, MgO = 7-10%; 01 ± plg), T2 (SiO, = 53-55%, MgO = 8.8-10%; 01 ± cpx + plg) Y T3 
. . 

(SiO, = 52.8-62%, MgO = 3-7.4%; 01 + opx ± cpx + plg). Debido a que no se cuenta con la 

composición del vidrio, la composición ajustada de las rocas se asumió como la composición del 

líquido magmático en equilibrio con este mineral. De esta forma, se consideraron los sistemas olivino

líquido para las siguientes muestras: (a) magmas máficos del grupo TI: 115, CUII, CH120, CH113, 

CH125, CH151, CH104 y CH117; (b) magmas intermedios con alto-Mg del grupo T2: CHI64 y CH170; 

(e) magmas intermedios del grupo T3: CHlOl, CH106 y CHI33. 

Las temperaturas de equilibrio estimadas se presentan en forma gráfica en la Figura 7.1, como 

una función del contenido de SiO,. A partir de esta información se puede establecer que: (a) los 

magmas máficos del grupo TI describen temperaturas de equilibrio T F<ú = 1070-1140°C y T MgO = 

1083-1 150°C. La diferencia entre TF<ú y TMgO para un mismo sistema olivino-líquido fue <15°C. Los 

resultados para CH104 y CHI51 son inferiores al resto de las muestras consideradas, lo que podría estar 

relacionado a·la cristalización del olivino en un nivel más somero. Sin embargo, todos los datos de TI 

podrían encontrarse dentro de la incertidumbre del propio geotermómetro; (b) los magmas intermedios 

con alto-Mg (grupo T2) presentaron temperaturas de equilibrio TF<ú = 1105-1129°C y TMgO = 1118-

I 140°C, con diferencias entre ambas estimaciones en un mismo sistema olivino-líquido <Irc; y (e) 

los magmas intermedios del grupo T3 presentaron las temperaturas de equilibrio más bajas, con TF<ú = 

1040-1070°C y T MgO = 1050-1088°C, con diferencia <18°C entre las dos ecuaciones geotermométricas. 
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7.1. 2 Geolermómelro gráfico de dos piroxenas 

La composición de ortopiroxeno y clinopiroxeno coexistentes se han utilizado para obtener 

temperaturas de cristalización en una amplia variedad de rocas, que incluyen rocas ígneas y 

metamórficas, muestras lunares y meteoritos (e.g., Wood y Banno, 1973; Saxena, 1976; Kretz, 1982; 

Lindsley, 1983). De manera particular, el contenido de Ca de los piroxenos cálcicos (i.e., 

clinopiroxenos) disminuye con el incremento de la temperatura, mientras que en los piroxenos pobres 

en calcio (i.e., ortopiroxenos) se incrementa. Este fenómeno fue utilizado por Lindsley (1983) para 

establecer, a partir de relaciones de fase experimentales, un geotermómetro empírico gráfico en el 

cuadrilátero Enstatita (MgSiO,) - Ferrosilita ,(FeSiO,) - Hedenbergita (CaFeSi,O,) - Diopsida 

(CaMgSi,O,) para el intervalo 800-1200°C a <15 kbar. El error asociado a la determinación de 

temperatura en este geotermómetro es de ±50°C. 

Figura 7.1 Resultados de la aplicación del geotermómetro olivino-líquido (Roeder y Emslie, 1970) 

para las lavas de la SCN (TI-T3). 

La aplicación del geotermómetro de Lindsley (1983) está restringida a sistemas ortopiroxeno

c1inopiroxeno en equilibrio, condición que puede ser evaluada en función del coeficiente DMg-F, (e.g., 

Nakamura y Kushiro, 1970; Hunter, 1998). En el equilibrio, este coeficiente presenta un valor de 0.75 

a 1.08 y puede ser calculado utilizando la ecuación: 
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XOPX 1- XL"'x D Mg. Mg 

Mg-F, = 1 _ XOPX XL».' 
Mg Mg 

[ecn.7.4] 

yen donde XMgrepresenta la proporción molecular de Mg / (Mg + Fe) (Nakamura y Kushiro, 1970). 

El geotermómetro se utilizó para establecer la temperatura de cristalización de los magmas 

intermedios y ácidos del grupo T4 (SiO,= 58.0-65.0%; MgO = 2.7-6.0%; Opx + Cpx + Plg): CHI3I, 

CHI09, CHI03 y CHI77. A partir de análisis de microsonda en los bordes de los fenocristales, se pudo 

establecer que XMg para Opx cubre el intervalo 0.81-0.89, mientras que en el caso de Cpx el intervalo 

es de 0.84-0.91. La combinación de estos valores 'resultó en DMg•F, = 0.75-0.88, que indica un estado de 

cuasi'equilibrio entre Opx y Cpx en estos magmas. La aplicación del geotermómetro de piroxenos en 

estos magmas dio por resultado un intervalo de temperatura entre 900-1000°C (Figura 7.2). 
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Figura 7.2 Resultados de la aplicación del geotermómetro de dos-piroxenos (Lindsley, 1983) para las 

lavas de la SCN (T 4). 

7.1.3 Fugacidad de oxígeno en los magmas 

Si una roca no ha sido alterada por procesos de oxidación post-eruptivos. su relación Fe'l/Fe" y 

su composición en elementos mayores puede ser utilizada para realizar una estimación de la 
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concentración de oxígeno en el magma, que puede ser expresada en términos de su fugacidad absoluta 

de oxígeno (jm ). La fugacidad puede considerarse como una presión parcial idealizada (Hall, 1996). 

A partir de una amplia base de datos experimentales, Sack et al. (1980) estableció una relación 

empírica para j02 a I bar: 

In (X~:,(), / X~:o) = a -In Jo, + (b / T) + e + ¿d¡X¡ [ecn. 7.5] 

donde Xi representan las fracciones molares de los óxidos de fierro en la roca y T es la temperatura. Las 

constantes a, b, y e son los coeficientes de la ~egresión lineal múltiple y d representa una serie de 

coeficientes que modifican las fracciones molares de varios óxidos mayores de la composición de la 

roca. Kilinc et al. (1983) reportaron los valores para estos coeficientes: a = 0.2185 ± 0.0044, b = 12670 

± 900, e = -7.54 ± 0.55, dAJ'03 = -2.24 ± 1.03, dF<Ot = 1.55 ± 1.03, dc,o = 2.96 ± 0.53, dN"o = 8.42 ± 

1.41, Y dK20 = 9.59 ± 1.45. El error en la estimación dejO] aplicando esta ecuación ha sido reportado 

como ± 0.5. 

Por otro lado, es una práctica común que la fugacidad de oxígeno sea reportada en relación a una 

curva específica de un sistema "buffer" de oxígeno, que en general es el sistema NNO ó 2NiO = 2Ni + 

O, (Huebner y Sato, 1970). Esto tiene por objeto el poder comparar entre distintos tipos de rocas con 

diferentes valores de la relación Fe+3/Fe+', y eliminar la fuerte dependencia con respecto a la 

temperatura. De esta forma, se reporta una fugacidad relativa de oxígeno óNNO = 10gjO] (muestra) -

10g,.t;12 (NNO), cuyo valor es independiente de la temperatura (Carmichael y Ghiorso, 1986) y en donde 

10g,.t;12 (NNO) = 9.31 - 248\OIT (Huebner y Sato, 1970). Otro buffer utilizado para normalizar la 

fugacidad de oxígeno es el sistema FMQ (2Fe30. + 3SiO, = 3Fe,SiO. + O,) que en el intervalo de 

temperatura S73-1200°C presenta un óNNO = -0.8 (Haggerty, 1976). Hall (1996) ha señalado que la 

mayoría de las rocas volcánicas y peridotitas del manto se ubican alrededor del buffer FMQ, aunque 

existe evidencia de que el manto podría presentar un estado más reducido con el aumento en la 

profundidad (Daniels y Gurney, 1991). Sin embargo, Frost (1991) señaló que la relación Fe+J/Fe+ 2 no 

es una función simple de la fugacidad de oxígeno, dependiendo en gran medida de la proporción 

relativa de las fases en la roca, por lo que debe considerarse sólo como un indicador de esta variable 

intensiva. 
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Para realizar el cálculo de ~NNO en los magmas de la SCN, se utilizó la composición de 

elementos mayores ajustada de magmas pertenecientes a los grupos TI (CUII, CH120, CH113, CHI25, 

CH151, CHI04 y CHI17), T2 (CHI64 y CHI70), y T3 (CHIO 1, CHI06 y CHI33), calculada aplicando el 

programa SINCLAS (Verma et al., 200Ia,b), y sus temperaturas de equilibrio según el geotermómetro 

olivino-líquido. Al no contar con una medición independiente en las muestras de la SCN, las 

concentraciones de Fe,OJ y FeO consideradas en el cálculo fueron las asignadas por el programa 

SINCLAS. De esta forma, la relación aproximada Fe,OiFeO en cada roca se estableció en función de 

su clasificación en el diagrama TAS (e.g., para basaltos es 0.2), según lo propuesto por Middlemost 

( 1989). 

Esto dio como resultado valores de log J02 que varían entre -9.0 y -7.5 (Figura 7.3), que 

equivalen a valores de ~NNO entre 0.0 y + 1.0. A pesar de su naturaleza aproximada, los datos de 

fugacidad obtenidos en el presente estudio se encuentran dentro de los intervalos reportados 

anteriormente por Hasenaka y Carmicahel (1987) en el campo Michoacán-Guanajuato (~NNO = -0.3 a 

+2.4), Luhr (1997) en el occidente del CVM (~NNO = 0.9 ± 0.8), y Wallace y Carmichael (1999) en la 

SCN (~NNO = -1.0 a + 1.0) para magmas alcalinos y subalcalinos. Esta información indica que el 

manto subcontinental bajo el CVM presenta una mayor oxidación con respecto al manto suboceánico 

del cual se derivan los MORE (~NNO = -3.0 a + 1.0; Christie et al., 1986). Esta condición puede ser el 

resultado de un proceso de metasomatización que ha oxidado el manto. 
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Figura 7_3 Variación de lag JO, con respecto a la temperatura para los magmas de SCN (TI-T3). 
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-----------------------------------------------------------

7.2 Modelos cuantitativos de fusión parcial 

La mayor parte de la investigación sobre el proceso de fusión parcial se ha realizado en 

relación a la génesis de basaltos oceánicos (e.g., Feigenson et al., 1983; Caroff et al., 1997). Sin 

embargo, el estudio del origen de los magmas continentales ha sido limitado. Esto puede entenderse en 

relación a la variedad de posibles componentes que podría involucrar su génesis (manto superior e 

inferior, corteza superior e inferior). 

Generalmente, los magmas continentales se caracterizan por un enriquecimiento en elementos 

incompatibles, que en muchos casos se ha explicado en relación de procesos de contaminación cortical, 

particularmente en el caso de los magmas más evolucionados (e.g., Hildreth y Moorbath, 1988). Sin 

embargo, esta hipótesis es difícil de aplicar en el caso de magmas que muestran características 

geoquímicas e isotópicas que hacen suponer su origen en regiones del manto por procesos de fusión 

parcial y sin evidencias de diferenciación importantes por cristalización fraccionada y/o asimilación de 

la corteza. Por otro lado, los procesos de fusión parcial han sido modelados generalmente aplicando los 

llamados métodos directos, en donde la composición observada en los magmas es reproducida 

asumiendo la composición de la fuente, el grado de fusión, la contribución al magma de los minerales 

que constituyen la fuente y los coeficientes de partición (e.g., Shaw, 1970; Hertogen y Gijbels, 1976). 

Como una alternativa a los métodos directos, se ha propuesto otro tipo de aproximaciones d~ la 

fusión parcial, las cuales son conocidas como métodos de inversión (e.g., Treuil y Joron, 1975; Minster 

y Allégre, 1978). Estos se basan en utilizar las variaciones en elementos traza, especialmente de 

aquellos altamente incompatibles con respecto a la fuente, en un grupo de magmas cogéneticos para 

establecer una serie de ecuaciones lineales que describen el proceso de fusión parcial. A partir de este 

sistema de ecuaciones y un limitado número de suposiciones (coeficientes de partición y la 

contribución al líquido de los minerales de la fuente) se puede establecer la composición de la fuente y 

el grado de fusión. 

En dos trabajos previos (Wallace y Carmichael, 1999; Yerma, 2000a) se ha realizado el 

modelado de fusión parcial en la SCN. Sin embargo, en ambos casos la modelación se llevó a cabo 

aplicando un método directo en donde se supuso la composición química y mineralógica de la fuente 

magmática. Con el objeto de profundizar en la comprensión de este campo volcánico, se ha 

desarrollado un modelado cuantitativo, aplicando una técnica de inversión, para modelar el proceso de 

fusión parcial que dio origen a los magmas máficos con caracteristicas primarias. A continuación se 
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presentan los resultados de este modelado, que incluye una discusión acerca de (a) la definición de 

magmas primarios, (b) la identificación de estos magmas en la SCN, (e) la descripción del modelo de 

inversión para fusión parcial, y (d) la aplicación de dicho modelo en la SCN. 

7.2.1 Definición de magmas primarios 

Los magmas primarios han sido definidos como aquellos líquidos que derivan de la fusión 

parcial del manto y cuya composición no ha sido modificada por procesos de diferenciación, tal como 

cristalización fraccionada, contaminación corti~al o mezcla de magmas (Basalt Vo\canism Study 

Project, 1981; Wilson, 1995). Cabe aclarar que, en ocasiones se ha utilizado el término primitivo para 

designar este tipo de magmas, aunque también se ha utilizado para indicar características 

composicionales parecidas a las observadas en condritas (Basalt Voleanism Study Project, 1981). 

Debido a la ambigüedad del término primitivo, y siguiendo la sugerencia de Carmichael et al. (1974), 

en el presente trabajo se evitará su uso. 

En diversos estudios, se ha establecido que existe una gran variedad de magmas primarios, que 

reflejan la heterogeneidad química e isotópica en el manto terrestre, así como un amplio espectro de 

condiciones físicas bajo las cuales ocurre la fusión parcial (Basalt Vo\canism Study Project, 1981). 

Como resultado, no existe un criterio estándar para identifícar este tipo de magmas. En la literatura, 

una serie de parámetros o combinaciones de ellos se han utilizado con este propósito: (a) Mg-v 

[IOO*Mg / (Mg + Fe+')] > 63 (Green, 1971); (b) Ni > 235 ppm (Sato, 1977); (c) FeO'/MgO < 1 

(Tatsumi et al., 1983); (d) SiO, < 50%, Mg-v > 70, Ni > 400-500 ppm, y Cr > 1000 ppm (Wilson, 

1995). 

Sin embargo, varios autores (e.g., Myers, 1988; Wallace y Carmichael, 1989; Luhr, 1997) han 

señalado que los criterios antes mencionados se han establecido para identificar magmas primarios en 

ambientes de cresta e islas oceánicas, los cuales pueden ser inapropiados para magmas derivados de 

mantos metasomatizados. Por ejemplo, Luhr (1997) sugirió la existencia de un manto que incluye 

venas de flogopita, anfíbol y piroxenita de apatito en la parte occidental del CVM. Este autor señaló 

que la fusión parcial de esas venas, con contribuciones variables de la peridotita. daria lugar a magmas 

primarios que no cumplirían con los criterios mencionados anteriormente. Un liquido formado que 

incluyera una contribución importante de estas venas reflejaría un manto más oxidado y con un menor 

valor de Mg-v en comparación a un líquido con una baja o nula contribución de estos minerales. De 
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esta forma, Luhr (1997) propuso un Mg-v ~ 62 Y MgO > 6% como criterios de identificación de 

magmas primarios en el occidente del CVM. 

7.2.2 Magmas primarios en la SeN 

Como ya se mencionado, Yerma (2000a) propuso que los magmas máficos en la SCN tendrían 

un origen relacionado a la fusión parcial del manto superior en un ambiente de extensión. Por otro 

lado, Sheth et al. (2000) señalaron que estos magmas, así como aquellos con características parecidas a 

los 018 en el resto del CVM, son el resultado de, fusión parcial de regiones someras y enriquecidas del 

manto que contiene venas de flogopita y/o homblenda. Es importante mencionar que, en la región 

central del CVM (cercanías de Valle de Bravo, Edo. de México), Blatter y Canmichael (1998) 

reportaron la presencia de xenolitos de peridotita en una andesita, con una mineralogía 01 + opx + cpx 

+ sp ± anf, que, según estos autores, representa el manto superior bajo el centro de México. 

De esta fonma, se identificaron magmas primarios en la base de datos geoquímicos de la SCN 

preparada por Velasco-Tapia y Venma (2001), siguiendo una variante de los criterios propuestos por 

Luhr (1997): (a) SiO, < 52.5%, (b) MgO > 7.0 %, (c) Mg-v > 65. En el taso de los basaltos oceánicos 

se ha propuesto que Mg-v = 68-75 (Basalt Volcanism Study Project, 1981). Sin embargo, la fuente de 

los magmas máficos en la SCN presenta una mayor oxidación en comparación a la de los basaltos 

oceánicos, como lo refleja la fugacidad de oxígeno. Esto da como consecuencia que una mayor 

proporción de fierro se pueda presentar en la fonma de Fe+3
, lo que provocaría que algunos magmas 

primarios de la SCN pudieran mostrar un Mg-v < 68. Sin embargo, se ha marcado como restricción 

Mg-v > 65 Y MgO > 7, ya que valores inferiores para estos parámetros podrían indicar una 

fraccionación importante (> I 0%) de olivino en el líquido magmático. 

La evaluación se efectuó en composiciones recalculadas a 100% en base seca y con el ajuste de 

Fe,O,lFeO sugerido por Middlemost (1989), aplicando el programa de cómputo SINCLAS (Venma et 

al., 2001 a,b). De esta fonma, se identificaron 22 lavas que mostraron las características ya citadas y que 

incluyeron basaltos, traquibasaltos y andesitas traquibásalticas, cubriendo un espectro magmático de 

SiO, = 49.7-52.5%, MgO = 7.1 -9.8%, Mg-v = 65.0-71.5 y FeO'/MgO = 0.7-1.0. 

En concordancia con lo reportado por Márquez-González (1998) Y Wallace y Carmichael (1999), 

en ninguno de los magmas máficos seleccionados se detectó la presencia de cuarzo o evidencias de 
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mezcla. Sin embargo, si es evidente la cristalización de olivino. En la literatura se ha sugerido que 

algunos magmas que fraccionan este mineral podrían mantener la composición de líquido original, 

mostrando un Mg-v = 68-75, si esto ocurre acompañado de un enfriamiento rápido (Basalt Volcanism 

Study Project, 1981). En el presente caso, y aunque Ni (117-200 ppm) no presenta una gran variación 

con respecto a cualquier índice de fraccionación (e.g., Mg-v; ver Figura 7.4), la separación de olivino 

podría tener algún efecto en la composición del líquido. Por otro lado, los contenidos observados en 

Cr (210-330 ppm) se pueden explicar en relación a la presencia de pequeñas inclusiones de espinela 

cromífera en los fenocristales de olivino. De cualquier forma, Hoffman et al (1984) sugirieron realizar 

una corrección cuando existe evidencia de que un magma, con características primarias, ha fraccionado 

alguna fase mineral. 
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Figura 7.4 Variación de Cr, y Ni en los magmas máficos características primarias de la SCN, con 

respecto a Mg-v. 

En el presente estudio se aplicó un procedimiento de corrección que involucró la adición de 

olivino, con una composición Fo" (que representa el promedio de 38 olivinos con Fo > 84 del grupo 

TI), en incrementos de 0.2% hasta alcanzar un Mg-v = 71.5, el máximo observado en las muestras 

seleccionadas. De esta forma, se estableció la cantidad de olivino fraccionado (fol) desde el líquido 

original para producir el líquido observado, la cual fue <10%. Por ejemplo, una combinación de 9.5% 

de Fo" (e.g., el porcentaje de olivino fraccionado) con 90.5% de la roca P06 (e.g., el líquido remanente 

después de la cristalización) dio como resultado un líquido, cuya composición recalculada al 100% 
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tiene un Mg-v = 71.5 (e.g., el liquido original generado por fusión parcial del manto). Yerma (2000a) 

sugirió que la separación de 5-15% de olivino desde un magma en equilibrio con un manto peridotitico 

podría-modelar los contenidos observados en los magmas máficos de la SCN. A partir de los valores fol 

y utilizando la ecuación de cristalización fraccionada de Rayleigh, se corrigieron las concentraciones 

de elementos traza en los liquidos observados (CI), para aproximarlas a las de un liquido original Co, tal 

que: 

C' _ e; 
0- , 

FID",-I) 
[ecn.7.6] 

en donde F es la fracción de liquido remanente durante la cristalización (= I - fol) Y D;ol es el 

coeficiente de partición del elemento traza en olivino. Los valores de D'ol utilizados en el cálculo se 

pueden consultar en el Apéndice. La corrección por fraccionación de olivino dio lugar a pequeños 

cambios en las abundancias de los elementos traza y no tuvo efecto en las relaciones entre elementos 

incompatibles, como se presenta en los ejemplos de la Tabla 7.1. 

7.2.3 Modelado de fusión parcial con inversión 

Para modelar el proceso de fusión parcial se aplicó el método propuesto por Minster y Allegre 

(1978). En este tipo de procedimientos se parte de dos suposiciones básicas: (a) la condición primaria 

de los magmas en estudio y (b) su derivación de una fuente que es uniforme con respecto'a las 

abundancias de los elementos traza. Como ya se ha comentado, la primera suposición se puede 

establecer cumpliendo los criterios ya señalados. Sin embargo, es dificil comprobar la homogeneidad 

de la fuente magmática, aunque se ha aducido que una similitud en relaciones isotópicas entre los 

magmas es un!, fuerte evidencia de esta condición. En el presente caso, la información isotópica se 

encuentra restringida a pocas muestras. Sin embargo, las relaciones disponibles de "Sr/"Sr (= 0.7034-

0.7037; n=4) y 14JNd/I44Nd (= 0.5127-0.5129; n=4) no indican una variación importante. 

Por otro lado, una tercera suposición inherente al modelado de inversión es que el proceso de 

fusión ocurre en una condición invariante, que deberia reflejarse en una "composición constante en 

elementos mayores en los Iiquidos. Sin embargo. tal condición no se cumple entre los magmas 

seleccionados en la SCN (e.g., [SiO,lc = 49.7-51.8%: Tabla 7.1), aunque esta ha sido una condición 
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Común en otros estudios en donde se ha aplicado este modelo (e.g., Ormerod et al., 1991; Caroff et al. 

1997). Sin embargo, si la relación entre elementos incompatibles no muestra desviaciones 

significativas de una línea recta puede considerarse que la desviación de la fusión invariante tendrían 

un efecto mínimo en la composición de elementos traza de las lavas eruptadas (Minster y Allegre, 

1978). 

Tabla 7.1 Ejemplos de composición corregida por fraccionación de olivino (a Mg-v = 71.5) para 
elementos ma~ores (%m/m) ~ elementos traza (¡:¡:m) ¡:ara ma¡¡mas con características ¡:rimarias. 
Muestra P06 CUII BCUI 307 258 102 

+ %011- 9.5 6.7 4.0 3.6 3.2 2.8 

TAS B, subal B. subal B, subal TB, ha TB, ha TB, ha 

'%mlm ajo 
SiOl 49.70 49.78 49.91 50.35 50.85 50.95 
TiO, 1.44 1.61 1.65 1.74 1.58 1.49 
AI,O, 14.28 14.85 14.21 14.95 15.00 15.74 
Fe20J 1.72 1.60 1.38 2.13 2.07 2.08 
FeO 8.60 8.01 7.39 7.11 6.89 6.93 
MnO 0.16 0.16 0.15 0.15 0.15 0.14 
MgO 12.12 11.26 10.72 10.01 9.69 9.75 
CaO 7.42 7.71 9.82 7.71 7.68 7.31 
NUlO 3.30 3.60 2.85 4.26 4.27 4.22 
K,O 0.81 1.01 1.43 1.10 1.34 1.07 
PzOs 0.45 0.41 0.49 0.49 0.48 0.32 

FeO'/MgO 0.84 0.84 0.82 0.90 0.90 0.90 

La 16.8 22.3 19.7 23.1 22.3 14.3 
Ce 54.1 49.6 45.6 62.0 37.2 
Nd 27.2 29.0 
Sm 6.0 7.1 
Eu 1.9 2.2 
Tb 0.9 0.9 
Yb 2.7 2.7 
Ba 235 254 260 265 421 225 
Sr 374 519 540 524 648 477 
Y 26.7 28.0 29.9 30.0 26.7 
Zr 186 190 228 229 221 178 
Nb 16.3 18 22.2 15.5 16.2 
Ta 1.1 
Hf 4.2 

·Porcentaje de olivino añadido al magma para ajustar un Mg-v 71.5. Composición del olivino añadido (Fos,): SiO, -
39.95%. TiO, ~ OOI%. AI,O, ~ 0.02. FeO ~ 12.82. MnO ~ 0.17. MgO ~ 46.87. CaO ~ 0.16. 
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Tabla 7.1 (Con!.) 
Muestra 242 252 257 CHI25 244 1'08 214 253 

+ %01 7.1 3.7 2.8 3.6 4.4 3.6 4.0 3.5 

TAS TB. ha TB. ha T8, ha B, subal T8. ha BTA. m BTA,m BTA, m 

%mlm aj. 
SiOz 51.04 51.29 51.3 1 51.38 51.47 51.63 51.73 51.76 
Ti02 1.59 1.55 1.51 1.47 1.63 1.54 1.66 1.51 
AI,O, 14.95 14.78 14.69 15.03 14.89 15.93 14.53 14.60 
FezO) 2.15 2.10 2.07 1.52 2.06 2.28 2.40 2.38 
FeO 7.15 7.00 6.91 7.58 6.87 6.51 6.86 6.81 
MnO 0.15 0.15 0.15 0.14 0.15 0.13 0.15 0.15 
MgO 10.07 9.86 10.08 10.67 9.81 9.17 9.66 9.58 
CaO 7.12 7.59 7.36 7.28 7.12 7.01 6.85 7.42 
Na,O 4.02 4.08 4.J l· 3.37 4.17 4.32 4.33 4.11 
K,O 1.23 1.15 1.17 1.14 1.27 1.10 1.25 1.24 
P,O, 0.52 • 0.45 0.44 0.44 0.56 0.38 0.57 0.43 

FeO'/MgO 0.90 0.90 0.87 0.84 0.89 0.93 0.93 0.94 

La 18.6 25.0 22.4 20.3 26.8 20.7 24.0 22.2 
Ce 54.2 49.1 53.5 44.1 56.4 55.7 53.1 
Nd 24.7 
Sm 5.4 
Eu 1.7 
T~ 0.9 
Yb 2.5 
Ba 332 353 330 317 340 347 329 347 
Sr 464 474 465 451 506 516' 513 462 
Y 28.8 27.9 28.2 25.8 31.5 31.7 28.0 
Zr 237 212 214 197 254 195 267 217 
Nb 21.4 17.3 16.5 14.4 21.0 24.0 17.4 
Ta 1.1 1.2 
Hf 4.7 4.3 

Para modelar el proceso de fusión parcial se ha aplicado la metodologia desarrollada por Treuil 

y Joron (1975) Y Minster y Allegre (1978), siendo simplificada posteriormente por Hofmann y 

Feigenson (1983). Las abundancias de elementos traza de un líquido pueden ser relacionadas a la 

composición de la fuente por medio de la ecuación de fusión parcial en lote (Shaw, 1970): 

C' el = ____ _ ___ !!.. ______ _ 

D;, + F(l- P') 
[ecn.7.7] 

donde C' y C'o representan respectivamente la concentración del elemento ¡en ellíquído y la fucntc, Dio 

es el coeficiente de partición global para la fuente antes de la fusión, y F es la fracción de líquido. El 

término P' está dado por: 
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p' = p¡D; + p,D; + p,D; + ... [ecn. 7.8] 

en donde p, representa la fracción de la fase "x" que contribuye al liquido durante la fusión y D" es el 

coeficiente de partición del elemento i en la fase "x". Es importante aclarar algunos puntos acerca del 

modelado de inversión: (a) se asume una variación despreciable de los coeficientes de partición Dio 

durante el proceso de fusión parcial (b) se utiliza una ecuación de fusión parcial en lote, ya que se 

asume que de ocurrir un proceso fraccionado este transcurre con una acumulación de liquidas 

sucesivos, de tal forma que el liquido resultante es indistinguible del producido en un sólo paso 

(Williams y Gill, 1989); y (e) la inclusión del término p' implica que la contribución al liquido de cada 

mineral no ocurre en la misma relación a la composición mineralógica de la fuente (e.g., proceso no

modal), ya que la fusión modal es improbable en la naturaleza (Haskin, 1984). 

Si dos elementos i y j son considerados, la ecuación 7.7 puede ser resuelta para eliminar F, y la 

relación de concentración de los dos elementos expresada como (Treuil y Joron, 1975): 

D' Dl 1- P' 
el .1 o - o 1_ i¡ ei 1- p' -_.- = e • -~~-------- + - .• ---
C' C' C' 1_ pl o o 

[ecn.7.9] 

Si el representa un elemento altamente incompatible (e.g., D' = pi '" O), esta expresión puede 

reducirse a: 

en donde 

el 
~-=m' .el +1' 
e' 

m' 
D' o 

C' o 

[ecn.7.10] 

l' = c='~(l- P') 
C' o 

De esta forma, la ecuación 7.10 representa una linea recta can pendiente m', que proporciona 

una aproximación de la incompatibilidad del elemento i, y con intercepto 1', que da una aproximación 

de la relación de concentración entre los elementos altamente y moderadamente incompatibles 
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(Hofmann y Feigenson, 1983). Si un grupo de magmas se relacionan entre si por diferentes grados de 

fusión invariante de un mismo material fuente mostrarán un arreglo lineal en el espacio CJ/C; - cj. En 

contraste, un grupo de magmas relacionados por un proceso de cristalización fraccionada describirán 

una línea horizontal en ese mismo espacio cj/C; - Cj (Minster y Allegre, 1978). 

Finalmente, la selección del elemento Cj se puede realizar por medio de los gráficos Cj-C\ que 

deberán presentar pendientes e interceptos positivos, además de mostrar el intervalo composicional 

más amplio (Hofmann et al., 1984). Minster y Allegre (1978) reportaron que Ta, Th, La o Ce son 

candidatos para ser el elemento altamente incompatible cj, aunque otros han utilizado Ba (Feigenson et 

al, 1983) o Rb (Ormerod et al., 1991). 

7.2.4 Aplicación del modelo de inversión 

En el presente estudio se seleccionó al La como el elemento más incompatible en el sistema, ya 

que cumple con las condiciones del intervalo más amplio, salvo Ba, y con pendientes e interceptos 

positivos en el espacio C"'-C; (Tabla 7.2), además de que no existe evidencia en el manto de fases 

como apatito O esfena (Blatter y Carmichael, 1998), que pudieran retener a REE ligeros. Para realizar 

el modelado basado en los gráficos C"'/C;-C"', se seleccionaron sólo aquellos sistemas que en las 

gráficas CLa_C; mostrarán una relación líneal con una probabilidad de correlación p,." > 0.99 en función 

del número de observaciones, n (Bevington, 1969). De esta forma, se incluyeron en el estudio Ce, Nd, 

Sm, Eu, Tb, Yb, Y, Zr, Hfy Ta (Tabla 7.2). La ausencia de una correlación adecuada en el resto de los 

elementos incompatibles puede ser una consecuencia de alteración y/o un comportamiento 

cercanamente compatible en el sistema magmático. Es importante señalar que parte de la dispersión 

observada en los diagramas se debe a que los datos provienen de diferentes procesos analíticos, 

algunos con procedimientos analíticos cuestionables (e.g., Wallace y Carmichael, 1999; revisar 

discusión sobre Nb en el punto 5.2.2). 

La Figura 7.5 presenta las gráficas C"'/C;-C"', con concentraciones normalizadas a manto 

primitivo (Sun y McDonough, 1989), de las que varias observaciones, en principio, son evidentes. En 

primer lugar, los datos definen arreglos lineales significativos a p,." > 0.99 (Tabla 7.2) para todos los 

elementos moderamente incompatibles con respecto a La (Nd-Yb, Zr, Hf. Y). Como es de esperarse, en 

el caso de los elementos altamente incompatibles (e.g., Ce, Ta), su relación CL'/CEkm se mantiene 

222 



prácticamente constante en todo el espectro composicional de La, aunque la ligera pendiente positiva 

que presentan implica que son elementos menos incompatibles que el de referencia. 

Tabla 7.2 Coeficientes de regresión lineal en los diagramas binarios de elementos incompatibles en 
magmas máficos con características primarias de la SCN'. 

Elem eUo _ ei eLo 
_ e"' / c' 

n m' l' R m' sem l' Se, R 
Ce 20 0.66 7.2 0.83 0.005 0.002 0.98 0.12 0.25 
Nd 11 0.46 3.9 0.97 0.010 0.003 1.38 0.09 0.75 
Sm 11 0.23 5.5 0.95 0.034 0.004 1.40 0.13 0.93 
Eu 13 0.12 6.6 0.83 0.059 0.006 1.09 0.17 0.95 
Tb 13 0.09 4.8 0.68 0.086 0.015 1.48 0.44 0.87 
Yb 11 0.04 4.1 0.63 0.135 0.021 1.5 0.6 0.91 

Ta 11 0.47 10.9 0.62 0.017 0.008 0.67 0.24 0.56 
Zr 18 0.32 8.9 0.80 0.023 0.004 0.90 0.11 0.83 
Hf 12 0.23 6.5 0.81 0.003 0.009 1.22 0.25 0.77 
Y 20 0.04 4.9 0.60 0.127 0.011 1.05 0.34 0.94 

'El resto de los elementos traza analizados (Ba, Sr, Rb, Nb) no presentan pendientes e interceptas 
estadísticamente significativos en el espacio eCo _ eCo / ei. 

Y~ que las ecuaciones de pendiente e intercepto tienen como común denominador C'o, es de 

utilidad construir un diagrama (i_mi (Figuras 7.6a,b), de donde se pueden hacer otras inferencias. En la 

Figura 7.6a se aprecia un incremento en pendiente desde Ce a Yb. De ~sta fonna, los REE ligeros y 

medianos (Ce-Sm) deberán presentar DiO - O Y (I_pi) -'1, mientras que el aumento en el intercepto 

implica una disminución en C'o. Los REE medianos y pesados, Eu-Yb, describen un incremento en 

pendiente que puede estarrelacionado a su compatibilidad moderada en el clinopiroxeno (D'P' ~ 0.5-

0.6; Rollinson, 1993), tal que pi > O. La gran diferencia entre mLo y m Yb implica una fuente enriquecida 

en REE ligeros y con una relación (La/Yb)" > l. Sin embargo, los interceptas positivos de Tb y Yb 

descartan un proceso de fusión en que este involucrada la presencia de fases con Dio> I para REE 

pesados, tal como granate. De esta fonna, los datos de HREE sugieren que la fonnación de los magmas 

ocurrió dentro del campo de estabilidad de una peridotita de espinela. 

Por otro lado, en la Figura 7.6b se presentan los restantes cuatro elementos incompatibles en el 

diagrama (i_mi. En la zona de pendientes pequeñas «0.034), se aprecia un aumento en la pendiente y el 

intercepto en la secuencia Ta-Zr-Hf, en dirección a la posición de Sm en el diagrama, que reneja un 

descenso en Co, En concordancia, Rollinson (1993) reportó que durante la fusión parcial del manto se 

. Dr, DL' D" DH
' DSm p I Y d' y tIene que o'" o y que o '" o'" o· or su parte, e muestra una mayor pen lente (m ~ 

0.13) Y un intercepto de magnitud similar a la de Hf(IY-I). Esto reneja un valor de pi que llega a ser 

significativo, compensado por una disminución de Co con respecto a los elementos más incompatibles. 
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~---- - ----------------------------

Se ha señalado que, en los diagramas I'-m', una pendiente relativamente pequeña en 

combinación con valores relativamente altos de intercepto reflejan un elemento moderadamente 

incompatible y empobrecido en la fuente (Ormerod et al., 1991). Este comportamiento es el que 

producirían las anomalías de Nb y Ta típicas de magmas relacionados a ambientes de subducción (Sun 

y McDonough, 1989). En el presente caso, Ta se caracteriza por valores muy pequeños de pendiente e 

intercepto, por lo que se descarta un empobrecimiento en la fuente magmática con respecto a los LILE. 
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Figura 7.5 Diagramas CL',/C, - C"', para el grupo de elementos traza seleccionados: (a) REE, (b) Y, 

Hf, Zr, Ta. Las concentraciones se encuentran normalizadas al manto primitivo de Sun y McDonough 

( 1989). 
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Figura 7.6 Diagrama intercepto (r) vs. pendiente (m;) para (a) REE y (b) Y, Zr, Hf, y Ta. El tamaño de 

cada rectángulo corresponde aproximadamente al error estándar de los parámetros de regresión 

derivados de la Figura 7.5. 

7.2.j Estimación de la concentración de lafuente 

A partir de la información de pendientes e interceptas de los diagramas el.·,/C, - eL., se 

realizó una aproximación inicial de las características de la fuente de la que derivarían los magmas de 

la SeN con características primarias. Para efectuar esta aproximación, se evaluaron las proporciones p, 

que contribuyen a los magmas primarios o norma de líquido primario. Ésta puede ser calculada a partir 

de la composición química de los líquidos primarios y minerales que constituyen la fuente. En este tipo 
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de cálculos se utilizan solamente SiO" AI,O), CaO, FeO y MgO para prevenir la influencia de los 

elementos menores (Hofmann y Feigenson, 1983). Si se parte de una mineralogía constituida por x 

minerales, la evaluación de la norma de líquido primario se realiza resolviendo el sistema de 

ecuaciones lineales, por medio de un método de míminos cuadrados: 

[ecn.7.11] 

donde, C\ representa la concentración del elemento i en el mineral x" y p\ la proporción en la que entra 

al líquido. La suma de contribuciones da lugar a una composición C".o en el líquido. 

Dado que no hay un comportamiento estricto en las condiciones invariantes de la fusión 

parcial, el cálculo de la norma de líquidos primarios se realizó partiendo de muestras con una 

composición extrema en SiO, y utilizando la composición de minerales reportada para xenolitos del 

manto de Blatter y Carmichael (1998). Se adoptó 01 + opx + cpx + sp como arreglo mineralógico en la 

región fuente. Esta combinación se justifica con base en estimaciones de la presión a la cual los 

magmas fueron segregados de la fuente peridotítica, por medio de la relación empirica propuesta por 

Albarede (1992): 

In P(kbar) = 5.04MgO/(SiO, + MgO) - O.12SiO, + 7.46888 [ecn.7.12] 

que dio una P ; 10.5 ± 2.3 kbar (n ; 22), que corresponde'" 37.5 ± 0.6 km de profundidad (Hall, 

1996), dentro del campo de estabilidad de la espinela. Esta profundidad corresponde a una zona un 

poco más somera que la frontera corteza-manto en la SCN determinada por geofisica (e.g., gravimetría: 

42 km; Campos-Enríquez y Sánchez-Zamora, 2000; sismología y sísmica de refracción: 45 ± 4 km; 

Valdes et al., 1986; Spranger y GEOLIMEX Working Group, 1993; Spranger, 1994). 

De esta forma, la norma de líquido primario (e.g., la proporción de cada fase mineral que entra 

al líquido) se obtiene resolviendo la matriz: 
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En el presente caso, la nonna del líquido primario para los líquidos con mayor Mg-v fue [-0.65 

01: 1.03 opx: 0.39 cpx: 0.23 sp], mientras que para los de menor Mg-v se obtuvo [-0.89 01: 1.35 opx: 

0.32 cpx: 0.22 sp]. Los valores negativos para olivino indican que este mineral se produce durante el 

proceso de fusión (Hofmann y Feigenson, 1983). Para realizar cálculos posteriores se utilizó el 

promedio de las dos estimaciones [-0.77 01: 1.19 opx: 0.36 cpx: 0.22 sp]. A partir de datos 

experimentales de la técnica sándwich basalto-peridotita para modelar el origen de basaltos alcalinos 

de olivino, Takahashi y Kushiro (1983) reportaron una norma de líquido primario [-0.58 01: 1.040px. 

0.39 cpx: 0.15 sp] a 15 kb Y 1275°C. 

La norma de líquido primario se utilizó para establecer los valores de P\ según la ecuación 7.8, 

con los que a su vez se realizó la estimación de la concentración de los elementos C o en la fuente 

relativas a C'Ao en términos del valor medido de intercepto en el espacio CL.,IC', - CL., (Hofmann y 

Feigenson, 1983): 

e; (l-P') 
e/A l' 

" 

[ecn.7.13] 

Los valores de P' , asi como la concentración de cada elemento en la fuente, relativa a La y 

normalizada a manto primordial, se presentan en la Tabla 7.3 y la Figura 7.7. En primera instancia, a 

partir de esta información, es evidente que la fuente se encuentra enriquecida en elementos altamente 

incompatibles. De forma particular, en el grupo de REE el enriquecimiento está marcado por una 

relación (CL'IC Yb
), - 2.3 (Figura 7.7). 

Para calcular las concentraciones absolutas en la fuente se requiere contar con una estimación 

del intervalo de grado de fusión en el que ocurre el proceso. Para este cálculo se aplicó la 

aproximación, en condiciones de equilibrio no-modal, propuesta por Maal"e (1994), conocida como 

método de la relación de las concentraciones en los magmas (CR, concentra/ion ratio). En este método 

se utiliza la relación de concentraciones de dos elementos incompatibles i y j (con coeficientes de 
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-------------------------------------------------------------------

partición O; < 0') en dos magmas que se supone Se formaron a diferentes grados de fusión (JI y ¡,l. Los 

enriquecimientos de estos elementos (Q = Cm"/Cm;.; R = cim"ICJm;.) se encuentran gobernados por las 

ecuaciones: 

, D' + 1, (1- P') 
Q =Ei~¡;(1-?,) 

D I +I,(l-p1) 
R1 = . ---

Di + ¡; (1- p J 
) 

[ecn.7.14] 

[ecn.7.15] 

En este método, con base en la relación Q;, se calcula un valor teórico de h para un intervalo de 

¡" según la ecuación: 

Q(D' + ¡;(l-?'))-D' f -, -.-.. --.-.'C'--.---' 
,- l-?' [ecn.7.16] 

y con los resultados obtenidos se establece la variación teórica de R\ por medio de la ecuación 7.1 S. A 

continuación se construye una curva R; - ¡, y se establece el valor 'de ¡, a partir de los valores 

observados de R; . De esta forma, se estableció Q; con las concentraciones extremas de La en los 

magmas con características primarias y los enriquecimientos Ri para el resto de los elementos traza 

considerados en el estudio (Tabla 7.3). 

Tabla 7.3 Valores de P', calculados con la ecuación 7.8 a partir de una norma de líquido primario [-0.77 
01: 1.19 opx: 0.36 cpx: 0.22 sp]. Concentraciones de elementos traza en la fuente C; relativas a CLa y 
normalizadas a manto primordial, calculadas según la ecuación 7.13. Coeficientes de partición global 
O;, calculadas en base a ·una mineralogía del manto de 0.35 01: 0.41 opx : 0.21 cpx : 0.03 sp (Blatter y 
Carmichae1, 1998). Valores de R; = cm,/e;m;. en los magmas primarios de la SCN y grado de fusión 
mínimo[" estimados según el modelo de Maal"e (1994). 

La 
Ce 
Nd 
Sm 
Eu 
Tb 
Yb 

Ta 
Zr 
Hf 
Y 

0.040 1.000 0.030 
0.080 0.938 0.047 
0.138 0.625 0.080 
0.205 0.568 0.117 
0.184 
0315 
0.334 

0.023 
0.124 
0.130 
0.473 

0.748 
0.463 
0.444 

0.713 
1.458 
0.502 
0.973 

0.108 
0.178 
0.187 

0.064 
0.068 
0.080 
0.219 

R' 
2.10 (QI.') 
1.78 
1.76 
1.49 
1.33 
1.29 
1.30 

1.86 
154 
1.50 
1.28 

"PI 

0.018 
0.108 
0.063 
0.013 
0.051 
0.064 

0.093 
0.013 
0.020 
0.100 

0.072 
0.261 
0.166 
0.061 
0.141 
0.168 

0.229 
0.061 
0.076 
0.244 
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La Figura 7.8 presenta la curva R-ji para el modelado de CR utilizando como elemento 

altamente incompatibles al La (Q ... = 2. 10). El modelado dio por resultado grados de fusión promedio 

aproximadamente de Ji = 5.4 ± 3.7% y ¡, = 15 ± 8 %, que se encuentran en el mismo orden de 

magnitud a los reportados por Yelasco-Tapia y Yerma (2001). 

La concentración absoluta de los elementos incompatibles en la fuente magmática puede ser 

estimada por medio de la ecuación general de fusión parcial (ecn. 7.7). Este cálculo se puede realizar 

utilizando las concentraciones máximas observadas en los magmas de características primarias (C¡m",), 

que corresponden a Ji = 5.4 ± 3.7 %, o con las concentraciones mínimas (C¡m¡,), que serían generadas a 

¡, = 15 ± 8 %. En las Figuras 7.9a se presenta~ los valores estimados de concentración de REE en 

forma de diagramas normalizados a manto primordial (Sun y McDonough, 1989) y aplicando el grado 

de fusión mínimo (e.g., concentraciones máximas en el magma), que confirman el carácter enriquecido 

de la fuente. Cabe destacar que se determinó un nivel de concentración para Ybj1 = 0.67 ± 0.08 ppm y 

Yb" = 0.65 ± 0.12, en concordancia con lo propuesto con Frey (1984), quien señaló que la 

concentración de Yb en el manto superior se encuentra restringida al intervalo X2 - X4 de valores 

condríticos (Yb = 0.34-0.68). 

En comparación (Figura 7.9a), el manto modelado por el método de inversión presenta una 

composición en REE intermedia entre los xenolitos ultramáficos de tipo lerzolita de espinela y los de 

tipo piroxenita de espinela u homblenda de San Luis Potosí (Heinrich y Besch, 1992). Las relaciones 

isotópicas de Sr y Nd de los magmas primarios de la SCN (Figura 7.9b) se encuentran dentro del 

campo de los valores observados en dichos xenolitos (Schaaf et al., 1994). Adicionalmente, en la 

Figura 7.10 se presenta un diagrama multi-elementos, normalizado a manto primordial, para la fuente 

modelizada por inversión, utilizando Ji = 5.4 ± 3.7 % Y concentraciones máximas (C¡m",) en los 

magmas. En este caso, no fue posible realizar una comparación con los xenolitos de San Luis Potosí. 

Finalmente, se puede concluir que parte de los magmas máficos de la SCN presentan 

características que se asemejan a líquidos primarios, con base en los criterios: SiO, < 52.5%, MgO > 

7.0 'lo, Y Mg-v > 65. El modelado de inversión de fusión parcial para estos magmas (con La como 

elemento de referencia) revela que, el manto litosférico subcontinental bajo la SCN se caracteriza por 

un enriquecimiento en elementos incompatibles relativo a un manto primitivo, con relaciones altas de 

LREE/HREE y una ausencia de anomalías de elementos HFSE (Nb y Ta). 
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Figura 7.7 Concentración de elementos incompatibles en la fuente. relativas a la concentración de C"' 

.y normalizadas a manto primordial (Sun y McDonough, 1989), para los magmas con características 

primarias de la SCN: (a) REE y (b) grupo completo de elementos estudiados. 
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Figura 7.8 Curvas teóricas R'-ji para los magmas con características primarias de la SCN, partiendo de 

un QL. = 2.1 (pU> = 0.040; D'.a = 0.030), según el modelo de Maaloe (1994). (a) Evaluación de ji a 

partir de R' observados en REE; y (b) Evaluación de ji a partir de R' observados en elementos 

incompatibles (Ta, Zr, Hf, e Y). 
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En este punto, es necesario explicar el origen de la naturaleza enriquecida del manto, que 

probablemente está relacionado a procesos previos de metasomatismo. En principio, como lo han 

sugerido Blatter y Carmichael (1998), podría pensarse que es el resultado de la acción de fluidos 

derivados de los sedimentos y el basalto que subducen en el occidente de México. Sin embargo, varias 

observaciones geofísicas y geoquímicas complican esta idea. Dos ejemplos pueden ilustrar mejor esta 

situación. En primer lugar, no existe evidencia sísmica de la presencia de la placa de Cocos bajo la 

SCN (e.g., Pardo y Súarez, 1995), de tal forma que la existencia de la fuente de la que derivarían esos 

fluidos es incierta. Por otro lado, Yerma (2000a) determinó la composición química e isotópica de la 

placa de Cocos. En particular, los sedimentos oceánicos se caracterizan por mostrar una importante 

anomalía negativa de Nb (con respecto a K ~ La) en diagramas multi-elementos normalizados a 

MORB. Durante un proceso de metasomatismo, un fluido derivado de la placa de Cocos (constituida 

incluso por una proporción de sedimentos tan baja como 0.05%) debería generar la anomalía de Nb en 

la región del manto afectada por el proceso. Inclusive, los MORB alterados que subducen presentan 

esta anomalía negativa de Nb con respecto al MORB promedio. De esta forma, la anomalía deberían 

conservarla los magmas máficos, derivados por fusión parcial de ese manto metasomatizado. Sin 

embargo, ni existe evidencia de un manto empobrecido en HFSE, ni los magmas máficos de la SCN 

muestran dichas anomalías (Velasco-Tapia y Yerma, 2001). 

Por esta razón, es necesario un proceso alterno para explicar la naturaleza enriquecida del 

manto. Sheth et al. (2000) señalaron que el manto litosférico subcontinental bajo el CVM puede ser 

metasomatizado pasivamente, a través de fracturas, por fluidos que provienen del manto astenosférico 

(e.g., McKenzie, 1989). Se ha reportado la presencia de fases silicatadas hidratadas estables en el 

manto inferior (e.g., Othani et al., 2001). El ascenso convectivo y en condiciones adiabáticas de una 

porción del manto inferior provocaría la fusión de estas fases hidratadas que penetrarían en regiones 

más someras del manto, llevando consigo elementos incompatibles. Este modelo podría explicar el 

origen de las características que presenta el manto, del cual se derivan los magmas máficos en la SCN. 

7.3 Andesitas de alto magnesio 

7.3.1 Características geoquímicas 

En la SCN se han identificado andesitas de alto magnesio (T2, Velasco-Tapia y Yerma, 200 1), 

que se caracterizan por contenidos de SiO,=53-55% y composiciones inusualmente altas de MgO (8-
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10%; Mg-v = 72-76), los cuales se concentran en algunos centros volcánicos (e.g., Pelagatos, Tetillas y 

Tesoyo). En comparación a los magmas máficos con características parecidas a los de zonas de 

extensión (TI) de la SCN, estas and~sitas de alto magnesio presentan: (a) un mayor contenido de 

elementos compatibles, tal como Ni y Cr (Figura 7.lla); (b) menores concentraciones de HFSE y REE 

(Figura 7.11 b) y (c) olivinos con una mayor concentración de magnesio (%Fo = 88.5 ± lA) y espinelas 

con mayores contenidos de cromo (Cr/[Cr + Al] = 0.563 ± 0.020). 

Es evidente que, a partir de su composición geoquimica, el origen de estos magmas no se 

puede relacionar a procesos de cristalización fraccionada a partir de los magmas máficos TI que 

involucrarían un descenso en elementos compati!>les, acompañado de un aumento en la concentración 

de elementos incompatibles. Por esta razón, es necesario otro tipo de procesos para explicar el origen 

de estos magmas. 

7.3.2 La génesis de las andesitas de alto magnesio 

En la literatura, la petrogénesis de las andesitas de alto magnesio se ha discutido, de forma 

general, en relación a ambientes de arco por medio de dos mecanism6s. En el primero de ellos se 

propone un origen relacionado a la fusión parcial directa del manto superior bajo condiciones 

hidratadas (e.g., Hirose, 1997), en donde el H,O (>10%) provendría de la deshidratación de la placa 

que subduce. La producción de magmas siguiendo este mecanismo se encuentra generalmente 

restringida a las zona de ante-arco más que al frente volcánico, en donde se espera un mayor flujo de 

H,O desde la placa que subduce (e.g., Tatsumi y Maruyama, 1989). Sin embargo, Kelemen (1995) 

señaló que este mecanismo presenta dificultades, ya que la solubilidad de los álcalis y de REE en 

fluidos acuosos es cientos de veces más pequeña que su solubilidad en magmas. Por esta razón, el 

metasomatismo de una peridotita con un fluido acuoso no aporta una proporción importante en estos 

elementos, que es observada en las andesitas de alto magnesio. 

El segundo mecanismo involucra la reacción entre líquidos en ascenso y un manto peridotitico 

(Kelemen, 1995). Los líquidos iniciales podrían derivarse de la fusión parcial de la placa que subduce 

(e.g., Hochstaedter et al., 1994) o por fusión parcial del manto (e.g., Y ogodzinski et al., 1994). En el 

primer caso, la fusión parcial de MORB metamorfizado (anfibolita o eelogita) producirá un liquido 

dacitico con alto contenido de AI,O] que, al re-equilibrarse con un manto peridotitieo en condiciones 

hidratadas, puede generar andesitas de alto magnesio (Kay, 1978; Kelemen, 1995). 
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Figura 7.9 (a) Diagrama de REE, normalizado a manto primordial (Sun y McDonough, 1989), para el 

manto bajo la SCN modelizado por el método de inversión, utilizando f¡ = 5.4 ± 3.7 % Y 

concentraciones máximas (Cm.'> en los magmas. Las líneas punteadas indican una desviación estándar 

de los valores' de concentración. Para comparación, se presenta la composición reportada para los 

xenolitos ultramáficos de San Luis Potosí (Heinrich y Besch, 1992): SL = lerzolita de espinela, SP = 

piroxenita de espinela, HP = piroxenita de hornblenda. (b) Diagrama I44Nd/ I"Nd - 87Sr/86Sr para los 

magmas con características primarias de la SCN y para los xenolitos ultramáficos de San Luis Potosí 

(Schaaf et al., 1994). Como comparación, se incluyó el "arreglo del manto" (líneas discontinuas) y la 

línea de mezcla de MORB alterado - sedimentos del sitio 487 (Yerma, 2000a). 
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Figura 7.10 Diagrama multi-elementos, normalizado a manto primordial (Sun y McDonough, 1989), 

para el manto bajo la SCN modelizado por el método de inversión, utilizando ¡, ~ 5.4 ± 3.7 % Y 

concentraciones máximas (C;m,,) en los magmas. Las líneas continuas indican una desviación estándar 

de los valores de concentración. 

En el segundo caso, la fusión parcial de una peridotita producirá un líquido basáltico. La 

interacción de este líquido, durante su ascenso, con la peridotita de un nivel superior del manto dará 

lugar a la disolución de piroxenos acoplada con la acumulación de olivino (Fallon et al., 1988; 

Kushiro, 1990; Kelemen, 1995). Dado que el ortopiroxeno es más abundante en el manto superior que 

el clinopiroxeno, la reacción de disolución incrementará el contenido de SiO, del líquido hasta alcanzar 

una composición andesítica: 

(Mg, Fe), Sipo + liq, -4 (Mg, Fe), SiO, + SiO, (Iiq,) 

7.3.3 Modelo petrogenético para andesitas de alto magnesio en la SeN 

En el contexto de la SCN, el proceso de génesis por reacción de un líquido dacítico, derivado de 

la fusión de un MORB, y la peridotita puede descartarse en virtud de que el producto de la mezcla (i.e., 

andesita de alto magnesio) debería mostrar las fuertes anornalías negativas de Ba, Nb, La y Ce que 
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presentan los basaltos alterados de la placa de Cocos (ver Figura 10, Yerma, 2000a). Además, las 

relaciones isotópicas de Sr y Nd observadas en las andesitas de alto magnesio en la SCN (87Sr/86Sr ~ 

O. 7039cO. 7041, I43Nd/'44Nd ~ 0.5128; Tabla 6.4) presentan diferencias significativas con respecto al 

MORB alterado de la placa de Cocos (87Sr/86Sr ~ 0.7032, 143Nd/'44Nd = 0.5 133), y son comparables a 

las observadas en los magmas máficos de esta región (87Sr/"Sr ~ 0.7034-0.7040, '43Nd/'44Nd ~ 

0.5127-0.5129). 
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Figura 7.11 Diagramas (a) CrIY - MgO y (b) Nb - La para la diversidad de magmas en la SCN. 

Nótese las altas concentración en MgO y Cr, así como las bajas en Nb y La, para las andesitas de alto 

magnesio (magmas tipo T2, localizados en recuadros), en comparación a los magmas máficos (TI). 
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De esta forma, la petrogénesis de las andesitas de alto magnesio podría estar relacionada a la 

interacción entre el líquido basáltico con características similares a los de zona de extensión, que se 

genera por fusión parcial del manto, y la peridotita. El ambiente extensional y la disipación de energía 

desde el liquido basáltico durante su ascenso permiten mantener la T > 1 100°C a baja presión «50 

km) en un ambiente subsaturado en H,O, que han sido señaladas como condiciones necesarias en la 

generación de estos magmas (Crawford et al., 1989). 

Kelemen et al. (1998) mencionaron que este proceso ocurre en un intervalo vertical muy 

restringido desde el lugar de la generación del liquido inicial, que da lugar a canales estrechos de 

disolución con flujo de magma híbrido a una temperatura más O menos constante. Esto podría explicar . 
el porque las temperaturas máximas de equilibrio, según. el geotermómetro olivino-liquido, para los 

magmas TI y T2 son comparables (Figura 7.1). Por otro lado, Kelemen (1995) señaló que la mayor 

parte de las andesitas de alto magnesio generadas en estos procesos de reacción liquido 

basáltico/peridotita no son eruptadas a la superficie debido a que presentan una mayor viscosidad 'que 

el liquido basáltico original (llA-IO' poise > 118-10' poise a T-IIOO°C; Cas y Wright, 1996). Esto 

explicaría la presencia tan limitada de estos magmas en la SCN. 

Por otro lado, la acumulación de olivino daría lugar a los altos valores observados en Mg-v y Ni, 

en comparación a los que presentan los magmas máficos. El desacoplamiento entre los elementos LILE 

y los HFSE que se observa en los diagramas multi-elementos para estos magmas puede interpretarse en 

términos de su partición con respecto a la mineralogía del manto superior. Kelemen et al. (1990) 

reportaron que HFSE (e.g., Nb, Zr, Ti) presentan coeficientes de partición bajos para olivino, 

ortopiroxeno y c1inopiroxeno, pero que son mayores, en varios ordenes de magnitud, con respecto a los 

REE. Por ejemplo, estos autores reportan que los coeficientes para La y Zr en estas fases son: (a) 01: 

DLa = 0.000007, Da = 0.007; (b) Opx: : DLa = 0.0025, Da = 0.07; (c) Cpx: : DLa = 0.04, Da = 0.20. 

De esta forma, durante la fusión parcial los HFSE no serán fraccionados fuertemente de los REE. Por 

el contrario, en un proceso de interacción magma-manto, el líquido puede reaccionar con un gran 

volumen de olivino, ortopiroxeno y clinopiroxeno, fraccionando los HFSE con respecto a los REE. 

Con base en el modelado de la reacción de un magma basáltico y un manto lerzolitico, que simularon 

como un proceso AFC, Kelemen et al. (1990) propusieron que el proceso producirá liquidas 

empobrecidos en Zr, Ti y REE, con una mayor relación Mg / (Mg + Fe). 
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7.4 Evolución magmática en la SeN 

En comparación ~a los magma; máfico~, el magmatismo intermedio y ácido en la SeN presenta 

las siguientes características: (a) patrones multi-elementos con un desacoplamiento entre LILE y HFSE 

(e.g., anomalías negativas de Nb, Ta, Ti en diagramas multielementos), (b) una menor concentración 

de REE, y (e) bajas concentraciones de Nb y altas relaciones de Ba/Nb. Adicionalmente, los magmas 

intermedios y ácidos muestran relaciones "Sr/86Sr que son ligeramente mayores y relaciones 

I4JNd/'44Nd ligeramente inferiores a los magmas máficos, mientras que las relaciones isotópicas de Pb 

son similares (ver Tabla 6.4). Un modelo petrogenético adecuado para la SeN debería explicar dichas 

observaciones. En esta sección se presentan l?s resultados de la evaluación de diversos procesos 

petrogenéticos que podrían explicar el origen del magmatismo intermedio y ácido en la SCN. 

7.4.1 Modelos que involucran la placa de Cocos 

Algunos autores han señalado que las placas que subducen pueden generar magmas de arco, 

siendo esto favorable en el caso de la subducción de placas jóvenes (e.g., Peacock et al., 1994). Sin 

embargo, como ya se ha señalado, este mecanismo es invalidado debido a la incertidumbre acerca de la 

posición de la placa de Cocos bajo la SCN (Verma, 2000; Velasco-Tapia y Verma, 2001). Asumiendo 

la posibilidad de la fusión de la placa, es dificil sostener esta hipótesis debido a que todas las rocas 

intermedias y ácidas de la SCN se encuentran alejadas de la línea de mezcla MORE-sedimentos en el 

espacio "Sr/86Sr_I4JNd/'44Nd (ver Figura 6.7). 

Sin embargo, se podría aducir una participación indirecta de la placa (como un fluido que 

metasomatiza el manto) en la génesis de los magmas con SiO, > 53%. En este sentido, Wallace y 

Carmichael (1999) modelaron la composición de ese fluido derivado de la placa de Cocos, al que 

adjudicaron por ejemplo las siguientes concentraciones: Bar= 1371 ppm y Cer= 81 ppm. Por otro lado, 

Yerma (2000a) reportó los siguientes valores de concentración para el MORB y los sedimentos de la 

placa de Cocos: BaMORB = 7 ppm, CeMORB = 4.8 ppm; Ba"'d = 1640 ppm, Ce"" = 32 ppm. Es evidente 

que, siguiendo la proposición de Wallace y Carmichael (1999), la composición del fluido debería estar 

fuertemente dominada por los sedimentos. Ya que el patrón multi-elementos de los sedimentos se 

caracteriza por una anomalia negativa de Ce (Verma, 2000a), es claro que dicha anomalía debería ser 

transferida por los fluidos al manto metasomatizado (aún a niveles de 2% de sedimentos en el fluido) y 

posteriormente a los magmas de la SCN. Sin embargo, este comportamiento no es observado en 
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ninguna de las rocas de este campo monogenético. En contraste, en rocas volcánicas del arco insular de 

las Marianas se ha identificado una pequeña anomalia negativa de Ce ( [Ce/Ce'] = CeN x [(NdN/LaNr 

1/3/LaN] = 0.78-0.90; normalizados a condrita), la cual ha sido relacionada a la incorporación de 

pequeñas cantidades « 1%) de sedimentos pelágicos, que se caracterizan a su vez por una fuerte 

anomalía negativa de Ce, tal que [Ce/Ce'] - 0.2 (Hole et al., 1984). En contraposición, las 

composiciones isotópicas de Sr y Nd de los magmas intermedios de A YCA si reflejan la participación 

de la placa de Cocos en su génesis (ver Figura 6.7). 

7.4.2 Diferenciación simple de magmas básicos 

La infonnación geoquímica disponible para la SCN, particulannente los datos de REE, pennite 

descartar a 'Ia cristalización fraccionada simple a partir de un magma basáltico como proceso de 

evolución magmática (Yerma, 1999, Yelasco-Tapia y Yerma, 2001). De esta forma, las andesitas y 

dacitas presentan diagramas de Harker (e.g., Mg-v - SiO,; ver Figura 5.6) en donde se observa una 

gran dispersión de datos. En comparación a los magmas máficos, los magmas intermedios y ácidos se 

caracterizán por menores concentraciones de REE y HFSE (ver Figuras 5.9,5.10,6.8 Y 6.9). Por el 

contrario, los elementos incompatibles móviles (e.g., Sr, Rb, Ba) presentan concentraciones 

comparables o mayores que los magmas máficos. Una amplia variación en las relaciones de elementos 

traza con coeficientes de partición comparables (e.g., KJNb; Figura 7.12) es indicativa de que la 

evolución magmática ocurrió en condiciones de sistema abierto, es decir producto de la interacción de 

diversas fuentes. Finalmente, las diferencias en las relaciones isotópicas "Sr/"Sr y 14JNd/ I44Nd entre 

los magmas máficos y aquellos con mayor contenido de SiO, sugiere la imposibilidad de la 

cristalización fraccionada como proceso dominante de evolución magmática en la SCN. Cabe señalar 

que los modelos de diferenciación simple también han sido descartados en otras zonas del CYM (e.g., 

Amealco, Los Azufres, Los Humeros, Huichapan). 

7.4.3 Asimilación - Cris/alizaciónfraccionada 

La inconsistencia de la cristalización fraccionada, para explicar las características geoquímicas 

de los magmas intermedios y ácidos en la SCN, hace necesario evaluar modelos más complejos. Un 

posible mecanismo de evolución podría ser la asimilación de corteza combinada con cristalización 

fraccionada (AFC, assimila/ion and frac/ional crystalliza/ion; DePaolo, 1981). La presencia de 
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enclaves de rocas metamórficas y plutónicas en algunas lavas con características de desequilibrio 

(domos Lama y Tabaquillo) podría confirmar tal hipótesis. En este modelo, la concentración de 

cualquier elemento traza (Cd en el magma híbrido producto de la AFC estaría dada por: 

r 
eL = e~ • f + • eA • (I - f) 

r + D-l 
[ecn. 7. I 7] 

en donde c"c representa la concentración del elemento traza en el magma original, CA es la 

concentración del contaminante que es asimilado (e.g., la corteza), r es la relación entre la velocidad de 

asimilación y la velocidad de cristalización frac<;ionada, D es el coeficiente de partición global para el 

arreglo mineralógico que se fracciona, y f = F . (, - , + DY(,·') en donde F representa la fracción de líquido 

remanente al terminar el proceso. 
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Figura 7.12 Variación de la relación K20INb con respecto a Si02 para los magmas intermedios y 

ácidos de la SCN. El área que ocupan los magmas máficos (TI) Y las andesitas de alto magnesio (T2) 

se encuentran marcadas por recuadros. 

El proceso AFC fue evaluado en la SCN previamente por Verma (1999) partiendo de un 

líquido original cuya composición fue el promedio de los magmas máficos reportados en Yerma 

(2000a). En este trabajo, el autor destacó que si una proporción importante de corteza fue asimilada 
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para generar las rocas intermedias y ácidas de este campo monogénetico por un proceso AFC se 

requeriría de un material asimilado con concentraciones de REE más bajas que las observadas en las 

andesitas y dacitas de la SCN, contenidos bajos de Nb (unos cuantos ppm) y relaciones isotópicas 

similares a las del magmatismo intermedio. De esta forma, Yerma (1999) utilizó dos combinaciones de 

xenolitos corticales del área de San Luis Potosí (Schaaf et al., 1994) para representar al asimilado de 

corteza inferior: (a) la composición promedio de ocho xenolitos metaígneos máficos (MLC, mafic 

lower crUSI) y (b) la composición promedio de catorce xenolitos, que incluyen los metaígneos, además 

de intermedios y metasedimentarios (LC, lower crusl). Yerma (1999) señaló que el proceso AFC no es 

del todo satisfactorio para modelar la evolución magmática en la SCN. Sin embargo, la modelación 

estuvo restringida a la evaluación de un número muy reducido de elementos (Ba, Nb, La e Yb; 

presentando el diagrama Ba/Nb-La/Yb) para un grupo limitado de muestras de la SCN (n=12). 

Con el objeto de probar los resultados de Yerma (1999) con respecto al proceso AFC en la 

SCN, se realizó un estudio que consideró: (a) una revisión de información acerca del basamento 

expuesto y xenolitos de la corteza en el centro de México, (b) la modelación AFC para un número 

mayor de elementos traza, considerando como líquidos iniciales al promedio de magmas máficos de 

caracterísíicas primarias (MP) dentro del grupo de magmas máficos TI Y un magma representativo de 

las andesitas de alto magnesio (AM = CHI70; tipo T2) y (c) la evaluación de los magmas intermedios 

T3 y T4 incluidos en la base de datos presentada por Yelasco-Tapia y Yerma (2001). 

La información geoquímica e isotópica disponible en la literatura sobre el basamento expuesto 

y xenolitos de la corteza en el centro de México es en general muy limitada y se encuentra registrada 

en unos cuantos trabajos (Ruiz et al., 1988a,b; Roberts y Ruiz, 1989; Schaaf et al., 1994; Urrutia

Fucugauchi y Uribe-Cifuentes, 1999; Lawlor et al., 1999). Con respecto al basamento expuesto, Ruiz 

et al. (1988a,b) estudiaron un grupo de ortogneisses y metacuarzitas en facies granulítica del 

Precámbrico medio en el área de Molango, Hgo., con una edad de -1.0 Ga y edades de residencia en la 

corteza (TDM) de 1.48-1.77 Ga. Sin embargo, para estas muestras sólo se dispone de información 

isotópica de Sr y Nd (Tabla 7.4). En un trabajo más reciente, Lawlor et al. (1999) realizaron un estudio 

más detallado sobre estos afloramientos granulíticos en Molango, Hgo., nombrados colectivamente 

como Gneiss Huiznopala. Tres unidades litológicas fueron reconocidas por estos autores: (1) una serie 

principal de ortogneisses, (2) un complejo de anortosita-gabro, y (3) un secuencia de paragneisses 

estratificados. Con base en estudios de U-Pb, se estableció que el origen del Gneiss Huiznopala 

comprendió dos etapas: (1) un magmatismo de arco entre -1200 a-liSO Ma, (2) el metamorfismo en 

facies granulitica (T = 725 ± 50°C, P= 7.2 ± 1.0 kbar) y el probable emplazamiento del complejo 
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anortosita-gabro a -1000 Ma. Para estos materiales representantes del basamento Precámbrico de 

México existe información geoquímica e isotópica (Nd, Pb Y U) disponible. Por otra parte, xenolitos de 

corteza inferior se han localizado en San Luis Potosí, Zacatecas y Michoacán, conformados por rocas 

metamórficas de facies granulítica que se encuentran incrustados en rocas alcalinas. Estos se pueden 

clasificar en (a) para-gnelsses cuarzo-feldespáticos de sillimanita-granate (xenolitos 

metasedimentarios), y (b) orto-gneisses máficos a intermedios, que incluyen granulitas de dos 

piroxenos, granulitas de piroxeno-plagioclasa, y granulitas de espinela o granate. Ruiz et al. (1988b) 

señalaron que e¡"grupo de xenolitos que estudiaron presentó temperaturas de equilibrio de 950 ± 100 

'C a 9-13 kbar (32-45 km), por lo que supusieron que dichos xenolitos se originaron en un área muy 

restringida y cercana a la frontera manto-corteza. De forma similar al basamento expuesto en Molango, 

la mayor parte de la información disponible para estos xenolitos consiste en datos isotópicos de Sr y 

Nd (Tabla 7.4), aunque Schaafet al. (1994) y Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999) reportaron 

la composición geoquímica en elementos mayores y traza para los especimenes que estudiaron (Tabla 

7.5). 

Tabla 7.4 Datos isotópicos de Sr y Nd para rocas del basamento en el centro de México. 
T 6 

DM 

A./ Afloramientu Precámbrico 
Molango (Hgo) MI,I 3 

MS 

A.2 Xenoti/Os de Corteza Inferior 
Ventura (SLP) MI 4 
Sto. Domingo (SLP) MI 9 

MS 
El Toro (4ac) MI 

B. I Xenotitos de Corteza Inferior 
San Luis Potosí MI 8 

I 3 
MS 3 

A. Ruiz el al. (1 988a.b) 

0.70703 ± 80 3 
0.727074 ± 9 

0.70515 ± 3 4 
0.70557 ± 2 5 
0.730445 ± 5 
0.707188 ± 

B. Schaafet al. (1994) 

0.70449 ± 60 8 
0.70990 ± 250 3 
0.71726 ± 100 3 

0.5 122 I ± 10 
0.511833± 9 

0.51259 ± 4 
0.51253 ± 2 
0.512052 ± 5 
0.512580 ± 6 

0.51264 ± 12 
0.51240 ± 12 
0.51228 ± 13 

C. Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999) 
CI Xeno!itos de Corteza Inferior 
V.Santiago(Mich) MI 0.7037 0.512641 

D.l Afloramientos precámbricos 
Gneiss Huiznopala MI 
(Molango, Hgo.) 

AnGa 

D. Lawlor et al. (1999) 

4 
6 
5 

0.51241 ±I3 
0.51220 ± 9 
0.51232 + 17 

1.48 - 1.56 
1.77 

0.66 - 1.05 
0.80 - 1.72 
1.56 
1.52 

1.08 - 3.09 
1.77 - 2.26 
1.60 - 1.77 

I.51 

1.47 -3.18 
1.42 - 1.60 
1.34 - 1.69 

aMI = xenolito metaígneo, I = xenolito intermedio, MS - xenolito metasedimentario, AnGa = complejo de 
anortosita-gabro. bEdad modelo reportada para los materiales en la literatura. 
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En la Figura 7.13a se han graficado los datos disponibles de "Sr/86Sr y 143Nd/I44Nd para el 

basamento expuesto en Molango y los xenolitos de la corteza inferior de la parte central de México. En 

la Figura 1.13b se presenta' el diagrama 206Pb/204 Pb - 143Nd/ I44Nd para el basamento expuesto en 

Molango, Hgo. A partir de estos gráficos se decidió descartar para el modelado AFC a los datos de 

basamento expuesto, así como los de xenolitos metasedimentarios e intermedios, ya que muestran una 

diferencia significativa con respecto a la composición isotópica del magmatismo de la SCN. De esta 

forma, los xenolitos metaígneos reportados por Schaaf et al. (1994), con relaciones de "Sr¡86Sr y 

143Nd/I44Nd que cubren el mismo espacio que los magmas intermedios y ácidos de la SCN, se 

consideraron como una representación apropiada de la corteza inferior para la modelación, además de 

contar con una base de datos geoquímica e isotópica amplia. 
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Figura 7.13 Composición isotópica del basamento expuesto y xenolitos de la corteza inferior del 

centro de México: (a) 143Nd/ I44Nd - 87Sr/86Sr, BMI = basamento metaígneo, BMS = basamento 

metasedimentario, XMI = xenolitos meta ígneos, XMS = xenolitos metasedimentarios; Ref., R88 = 
Ruiz et al. (1988a,b), S94 = Schaaf et al. (1994), U99 = Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999). 

(b) 206Pb/'04Pb - 143Nd/ I44Nd, GH = Gneiss Huiznopala: AnGa = complejo anortosita-gabro, MI = 

basamento meta ígneo, 1 = basamento intermedio; Referencia, L99 = Lawlor et al. (1999). 
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Tabla 7.5 Composición geoqulmlca e isotópica para (a) magmas máficos y andesita de alto 
magnesio de la SCN y (b) xenolitos de corteza inferior de San Luis Potosí (Schaaf et al., 1994) y 
Michoacán (Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes, (999). 
Material- Magmas máficos - And Mg Corteza Inferior 

Ref." 
Elem IRI 

%mlm 
SiO, 
TiO, 
AI,O, 
FeOt 

MnO 
MgO 
eao 
Na,O 
K,O 
P20S 

~glg 
La 
ee 
Pr 
Nd 
Sm 
Eu 
Gd 
Tb 
Ho 
Er 
Tm 
Yb 
Lu 
Ba 
Nb 
lr 
y 

Sr 
Rb 
Ni 
er 
V 

87Sr/86Sr 
141Nd/144Nd 

MP 
VOl 

N X± S 

22 5l.l ± 0.9 
22 1.72±0.14 
22 15.8 ± 0.5 
22 8.8 ± 0.8 
22 0.149 ± 0.010 
22 8.3 ± 0.5 
22 8.1 ± 0.6 
22 4.08 ± 0.32 
22 l.l8±0.13 
22 0.50 ± 0.09 

22 20.7±3.9 
20 5H 8 

2 6.4 
11 25.4± 4.1 
11 5.9±0.7 
13 1.90±0.14 
2 6.0±0.6 

13 0.84 ± 0.07 
2 1.1 
2 3.06 
2 0.42 

11 2.82± 0.23 
11 0.384± 0.042 
22 292 ± 80 
11 18.H 3.4 
22 220±30 
20 30.1 ±2.0 
22 520 ± SO 
19 21.5 ± 3.5 
22 
13 
11 

S 
4 

154±23 
278 ± 33 
15Si 16 

0.70366 ± 19 
0.51288 ± 4 

AM 
VOl 
x 

53.82 
0.78 
15.70 
6.91 
0.12 
9.63 
7.80 
3.31 
1.01 
0.75 

10.8 
24.0 
3.3 
14.0 
3.43 
1.09 
3.38 
0.57 
0.65 
1.90 
0.27 
1.76 
0.25 
247.2 
2.7 

113.9 
17.7 

371.5 
19.3 

219.9 
488.3 
155.6 

0.7039 

el (MI) 
S94 

N X ± S 

8 49.0 ± 2.9 
8 1.3 ± 0.8 
8 17.6 ± 1.5 
8 8.7±.7 
8 0.151±0.026 
8 7.7± 1.3 
8 11.3 ± 1.9 
8 2.5± 0.7 
8 0.44 ± 0.25 
8 0.1l± 0.06 

8 6.1 ±2.1 
8 16 ± 6 

8 1O.4±4.2 
8 3.4 ± 1.2 
8 1.30 ± 0.28 

8 0.66 ± 0.22 

8 2.1 ± 0.8 
8 0.34± 0.14 
8 130±60 
8 8±7 
8 71 ± 31 . 
8 2H 7 
8 390 ± 300 
8 4.4 ± 2.1 

8 300± 180 

8 0.7045± 7 
8 0.51276±13 

N 

el (1) 
S94 
X± S 

3 58.Ji 2.4 
3 l.l4±0.14 
3 16.5± l.l 
3 7.7± 1.2 
3 0.127± 0.020 
3 4.5± 0.5 
35.9±0.7 
3 2.8 ± 0.5 
3 0.85 ±0.17 
3 0.20±0.12 

3 
3 

3 
3 
3 

3 

3 
3 
3 
3 
3 
3 
3 
3 
3 
3 
3 

12.5 ± 4.3 
27 ± 10 

14 ± 7 
4.H2.1 

IAI ±0.21 

0.86 ± 0.29 

3.H 0.6 
0.55 ± 0.11 
510± 120 
10.0 ± 2.0 
140 ± 70 
32 ±6 

270 ± 90 
7.0 ± 0.0 
58 ± 26 
147± 15 
165 ± 30 

3 0.70990 ± 250 
3 0.51240 ± 12 

el (MI) 
U99 

N X ± S 

3 46.7±0.9 
3 l.l2±0.23 
3 17 ± 5 
3 1l.l±43 
3 0.120 ± 0.040 
3 9.5 ±4.0 
3 10.8±0.7 
3 2.4 ± 0.9 
3 0.21 ± 0.09 
3 0.053 ± 0.040 

3 2.92 ± 0.44 
3 5.85± 0.34 
3 0.91±0.14 

6.7 
1 1.0 

3 0.74±0.13 
3 2.15±0.64 
3 0.17±0.07 

3 0.66 ± 0.30 
2 0.07± 0.04 

3 0.080 ± 0032 

3 640 ± 300 
3 2.5 ± 0.9 

0.7037 
0.512641 

IReferencias: VD 1 - Este trabajo, MP - promedio de magmas máficos primarios. AM - andesita de alto magnesio CHI70; 
S94 = Schaaf el al. (1994), CI(MI) = promedio de xenolitos metaígneos. CI{I) = promedio de xenolitos intermedios; U99 
= Urrutia-fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999), C(MI) = promedio de xenolitos granulíticos. 

De esta forma, se modeló el proceso AFC con elementos traza, aplicando la ecuación 7.17, con 

las siguientes condiciones: (a) se contemplaron como liquidos originales a la composición promedio de 

los magmas máficos primarios (MP) y a la andesita de alto magnesio CH170 (AM) (Tabla 7.5); (b) en 

la evolución magmática de estos líquidos se consideró la cristalización del arreglo mineralógico 0.2501 

+ 0.300px + 0.20Cpx + 0.25Plg, que es consistente con la mineralogia observada en los magmas 
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intermedios del tipo T3, que incluye andesitas traquibasálticas, andesitas basálticas y andesitas; (c) 

como material asimilado se consideró al promedio de los xenolitos máficos de San Luis Potosí [CI(MI) 

" CI] reportados por Schaaf et al. (1994), asumiendo una velocidad de asimilación a cristalización 

fraccionada r ~ 0.5. El modelado se representó en diagramas multi-elementos, mostrando 

concentraciones promedio del tipo de magma evaluado (Figura 7.14), y bivariados, que involucraron 

todos los datos disponibles en la compilación sobre la SCN (Figura 7.15). 

El modelado AFC para MP asimilando CI, al alcanzar un 80% y 90% de líquido remanente 

después del proceso, es capaz de reproducir la mayor parte del patrón multi-elementos de la 

composición promedio de las andesitas traquibasálticas (BTA) y de las andesitas basálticas (BA) 

respectivamente. Sin embargo, este modelo no reproduce las anomalías negativas de Nb y TiO, de 

estos magmas (Figura 7.14a). Estas deficiencias son superadas utilizando como líquido original a AM, 

aunque ahora el % de líquido remanente después del proceso ajusta entre 50-70% (Figura 7.14b). 

El modelado AFC también fue efectuado sobre diagramas de elementos traza de tipo Y IX - X, 

utilizando elementos incompatibles, que permiten la visualización de todas las muestras de la base de 

datos y no solamente valores promedio, como los observados en las Figuras 7.14a,b. En la Figura 

7.15a,b se presentan los modelos AFCMP-c1 y AFCAM•c1 aplicados a magmas tipo T3 y T4 sobre los 

diagramas Ba/Nb - Nb Y BaiLa - La. A partir de estos gráficos podría suponerse que una parte de los 

magmas intermedios de la SCN estarían relacionados al proceso AFC, partiendo de líquidos iniciales 

de tipo MP y AM. 

Sin embargo, algunos autores (e.g., Albarede, 1995) han señalado que las tendencias observadas 

en diagramas de tipo YIX - X pudieran ser ficticias, como resultado de la presencia del mismo 

elemento en los dos ejes. Según este autor, estos efectos pueden ser evitados al utilizar diagramas 

"libres de correlación" XIY - AIB. En consecuencia, el modelado AFC se representó sobre diagramas 

de este tipo, tal como BalZr - Sr/Nb (Figuras 7.15c). A partir de estos gráficos es posible establecer 

que algunos BA y BTA de tipo T3 podrían ser el resultado del proceso AFCAM.Ch mientras que el 

proceso AFCMP.c1 es totalmente descartado por el diagrama La/Nb - Ba/Y. De esta forma, las andesitas 

de alto magnesio podrian contribuir a la evolución magmática de la SCN por medio de un proceso 

AFCAM.cl . Sin embargo, ·ya que el proceso AFC no puede explicar una gran parte del magmatismo 

intermedio y ácido de la SCN, es necesario investigar otros procesos de tipo abierto (e.g., mezcla de 

magmas, fusión parcial de materiales corticales). 
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Figura 7.14 Modelos de asimilación - cristalización fraccionada (AFC; r = 0.5) para la evolución 

magmática en la SCN: (a) Proceso AFC considerando a un promedio de los magmas primarios (MP) 

como líquido original; (b) Proceso AFC considerando a una andesita de alto magnesio (AM) como 

líquido original. El resto de las curvas representan a corteza inferior que es asimilada (Cl), 

composición promedio de andesitas basálticas (BA) y andesitas traquibasálticas (BTA) de tipo T3. Los 

números 30, 40, 50, 60, 70, 80 Y 90 representan el % de líquido remanente después del proceso AFe. 
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-----""-----------------------------------------------------------------

7.4.4 Fusión parcial de la corteza y mezcla de magmas 

Venna (1999) propuso que parte del magmatismo intermedio y ácido de la SCN ha sido 

generado por fusión parcial de la corteza inferior. En un contexto extensional, esta hipótesis puede ser 

sustentada con base en modelos de anatexis de corteza inferior en zonas con un gran espesor cortical 

(Laube y Springer, 1998). Se ha reportado que, en la etapa temprana de una extensión continental, el 

manto litosférico es una potencial fuente magmática (Leeman y Fitton, 1989). La mayor parte de estos 

magmas se emplazarían en la base de la corteza gruesa o dentro de ella (McKenzie y Bickle, 1988). En 

ambos casos, exíste la posibilidad de una interacción física y química entre el magma y la corteza. 

Parte de esta interacción es ténnica, ya. que los magmas máfícos disipan energía calorífica hacia la 

corteza, que puede provocar la fusión parcial intra-cortical y la posibilidad de mezcla entre los 

diferentes magmas. La incorporación de agua, desde el magma máfico o aquella que es liberada por la 

fusión de minerales hidratados (e.g., micas y anfiboles), favorece al abatimiento del punto de fusión de 

los minerales que constituyen la corteza. 

Fix (1975) sugirió la existencia de material fundido en la base de la corteza en el centro de 

México, lo cual ha sido confinnado por modelos gravimétricos (e.g., Campos-Enríquez y Sánchez

Zamora, 2000). Estos magmas podrían contribuir a un incremento en el espesor de la corteza y 

provocar su fusión parcial, así como procesos de mezcla entre los magma máficos y aquellos con altos 

contenidos de SiO" consistente con lo observado en la SCN (Venna, 1999). De esta fonna, sólo una 

parte del volumen de los magmas máficos, no afectados por los procesos de contaminación, sería 

eruptado en la superficie. 

Venna (1999) desarrolló un modelo cuantitativo sobre la fusión parcial de la corteza inferior, 

utilizando la composición promedio de los xenolitos corticales de San Luis Potosí (Schaafet al., 1994). 

Este autor señaló que -50% de fusión parcial de este material es capaz de reproducir en ténninos 

generales los patrones multielementos y de REE de las dacitas de la SCN (salvo REE medianos, Sm a 
• 

Tb, Y algunos LILE, tal como K, Rb Y Ba). Como ya se ha mencionado, las relaciones isotópicas 

87Sr/86Sr y I4JNd/ '44Nd de los xenolitos corticales de San Luis Potosí son similares a los observados en 

los magmas dacíticos de la SCN (ver Figura 7.13). 

Yerma (1999) mencionó que el origen del resto del magmatismo intermedio está relacionado a 

procesos de mezcla entre los magmas máficos, generados por fusión parcial del manto, y los magmas 

dacíticos, producto de la fusión parcial de la corteza inferior granulítica. Sin embargo. no presentó 
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ningún modelo cuantitativo para avalar esta hipótesis. A continuación se presenta una discusión más 

detallada sobre los procesos de mezcla en la SCN. 

En principio, es importante señalar que los volcanes de la SCN que han emitido material 

mático se encuentran intercalados por aquellos que han eruptado magmas intermedios y ácidos. Incluso 

en varios sitios del campo volcánico, algunos volcanes que han eruptado rocas máticas se encuentran 

separados por pocos kilómetros de volcanes contemporáneos de composición dacítica. Con base en la 

información geocronológica (Tabla 5.1), se puede establecer que los distintos tipos de rocas han 

aparecido a través de la historia del campo volcánico. Estos hechos sugieren que existe la posibilidad 

de interacción entre los magmas máticos y los dacíticos. 

Desde un punto de vista mineralógico, algunas observaciones apoyan la posibilidad de 

procesos de mezcla en la SCN. Así, los magmas intermedios tipo T3 se caracterizan por presentar 

olivinos cuya composición (Fa 84.' ± J.,) es comparable a la de los magmas máticos TI (FoSl .9 ± '.'), 

mientras que sus ortopiroxenos tienen una composición (En81.1 ± 1.5) similar a la de aquellos presentes en 

los magmas dacíticos T4 (En82.7 ± J,). Las plagioclasa en los tres grupos presenta una composición 

química similar (TI: An'98 , 4.7; T3, T4: An'9.7 , 4.5). El hecho de que la composición de olivino 

permanezca más o menos constante con la variación de SiO, en los grupos TI (50-53%) y T3 (53-62%) 

invalida la cristalización fraccionada, en donde se esperaría un incremento acoplado de %FeO y SiO,. 

Por el contrario, una composición constante de olivino es indicativa de su cristalización en el magma 

basáltico antes de que ocurra el proceso de mezcla. 

Los magmas de tipo T5, que se caracterizan por presentar variados arreglos y texturas de 

desequilibrio, son de particular importancia en la evaluación de los procesos de mezcla en la SCN. 

Entre las características que distinguen estos magmas del resto del vulcanismo en la SCN se puede 

señalar la coexistencia de cuarzo y olivino, cuarzo con aureolas de reacción de clinopiroxeno, cristales 

de piroxena y plagioclasa con zonados oscilatorios. Estos magmas se distribuyen en un intervalo 

amplio de SiO, (55.5-67%) y de Mg-v (58-72). Arreglos y texturas en desequilibrio semejantes han 

sido reportados en los volcanes vecinos Iztaccihuatl y Popocatépetl (Nixon y Pearce, 1987; Nixon, 

1988a,b; Boudal y Robin, 1988; Kolinsky, 1990) y en otros centros volcánicos del CVM (Sheth et al., 

2000), los cuales se han interpretado como el resultado de mezcla de magmas. La evidencia de 

desequilibrio mineralógico observada en la SCN y en los otros centros volcánicos del CVM puede ser 

el resultado de procesos de mezcla entre magmas con temperatura, densidad y viscosidad diferentes, 
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que dan lugar a productos que no son totalmente homogéneos (e.g., Kouchi y Sunagawa, 1982; 

Wilcox, 1999). 

Por otro lado, la composición del elemento i en un producto de mezcla de magmas está definida 

cuantitativamente por la ecuación (Wilson, 1995): 

c~ =x*C~ +(1-x)*C~ [ecn.7.18] 

en donde los subíndices m, A y B se refieren respectivamente al producto de la mezcla y a los 

componentes A y B, mientras que x indica la proporción del componente A en producto. De esta 

forma, el proceso de mezcla de magmas describirá en diagramas elemento-elemento una línea recta que 

une los miembros finales. En las Figura 7.16 se presentan diagramas de variación de un grupo de 

elementos mayores (TiO" AI,03, FeO, MgO, CaO y K,O) con respecto a SiO, para los magmas de la 

SCN, que incluyen líneas de mezcla suponiendo como componentes finales al promedio de los 

magmas máficos TI (MP, Tabla 7.5) y al promedio de los magmas con SiO, > 60%. Aunque la línea 

de mezcla representa una simplificación, es obvio que la dispersión de ambos miembros terminales 

(end-members) daría lugar a la dispersión observada en los productos de la mencionada mezcla. De 

esta forma, podría inferirse a partir de estos gráficos que un proceso de mezcla puede reproducir las 

composiciones de elementos mayores de los magmas intermedios de la SCN. 

Sin embargo, en la literatura (e.g., Cox el al., 1979) se ha señalado que: (a) los elementos traza 

se deben utilizar preferentemente para evaluar los procesos de mezcla de magmas, ya que 

frecuentemente describen un intervalo de variación más amplio que los elementos mayores y (b) que 

otros procesos (tal como la fusión parcial y la cristalización fraccionada) también pueden presentar 

arreglos lineales en estos diagramas. Por estas razones, se ha sugerido el uso de diagramas que 

involucran relaciones de elementos traza para evaluar el proceso. En la Figura 7.17 se presentan tres 

diagramas que involucran elementos traza: (a) BalNb - Nb, (e) BaiLa - La y (e) BalZr - SrfNb, con el 

objeto de evaluar el proceso de mezcla para los magmas intermedios y ácidos de los grupos T3 y T4. 

En los gráficos (b), (d) Y (1) de la Figura 7.17 se presentan diagramas equivalentes, con objeto de 

evaluar el proceso de mezcla para los magmas en desequilibrio (grupo T5). En cada gráfico se presenta 

la línea de mezcla entre las composiciones promedio de los magmas máficos primarios (MP) y de los 

magmas intermedios y ácidos con SiO, > 60% (EV), asi como el campo que ocupan en el diagrama los 

miembros finales. 
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Figura 7.16 Diagramas de variación de elementos mayores (a) TiO" (b) AI,03, (e) FeO, (d) MgO. (e) 

CaO, (1) K,O con respecto a SiO,. Los gráficos incluyen la linea de mezcla entre las composiciones 

promedio de los magmas máficos TI y los magmas con SiO, > 60%. Adicionalmente, en cada 

diagrama se presenta el campo que ocupan los miembros finales. 
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Figura 7.17 Evaluación del proceso de mezcla de magmas en los diagramas: Ba/Nb - Nb (a, magmas 

intermedios y ácidos T3 y T4; b, lavas en desequilibrio); Ba/La - La (c, magmas intermedios T3 y T4; 

d, lavas en desequilibrio); y Ba/Zr - Sr/Nb (e, magmas intermedios T3 y T4; r, lavas en desequilibrio). 

Los diagramas incluyen la linea de mezcla entre la composición promedio de magmas máficos (MP) y 

magmas con SiO, > 60% (EV). El área que ocupan los miembros finales en los gráficos esta marcada 

por una línea discontinua. 
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De nueva cuenta, las líneas de mezcla en estos diagramas representan una simplificación de un 

proceso complejo. Sin embargo, puede inferirse que la variabilidad composicional de los miembros 

terminales daría lligar a la dispersión observada en los productos de la mencionada mezcla. De esta 

forma, con base en la variación geoquímica de las relaciones de elementos traza, así como de la 

evidencia petrográfica, se puede deducir que la mezcla de magmas es un proceso dominante en la 

evolución magmática de la SCN, como también ocurre en los volcanes vecinos Iztaccíhuatl y 

Popocatépetl (Nixon, 1988a,b; Boudal y Robin, 1988; Kolinsky, 1990) y en otras regiones del CVM 

(Sheth et al., 2000). De esta forma, el desacoplamiento entre los elementos LILE y HFSE presentes en 

las rocas más evolucionadas serían transferidas a las rocas producto de la mezcla (e.g., magmatismo 

intermedio en la SCN). Este proceso ha sido observado en otras regiones que experimentan un 

ambiente extensional (e.g., Basin and Range, Gans et al., 1989; rift del Rio Grande, McMillan y 

Dungan, 1986). 

7.5 Comentarios finales 

D'urante el presente capítulo se ha utilizado la información geoquímica, isotópica y 

mineralógica para identificar los procesos que dieron lugar a la diversidad magmática observada en la 

SeN. El origen de los magmas máficos está relacionado a la fusión parcial de un manto litosférico. La 

aplicación de un modelo inverso de fusión parcial ha permitido establecer las características 

geoquímicas de la fuente: un manto, isotópicamente heterogéneo, enriquecido en LILE y sin evidencia 

de desacoplamiento LlLEfHFSE. La génesis de los magmas intermedios con alto magnesio se ha 

relacionado a un proceso de interacción entre los magmas máficos y el manto. La mezcla entre 

magmas máficos, derivados del manto litosférico, e intermedios y ácidos, generados posiblemente por 

fusión parcial de la corteza inferior heterogénea, es un proceso viable para producir los magmas 

intermedios en la SCN. 
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8. Conclusiones 

En el presente estudio se cubrieron diversos aspectos relacionados a Geoquímica Analítica y a 

la aplicación de información geoquímica en el desarrollo de modelos de génesis y evolución 

magmática en el campo volcánico de la Sierra de Chichinautzin (SCN), Cinturón Volcánico Mexicano. 

De los resultados obtenidos, cabe destacar los siguientes puntos: 

A. Materia/es de Referencia Geoquímica 

1. Se realizó una revisión crítica sobre los diversos métodos estadísticos (e.g., métodos basados en 

parámetros de tendencia central o que involucran la detección de valores erróneos) que han sido 

utilizados en la evaluación de la concentración más probable en materiales de referencia 

geoquímica (GRM). Se detectaron una serie de inconsistencias estadísticas que invalidan su uso. El 

modelo estadístico SIPVADE, basado 'en la detección de valores erróneos por medio de distintas 

pruebas (e.g., desviación/expansión, tipo Grubbs, tipo Dixon y de momentos de alto orden), supera 

las inconsistencias detectadas en los modelos anteriores. El modelo fue aplicado a cinco GRM del 

USGS (basalto BHVO-I, andesita AGV-I, riolita RGM-I, diabasas W-I y W-2), que son 

utilizados ampliamente en laboratorios geoquímicos para controlar 'Ia precisión, la exactitud y la 

sensitividad de métodos de análisis. 

2. Se llevó una evaluación de eficiencia de las pruebas estadísticas utilizadas en la detección de 

valores erróneos. Las pruebas tipo Grubbs mostraron la mayor eficiencia para detectar un valor 

erróneo individual (k;l) en muestras de población con n,; 6-50. Para el dominio ni; 51-100, las 

pruebas que incluyen momentos de alto orden (skweness y kurtosis) fueron las de mayor 

efectividad. Los procedimientos en bloque, en donde se identifica más de un valor erróneo a la vez 

(k;2-4), fueron más sensitivos en la detección de valores discordantes en comparación a las 

pruebas estadísticas en versión k; I aplicadas en secuencia, siendo las variantes tipo Grubbs las 

más efectivas, sin importar el número de datos que incluya la muestra de población 

B. Fluorescencia de Rayos-X 

3. Se realizó una revisión acerca de los procedimientos utilizados para construir curvas de calibración 

de XRF para el análisis de materiales geológicos. Se detectó que la certidumbre de las 

concentraciones de los GRM y la validez del modelo de regresión aplicado en el proceso han sido 

aspectos ignorados en trabajos previos. Se estableció un método de XRF para el análisis de 
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elementos mayores en materiales geológicos que cubrió las deficiencias de modelos anteriores. El 

problema de la certidumbre de las concentraciones de los GRM fue resuelto aplicando el método 

SIPVADE. 

4. A partir de datos experimentales de intensidad fluorescente (corregida por efectos de matriz y 

deriva instrumental) obtenidos para elementos mayores en GRM, se evaluó la validez estadística de 

cuatro distintos modelos de regresión en la construcción de curvas de calibración. Se estableció 

que una regresión ponderada que utiliza la intensidad como variable independiente, y en donde se 

toman en cuenta los errores de las variables en ambos ejes, es una mejor opción al compararla con 

el método convencional de regresión lineal simple. Este procedimiento no ha sido aplicado con 

anterioridad en procesos de calibración para análisis de materiales geológicos. Se establecieron 

curvas de calibración para trabajo de rutina, que se construyeron a partir de datos de concentración 

en elementos mayores para dieciséis GRM (e.g., obtenidos por SIPVADE) y su intensidad 

fluorescente asociada, que representan el promedio de cuatro mediciones experimentales. 

C. Cinturón Volcánico Mexicano 

5. Se realizó una revisión acerca del CVM, que incluyó: (a) la edad de inicio del magmatismo, (b) el 

ambiente geotectónico en el marco de la teoría de tectónica de placas, y (c) la división estructural y 

tectónica de la provincia y (e) la diversidad geoquímica observada a lo largo de la provincia, que 

incluye la presencia de importantes volúmenes de magmas similares a los máficos observados en 

zonas de extensión. Se presentó una discusión sobre las diversas hipótesis que han sido propuestas 

en la literatura acerca del origen del CVM. Se estableció la dificultad para explicar el origen de 

todo el magmatismo de la provincia en relación a la tradicional hipótesis del arco continental. De 

igual forma, se discutieron las inconsistencias de un modelo basado en la acción de una pluma del 

manto. Finalmente, se discutió que la presencia del magmatismo máfico enriquecido en elementos 

incompatibles. y sin desacoplamiento entre LILE y HFSE podría relacionarse a los procesos 

extensivos que ocurren en la provincia. 

D. Sierra de C1lichinautzin 

6. Se efectuó una revisión bibliográfica exhaustiva relacionada con el campo monogenético de la 

SCN. compilando la información geoquimica e isotópica disponible. Esta base de datos fue 

complementada con nueva información experimental para un grupo de muestras que cubrieron los 

255 



distintos tipos de roca presentes en la SCN y que incluyó: (a) elementos mayores, (b) elementos 

traza, (c) datos isotópicos de "Sr/8·Sr y I43NdI '44Nd, Y (d) composición química de minerales. 

7. A partir de la información geoquímica y mineralógica disponible, se clasificó el magmatismo de la 

SCN en: (a) magmas máficos (01 ± plg), (b) andesitas de alto magnesio (01 ± plg); (c) magmas 

intermedios con olivino modal (01 +opx ± cpx ± plg); (d) magmas intermedios y ácidos sin olivino 

modal (opx ± cpx ± plg); (e) magmas en donde aparecen abundantes y variadas evidencias 

microscópicas de desequilibrio mineralógico, tal como coexistencia de cuarzo y olivino, coronas de 

reacción de piroxenos en estos minerales y/o especimenes con zonación oscilatoria. 

S. Los magmas máficos de la SCN: (a) presentan similitud con magmas máficos de zonas de 

extensión, ya que sus patrones multi-eleme~tos, normalizados a MORB, se caracterizan por un 

enriquecimiento en LILE y la ausencia de anomalías negativas de elementos HFSE; (b) presentan 

enriquecimientos en REE ligeros con respecto a pesados; (c) en diagramas de discriminación, se 

ubican en el campo de islas oceánicas o del magmatismo intra-placa, mientras que en el espacio 

I43NdI '44Nd _ "Srr'·Sr se sitúan dentro del "arreglo del manto"; (d) son totalmente contrastantes 

con los basaltos generados en zonas de subducción; (e) su origen podría relacionarse a la fusión 

parcial de un manto peridotítico. 

9. Por medio del geotermómetro olivino-líquido, se establecieron temperaturas de equilibrio de 1070-

I 150°C para los magmas máficos de la SCN. Por otro lado, estos nfagmas se caracterizan por un 

log/O] = -S.5 a -7.5, que es comparable a lo reportado para magmas primarios en otras zonas del 

CVM y que refleja un manto subcontinental metasomatizado con una mayor oxidación con 

respecto a la fuente de los MORB. La aplicación de un modelo cuantitativo de inversión para 

fusión parcial en magmas máficos con características primarias (SiO, < 52.5%, MgO> 7.0; Mg-v > 

65) corroboró la naturaleza enriquecida en elementos incompatibles del manto subcontinental bajo 

la SCN y un acoplamiento entre LILE y HFSE. Se estableció que la génesis de los magmas con 

características primarias en la SCN ocurrió entre 5.4 ± 3.7% y 15 ± S% grados de fusión parcial. 

10. Se identificó la presencia de andesitas de alto magnesio en algunos centros de la SCN, las cuales 

se caracterizan por SiO,= 53-55% y MgO = 8-10%. En comparación a los magmas máficos, estos 

magmas presentan mayores contenidos de elementos compatibles, menores concentraciones de 

HFSE y REE, así como fenocristales de olivino más magnésicos (Fo88 , i 1.4) e inclusiones de 

espinela más cromíferas (Cr/[Cr + Al] = 0.563 ± 0.020). Las condiciones de temperatura (T = 

I 100-1 150°C) y fugacidad de oxígeno (lag/O] = -7.8 a -7.5) asociadas a estos magmas fueron 

comparables a la de los magmas máficos. Sin embargo, en sus patrones multi-elementos se observa 

un enriquecimiento en elementos incompatibles y una anomalía negativa de HFSE. La génesis de 

estos magmas se relacionó a procesos de interacción entre los magmas máficos y el manto. Las 
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anomalías negativas de HFSE podrían ser el resultado de pequeñas, pero significativas, diferencias 

entre los coeficientes de partición de estos elementos con respecto a otros elementos incompatibles 

para los minerales qUe constituyen el manto. 

11. En comparación al magmatismo máfico, los magmas más evolucionados de la SCN se caracterizan 

por: (a) contenidos de REE más bajos, (b) relaciones "Sr/"Sr ligeramente mayores, relaciones 

I43Nd¡l44Nd más bajas y relaciones de Pb similares, (c) patrones multi-elementos que incluyen 

anomalías de HFSE. Los magmas evolucionados con un arreglo mineralógico 01 + opx ± cpx ± plg 

presentan temperaturas de equilibrio olivino-líquido de 1040-1090°C, mientras que la aplicación 

del geotermómetro de piroxenas en los magmas con un arreglo opx ± cpx ± plg dio por resultado 

un intervalo de 900~ I 000°c. 

12. Las características isotópicas invalidan la participación directa e indirecta de la placa de Cocos en 

la génesis del magmatismo evolucionado de la SCN. Estos magmas presentan relaciones isotópicas 

de Sr y Nd que se encuentran alejadas de la línea de mezcla MORB-sedimentos en el espacio 

"Sr/"Sr- '4JNd/14'Nd. De la misma forma, los modelos simples de cristalización fraccionada a 

partir de los magmas máficos fueron descartados como el mecanismo dominante de evolución. 

Como una alternativa de génesis para estos magmas, se evaluó el proceso AFC partiendo de un 

liquidó que representó la composición promedio de los magmas máficos o con las características 

de las andesitas de alt9 magnesio, el cual se encuentra asimilando la corteza inferior de la SCN 

(representada por los xenolitos granuliticos de San Luis Potosí; que son los más cercanos a la zona 

de estudio y con relaciones isotópicas de Sr y Nd comparables). Los resultados obtenidos en 

diversos diagramas multi-elementos y de variación indicaron que un proceso AFC podría dar lugar 

a una pequeña parte del magmatismo evolucionado de la SCN. 

13. Diversos ejemplos de modelos cuantitativos comprueban que un complejo proceso de mezcla entre 

los magmas máficos (derivados por fusión parcial del manto) y los magmas dacíticos (generados 

por fusión parcial de una corteza inferior heterogénea) podría ser el mecanismo dominante de 

evolución en la SCN. Este proceso daría lugar a una gran diversidad de magmas intermedios, entre 

ellos los que se caracterizan por abundantes y variadas evidencias microscópicas de desequilibrio 

mineralógico. Los procesos de mezcla e interacción con la corteza también han sido considerados 

como el mecanismo predominante en la evolución magmática de los estratovolcanes vecinos a la 

SCN. 
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