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Resumen

El volcan Tancitaro es el pico méas elevado del estado de Michoacan y uno de los
pocos ejemplos de vulcanismo poligenético Cuaternario del Campo Volcanico
Michoacan-Guanajuato (CVMG). Ubicado en el frente volcanico de la Faja Volcanica
Transmexicana (FVTM), y alineado con el resto de los grandes estratovolcanes activos,
el Tancitaro representa un eslabon en la continuidad del vulcanismo poligenético del
arco mexicano, y una importante anomalia vulcanoldgica con respecto a gran parte de la

actividad magmatica monogenética del CVMG.

Los ensambles mineraldgicos y las caracteristicas geoquimicas de las secuencias
volcanicas emplazadas en la region durante los ultimos 980 mil afios han permitido
separar procesos magmaticos y evoluciones petrogenéticas distintas. Las rocas del
volcan Tancitaro presentan texturas porfidicas con fenocristales de plagioclasa,
ortopiroxeno, clinopiroxeno y ocasionalmente hornblenda embebidos en una matriz de
plagioclasa y minerales opacos. En cambio, los conos cineriticos emplazados en sus
alrededores presentan texturas porfidicas con fenocristales de olivino, ortopiroxeno,
clinopiroxeno y plagioclasa, embebidos en una matriz de plagioclasa, ortopiroxeno,

clinopiroxeno y minerales opacos.

En términos de la composicién quimica de elementos mayores, las rocas del
volcan Tancitaro son andesitas y dacitas subalcalinas con nimeros de Mg (Mg#) altos
(51-63), mientras que los conos cineriticos son mucho mas variables, encontrandose
basaltos y andesitas de afinidad subalcalina con Mg# altos (59-71). En términos de
elementos traza, las rocas de Tancitaro tienen caracteristicas tipicas de arco magmatico
(Ba/Nb = 68-133), con patrones de REE moderadamente fraccionados (La/Yb = 11-16)
y HREE fuertemente empobrecidas. Destacan los valores bajos de Y (10-16), las altas
concentraciones de Sr (508-1534) y los valores altos en la relacion Sr/Y (36-116),
caracteristicas que son tipicas de magmas adakiticos. Aunque los conos cineriticos
también muestran caracteristicas tipicas de arco (Ba/Nb = 35-101), las concentraciones
de Y tienden a ser ligeramente mayores (12-20), y los valores de Sr (439-749) y Sr/Y
(21-44) son menores que en Tancitaro, y por lo tanto no muestran caracteristicas

adakiticas.



Las relaciones isotopicas de Sr, Nd y Pb de las rocas estudiadas se ven
constrefiidas entre un componente isotopicamente empobrecido de tipo MORB y un
componente enriquecido representado por los sedimentos subducidos o la corteza
continental local. Los valores altos en la relacion Sr/Y de las rocas de Tancitaro
coinciden con los valores isotopicos de tipo MORB, sugiriendo la participacion de la
corteza oceanica subducida en su petrogénesis. La composicion isotdpica de Sry Pb en
las rocas de Tancitaro se vuelve paulatinamente mas enriquecida con el grado de
diferenciacion, mientras que en los conos cineriticos se mantiene virtualmente

constante.

Las caracteristicas geoquimicas del volcan Tancitaro parecen ser consistentes con
la generacién de fundidos parciales de la corteza oceanica subducida que interactuaron
con el manto peridotitico durante su ascenso, aunque no hay que descartar la posible
participacion de la corteza continental superior en su petrogénesis. En cambio, los conos
cineriticos tienen una composicion mas consistente con un proceso de cristalizacion
fraccionada simple a partir de un mismo magma primitivo formado en condiciones de

arco magmatico.



Abstract

Tancitaro volcano is the highest peak of the state of Michoacan and one of the few
examples of Quaternary polygenetic volcanism in the Michoacan-Guanajuato Volcanic
Field (MGVF). Emplaced at the current volcanic front, and aligned with the rest of the
active stratovolcanoes, Tancitaro represents a link in the continuity of polygenetic
volcanism in the Mexican arc, and an important volcanological anomaly within the

mostly monogenetic activity of the MGVF.

Petrographic and geochemical features of the volcanic successions emplaced over
the past 980 thousand years allow recognizing different magmatic processes and distinct
petrogenetic evolutions. Rocks from Tancitaro show porphyritic textures with
phenocrysts of plagioclase, orthopyroxene, clinopyroxene and minor hornblende,
embedded in a groundmass of plagioclase and opaque minerals. In contrast, volcanic
products from the surrounding cinder cones display porphyritic textures with olivine,
orthopyroxene, clinopyroxene and plagioclase phenocrysts, set in a groundmass made

of plagioclase, orthopyroxene, clinopyroxene and opaque minerals.

In terms of the major element compositions, Tancitaro rocks are subalkaline
andesites and dacites with high Mg number (Mg# = 51-63), whereas cinder cones are
represented by subalkaline basalts and andesites (Mg# =59-71). Tancitaro products
present trace element patterns typical of arc magmas (Ba/Nb =68-133), with moderately
fractionated REE patterns (La/Yb = 11-16) and a strong HREE depletions. These
magmas also present low Y contents (10-16 ppm), high Sr concentrations (508-1534
ppm) and high Sr/Y ratios (36-116), that are common features of adakitic magmas.
Although the cinder cones also present geochemical features of arc magmas (Ba/Nb =
35-101), their Y contents are slightly higher (12-20 ppm), while Sr concentrations (439-
749 ppm) and Sr/Y ratios (21-44) are lower than in Tancitaro, and hence do not display

adakitic features.

Sr, Nd y Pb isotopic compositions of the studied rocks are bracketed between an
isotopically depleted MORB-like component and an enriched component that might be
either represented by the subducted sediments or by the local continental crust.

Tancitaro rocks with high Sr/Y ratios display MORB-like isotopic compositions,

Vi



suggesting the involvement of the subducted oceanic crust in their petrogenesis. Sr and
Pb isotopic compositions of Tancitaro rocks display a positive correlation with
differentiation indexes, while cinder cones present isotopic compositions that remain

almost constant with differentiation.

The geochemical characteristics of the Tancitaro suite seem consistent with the
participation of slab-derived silicate melts that interacted with the peridotitic mantle
during ascent, even though some upper crustal contamination could also contribute to
their petrogenesis. On the other hand, cinder cones present a chemical composition that
is consistent with a simple fractional crystallization process from a common primitive

arc magma.
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1. Generalidades

1.1 Introduccion

Las zonas de subduccion son los limites tectonicos mas complejos del planeta y
juegan un papel preponderante en el ciclo geoquimico de la tierra sélida, por lo que
entender la contribucion quimica de la corteza oceanica subducida a las rocas de arco es
esencial para comprender mejor el origen de la corteza continental [Yogodzinski y
Kelemen, 1998]. Sin embargo, y a pesar de que la evolucion de una zona de subduccion
estd intimamente relacionada con las reacciones metamdrficas que ocurren en la placa
subducida, en la actualidad existe un consenso general de que la fuente de los magmas
de arco es la cufia del manto, y que la placa subducida provee un componente rico en
fluidos que dispara los procesos de fusion al disminuir la temperatura de solidus del

manto.

Estos procesos juegan un papel importante en la distribucién de los elementos
quimicos de los diferentes reservorios involucrados. Sin embargo, alin no se conocen
con claridad los mecanismos fisicos que permiten esta transferencia [Class et al., 2000].
Se sabe que los magmas de arco muestran una sefial significativa de elementos traza que
incluyen un marcado enriquecimiento en Pb y elementos litofilos de i6n grande (LILE,
por sus siglas en inglés), comparados con los elementos de alto potencial i6nico (HFSE,
por sus siglas en ingles) y elementos de las tierras raras (REE, por sus siglas en ingles)
[Gill, 1981; Kay, 1984; McCulloch y Gamble, 1991; Miller et al., 1994]. Algunos
autores han atribuido este enriquecimiento en arcos a la accion de fluidos liberados de la
corteza oceénica subducida [Miller et al., 1994; Ryan et al., 1995]; otros proponen que
estas sefiales se derivan a partir de la fusion de los sedimentos subducidos [Elliott et al.,
1997; Turner et al., 1997]. Otros estudios también han sugerido la fusion del
componente basaltico de la placa como un proceso importante para la generacion de
andesitas y dacitas [Defant y Drummond, 1990].

Aunque conocemos los componentes involucrados en las zonas de subduccion,
algunas veces es dificil discernir entre ellos, debido a los subsecuentes procesos que
pueden estar involucrados en la petrogénesis de los magmas de arco. Por consiguiente,
cuantificar las contribuciones de la placa oceédnica subducida y diferenciarlas de

aquellas derivadas de la corteza continental, ha sido un problema dificil de resolver. Un



ejemplo tipico son los sedimentos subducidos, que aunque en cierta forma provienen de
la denudacion de los continentes, algunas veces es dificil distinguirlos de un proceso de
asimilacion cortical (AFC), aun con las herramientas geoquimicas mas sofisticadas. Asi
mismo, la variabilidad entre los procesos y/o componentes mencionados, se manifiesta
en la superficie como una sola composicion, y son estas las andesitas de arco. Este tipo
de rocas son interesantes debido a que su composicion es similar al promedio de la
corteza continental, de hecho, esta similitud ha sido propuesta como un ejemplo de
como la corteza continental puede crecer sin involucrar una corteza continental
preexistente [Kelemen et al., 2003]. Por consiguiente, entender el mecanismo que dio
lugar a las andesitas de arco, es esencial para comprender mejor el origen de la corteza

continental.

Desde el punto de vista petrolégico, el proceso mas aceptado para la generacion
de andesitas de arco es por diferenciacion de un magma basaltico que evoluciona por un
proceso de cristalizacion fraccionada [Gill, 1981]. No obstante, en la Gltima década se
han propuesto diferentes modelos petrogenéticos para el origen de estos productos. La
fusién parcial del manto en condiciones hidratadas es un probable candidato para la
formacidn de estas rocas [Grove et al., 2003]; también existe la posibilidad de que el
magma estacionado bajo la corteza continental experimente un proceso de
homogenizacién que de lugar a una misma composicion, lo cual es conocido como
zonas de MASH (melting, assimilation, storage, homogenization) [Hildreth y
Moorbath, 1988]. Otro proceso involucrado, quizas el de mayor controversia, es la
fusion parcial de la corteza oceanica subducida. Esto consiste en la generacion de
magmas hidratados ricos en SiO, que interactian con la cufia del manto durante su
ascenso, y cuyo producto es conocido como andesitas de alto Mg# [Kelemen et al.,
2004]. Dichas rocas, consideradas también como adakitas [Defant y Drummond, 1990],
estan caracterizadas por tener altas concentraciones de Sr, bajos contenidos de Y y
elementos de tierras raras pesadas (HREE, por sus siglas en inglés), ademas de valores
isotopicos que tienden a ser parecidos a los basaltos de dorsal ocednica (MORB). Este
tipo de magmas han sido reconocidos en arcos donde la placa oceanica subducida es
relativamente joven, aunque cada vez es mas frecuente encontrarlos en otro tipo de
arcos y en regiones que no tienen influencia de un régimen tecténico convergente
[Wang et al., 2005].



Lo anterior se destaca debido a que el presente trabajo se desarrolla en la Faja
Volcéanica Transmexicana (FVTM): un arco magmatico continental subyacido por
corteza oceanica relativamente joven, en donde existe una gran diversidad de magmas y
cuyo origen ha estado sujeto a una intensa discusion por mas de un siglo [Gomez-Tuena
et al., 2005].

1.2 Localizacion del &rea de estudio

El volcan Tancitaro esta ubicado en el frente volcanico de la FVTM, y esta
claramente alineado con los principales estratovolcanes activos de nuestro pais que se
distribuyen con una orientacion E-W a lo largo del paralelo 19°N (Fig. 1a). El volcan se
encuentra emplazado en la parte suroeste del Campo Volcanico Michoacan Guanajuato
(CVMG), dentro de las coordenadas 102° 10’ a 102° 25 de longitud oeste y 19° 15’ a
19° 35’ de latitud norte. El volcan mas famoso del CVMG, es el Paricutin, que se
encuentra emplazado al pie del volcan Tancitaro, aproximadamente a 11 km hacia el NE

de su cima (Fig. 1b).
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Figura 1. (a) Ubicacion de la FVTM (en gris) y principales volcanes activos (tridngulos negros).
Notese el alineamiento de estos volcanes con el volcan Tancitaro. (b) Localizacién y vias de
acceso al volcéan Tancitaro.

1.3 Objetivos

El objetivo de este trabajo es estudiar las caracteristicas petrograficas y la
composicion quimica del volcan Tancitaro y conos cineriticos aledafios con la finalidad
de conocer los mecanismos petrogenéticos que les dieron origen. Lo anterior surge,
debido a que el volcan Tancitaro representa un eslabon en la continuidad del
vulcanismo poligenético en el arco mexicano, y es una importante anomalia
vulcanoldgica con respecto a la actividad magmatica monogenética del CVMG. Por
estos motivos, el estudio detallado de los productos volcanicos del Tancitaro permitira
evaluar su posible asociacion genética con el vulcanismo monogenético del area, y su

relacion con el vulcanismo poligenético de la FVTM.

1.4 Metas

a) Realizar un mapa fotogeologico del area de estudio, separando los diferentes
conos y flujos de lava del volcan Tancitaro, asi como la ubicacion de las
muestras colectadas.

b) Realizar un andlisis petrogréafico detallado de las rocas de Tancitaro y conos
cineriticos aledafos.

c) Determinar las caracteristicas geoquimicas de elementos mayores, traza e
isétopos de Sr, Nd y Pb para las rocas de Tancitaro y conos cineriticos cercanos.

d) Finalmente, discutir la petrogénesis del volcan Tancitaro y conos cineriticos

aledanos.



2. Geologia Regional

2.1 Faja Volcanica Transmexicana

Se acostumbra definir a la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) como un arco
magmatico continental del Mioceno medio-tardio al Reciente, relacionado con la
subduccidn de las placas Rivera y Cocos bajo la placa de Norteamérica [GOmez-Tuena et
al., 2005]. El arco tiene una orientacion principal E-W y forma un angulo de ~16° con
respecto a la trinchera. Tiene una longitud de 1,000 km y una amplitud irregular entre 80 y
230 km, area donde se distribuyen mas de 8,000 estructuras volcanicas de diversa
morfolologia y composicion [Robin, 1982]. La provincia se extiende desde San Blas,
Nayarit hasta Palma Sola, Veracruz, (Fig. 2) constituyendo uno de los arcos volcanicos
mas complejos y variados que bordean la region circum-Pacifica. Entre sus rasgos méas
peculiares se pueden citar la gran variabilidad de estructuras volcanicas, la diversidad
composicional de las rocas volcanicas, la oblicuidad de su parte central y oriental con

respecto a la trinchera, ademas de la notable variacién en el ancho del arco [Ferrari, 2000].

Magmatismo mafico

Golfo de México

20°

Sector

\
central Nevadod  Sector
de Toluca®  oriental
F’éocatépetl‘

Placa de
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105°
1 |

Figura 2. Mapa esquematico de la FVTM mostrando los principales volcanes poligenéticos del
frente volcanico. También se muestra la distribucién del episodio de magmatismo méfico de finales
del Mioceno [Ferrari, 2004], el arco Plioceno tardio-Cuaternario, y los volcanes Miocénicos con
sefiales adakiticas: Palo Huérfano (PH), La Joya (LJ) y Zamorano (Z). Modificado de Gémez
Tuena et al., (2005).

Debido a la complejidad que presenta esta provincia es necesario entenderla por
separado. Por consiguiente ha sido costumbre dividir a la FVTM en tres sectores
principales con base en sus caracteristicas geologicas y estructurales [Demant, 1978;

Pasquaré et al., 1988]: una porcion occidental conformada por el graben de Colima,



Chapala y Tepic-Zacoalco [Allan, 1986], una porcion central ubicada entre el graben de
Colima y el sistema de fallas Taxco-San Miguel de Allende [Alvarez, 2002], y una porcion

oriental limitada al oeste por este sistema y al este por el Golfo de México.

2.2 Evolucién geologica y geologia estructural de la FVTM

Los trabajos de cartografia geoldgica realizados en las ultimas dos decadas y la
gran cantidad de edades isotopicas obtenidas durante ese periodo, han llegado a esclarecer
la evolucion espacio-temporal de la FVTM. La transicion del arco de la Sierra Madre
Occidental (SMO) a la FVTM ocurrié durante el Mioceno medio a tardio como resultado
de una reorganizacion de placas que involucré la fragmentacion de la placa Farallon y la
extension inicial en el Golfo de California. Esta reorganizacion provocd una rotacion

progresiva de ~30° de forma antihoraria, dando lugar a la FVTM [Ferrari et al., 1999].

Las rocas mas antiguas de la FVTM se concentran hacia la parte frontal del arco
moderno y migran paulatinamente hacia las partes mas distales del arco, siendo los
volcanes mas alejados de la trinchera grandes centros volcéanicos representados por los
volcanes Palo Huérfano [Pérez Venzor et al., 1996], La Joya [Valdez-Moreno et al., 1998],
y Zamorano (Fig. 2) [Carrasco-Nuriez et al., 1989; Verma y Carrasco-Nufiez, 2003], con
edades que varian entre 16 y 10 Ma. Posterior a esto, en el Mioceno tardio ocurre un
amplio vulcanismo méfico a intermedio con edades que varian entre ~11 y 3.8 Ma [Verma
et al., 1985; Ferrari et al., 1994; Moore et al., 1994; Righter et al., 1995; Suter et al.,
1995] emplazado desde la costa de Nayarit hasta Veracruz, al norte del arco volcanico
moderno (Fig. 2). Justo al sur del area con magmatismo mafico, hacia finales del Mioceno
tardio y durante el Plioceno temprano, tuvo lugar un amplio episodio de vulcanismo
silicico, el cuél es especialmente notable en el sector central y occidental de la FVTM
[Ferrari et al., 1999]. Mas tarde, durante el Cuaternario y hasta nuestros dias, los eventos
mas importantes fueron la construccion de los grandes estratovolcanes activos de la FVTM
y de los complejos volcanicos monogenéticos, emplazados a una distancia mas cercana a la

trinchera.

Por otra parte, el fallamiento mas importante en la FVTM se concentra hacia el
sector occidental, con menor influencia hacia la parte central y oriental. Tanto en el sector
occidental como en el central predominan las fallas de caracter extensional. Méas auln,

ambos sectores son caracterizados por el emplazamiento de campos volcanicos



monogenéticos, asociados al régimen tectonico prevaleciente. Hacia el sector oriental
disminuye considerablemente el fallamiento y, a diferencia de los demas sectores, los
campos volcanicos monogenéticos representan solo una pequefia parte del vulcanismo

emplazado, si se les compara con los grandes estratovolcanes.

Segln Cantagrel y Robin (1979), Hoskuldsson y Robin (1993) y Alaniz Alvarez et
al., (1998), el fallamiento presente a lo largo de la FVTM tiene implicaciones en el tipo de
vulcanismo. Siguiendo el modelo tedrico de Takada (1994), Alaniz Alvarez et al. (1998)
sugieren que las fallas norte-sur de la FVTM, tienen pequefias tasas de deformacion que
favorecen el entrampamiento de magmas y dan lugar al wvulcanismo poligenético
(estratovolcanes). Asi mismo, fallas normales paralelas al arco tienen altas tasas de
deformacion, dando lugar a camaras magmaticas de corta vida, y de esta forma favorecen
la generacidn de centros volcanicos monogenéticos. Aunque este modelo ha sido criticado
por diversos investigadores [Contreras y Gomez Tuena, 1999; Siebe et al., 1999; Suter,
1999], hasta la fecha no existe otro modelo que explique la alineacion de los

estratovolcanes en la FVTM.

2.3 Placa oceanica en subduccion y estructura térmica

El origen de la FVTM vy la falta de paralelismo del arco con respecto a la trinchera
ha sido motivo de amplias discusiones [De Cserna, 1958; Mooser, 1972; Gastil y Jensky,
1973; Johnson y Harrison, 1990]. Actualmente las evidencias geofisicas indican que las
placas Rivera y Cocos se subducen bajo la trinchera Mesoamericana en direccion al arco
mexicano [Urrutia-Fucugauchi y Del Castillo, 1977; Urrutia Fucugauchi y Bohnel, 1987;
Pardo y Suéarez, 1993; Pardo y Suarez, 1995]. No obstante dichas evidencias, las
encuentran no muy claras algunos escépticos por la relacién existente entre la subduccion y
el magmatismo de la FVTM debido a las peculiaridades petroldgicas de las rocas
magmaticas, a la existencia de una tectonica distensiva y a una mala definicion del plano
de Benioff por debajo de la mayor parte del arco [Marquez et al., 1999; Verma, 1999;
Sheth et al., 2000; Verma, 2000; Verma, 2002].

Sin embargo, aunque existen estas consideraciones, la tectonica de las placas
oceanicas bajo el arco mexicano ha sido explicada por diversos estudios sobre anomalias
magnéticas [Atwater, 1970; Menard, 1978; Mammerickx y Klitgord, 1982; Londsdale,

1991]. Estos trabajos sugieren, que las placas que se subducen bajo el arco son el producto



de una reorganizacion de placas que involucro la fragmentacion de la placa Farallon. Como
consecuencia, se originaron las placas Rivera y Cocos las cuales difieren en edad (13 Ma y
12.7-16 Ma respectivamente), y velocidad de convergencia (1.7-2.2 cm/afio y 4.7-6.7
cm/afio respectivamente) (Fig. 3).

En la actualidad existen pocos trabajos que describen la composicion de la corteza
oceanica subducida y su cobertura sedimentaria. De hecho, los Unicos trabajos que
explican estas variables son los realizados por el Deep Sea Drilling Project (DSDP)
[Moore et al., 1982], y las interpretaciones realizadas por Manea et al., (2003) en perfiles
de anomalias gravimétricas a lo largo de la trinchera. Los estudios de Manea et al. (2003)
sugieren que la cobertura sedimentaria sobre la placa de Rivera no sobrepasa los 20 metros
de espesor y que este se incrementa hacia al SE. Por otra parte, las perforaciones realizadas
por el DSDP evidencian de manera directa la composicion de la corteza oceénica
subducida y su cobertura sedimentaria [Plank y Langmuir, 1998; Verma, 2000; Lagatta,
2003].
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Figura 3. Mapa tectdnico generalizado del sistema de subduccion mexicano. Los ndmeros
separados por comas indican la edad de la corteza oceanica (en Ma) y la velocidad de convergencia
(en cm/a), respectivamente. Las curvas representan la profundidad de la corteza oceanica (la curva
segmentada es una inferencia). También se muestra la seccién muestreada por el Deep Sea Drilling
Project en el sitio 487 (DSDP sitio 487), la dorsal del Pacifico del este (EPR), la zona de fractura
de Orozco, la zona de fractura O’Gomman. Como referencia se incluyen algunos campos
volcénicos importantes: Campo volcanico de Los Tuxtla (Tuxtlas), campo volcanico de
Chichinautzin (Chichi), campo volcanico Michoacan-Guanajuato (CVMG), el campo volcéanico de
Mascota (Mascota), volcan Pico de Orizaba (Pico), volcan Popocatépetl (Popo), volcan de Colima
(Colima) y volcan San Juan (S. Juan). Figura tomada de Gomez Tuena et al. (2005).



Los materiales colectados y analizados en el sitio DSDP 487 a 11 km de la costa de
Guerrero (Fig. 3) indican que la corteza oceanica estd compuesta por basaltos con cristales
de olivino y plagioclasa, y en menor medida por basaltos afiricos. Por otra parte, la
cubierta sedimentaria tiene un espesor de ~100 m constituido de sedimentos hemipelagicos
de edad cuaternaria y ~70 m de sedimentos pelagicos cuya edad es del Mioceno tardio-
Plioceno. Los sedimentos pelagicos tienen concentraciones altas de elementos traza en
comparacion a su contraparte terrigena, ademas de una diferencia notable en la anomalia
de Ce, siendo el componente pelagico el de menor concentracién en Ce, producto de la
solubilidad relativa del Ce tetravalente en agua de mar [Rollinson, 1993; Plank y
Langmuir, 1998].

La estructura térmica en la zona de subduccion mexicana ha sido poco estudiada.
Recientemente se ha propuesto la existencia de una amplia zona de acoplamiento (~200
km) entre la placa oceénica y la corteza continental para el perfil Guerrero-Ciudad de
México [Kostoglodov et al., 2003]. Por otro lado, los estudios de Manea et al. (2005)
sugieren que la placa oceanica puede llegar a fundirse a profundidades entre 50 y 60 km, y
que el manto astenosférico en condiciones hidratadas puede fundirse debido a las

temperaturas alcanzadas (>1200 °C).

2.4 Geologia del basamento

La FVTM es una gran cobertura volcanica que impide reconocer con detalle la
naturaleza geologica, edad y composicion del basamento sobre el que esta emplazada.
Siguiendo los lineamientos de Campa y Coney (1983), recientemente Sedlock et al. (1993)
y Ortega Gutiérrez et al. (1994) sugieren que el territorio mexicano esta conformado por
un conjunto de terrenos tectonoestratigraficos con distintas edades y naturalezas geolégicas
que han sido acrecionados a la placa de Norteamérica durante distintos periodos

0rogénicos.

Actualmente se estima, con base en reconstrucciones tectonicas, correlaciones
estratigraficas y en el reconocimiento del microcontinente Grenvilliano Oaxaquia [Ruiz et
al., 1988a; Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1995; y Ortega-Gutiérrez et al., 1995], que la
FVTM podria estar emplazada al menos sobre tres terrenos tectonoestratigraficos distintos:
Guerrero, Mixteco y Oaxaquia; cuya asimilacién podria representar una influencia en la

petrogenesis de los magmas de la FVTM.



Terreno Guerrero

Con 700,000 km® es el terreno cordillerano mas extenso de Norteamérica.
Tradicionalmente se considera que este terreno esta constituido por rocas volcanicas y
volcanoclasticas de afinidad oceanica y de arco magmatico, las cuales fueron acrecionadas
a la placa de Norteamérica durante el Cretacico Tardio [Centeno Garcia et al., 1993]. Sin
embargo, otros estudios estratigraficos, geocronoldgicos y estructurales descartan la
aloctonia del terreno Guerrero y, en cambio, lo consideran como un conjunto de rocas
volcanicas y sedimentarias depositadas sobre la corteza atenuada de la placa
Norteamericana y deformada posteriormente por la orogenia Lardamide [Cabral-Cano et
al., 2000a; Cabral-Cano et al., 2000b]. Asi mismo, se han encontrado evidencias que
indican el emplazamiento de este terreno sobre rocas de afinidad continental de edad
Precambrica; tales evidencias son sustentadas por edades modelo de Nd en rocas intrusivas
de la margen del Pacifico [Schaaf et al., 1995], asi como en un xenolito granulitico

encontrado en la caldera Amealco, Querétaro [Aguirre Diaz et al., 2002].

Terreno Mixteco

El Terreno Mixteco se encuentra limitado al oriente por Oaxaquia, al sur por el
terreno Chatino y al occidente por el terreno Guerrero. Su frontera norte esta cubierta por
la FVTM y por lo tanto se desconoce si su limite con Oaxaquia representa una anisotropia
cortical en el centro de México. Este terreno estd conformado por el Complejo Acatlan,
[Yafez et al., 1991; Sedlock et al., 1993; Ortega-Gutiérrez et al., 1994], cuyas rocas son
principalmente metasedimentos y metabasitas de afinidad oceanica a continental,
metamorfizadas en facies de anfibolita, eclogita y esquisto verde, los cuales cominmente
estan intrusionados por granitos e influenciados por periodos de migmatizacion. Las
edades mas antiguas de este terreno son Paleozoicas y varian desde el Ordovicico-Silurico
representado por rocas plutonicas graniticas, apliticas y pegmatiticas, denominadas
Granitoides la Esperanza, al Misisipico-Pérmico representado por sedimentos marinos y

continentales de la Formacion Patlanoaya y Matzitzi, respectivamente.

Terreno Oaxaquia

El terreno Oaxaquia representa una gran masa cortical de edad Grenvilliana (~1
Ga), que podria alcanzar cerca de 1,000,000 km?. Dentro del terreno se localizan distintos
afloramientos que definen bien al microcontinente Oaxaquia [Ortega-Gutiérrez et al.,
1995]; estos son: Complejo Oaxaquefio [Ortega-Gutiérrez, 1984], Gneiss Novillo [Ortega-
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Gutiérrez, 1978], Gneiss Huiznopala [Lawlor et al., 1999], y el Complejo Guichicovi
[Murillo-Mufieton, 1994; Weber y Kohler, 1998]. EI complejo Oaxaquefio esta constituido
por metapelitas, gneises cuarzofeldespaticos, calcisilicatos, anfibolitas y marmoles,
mientras que las rocas descritas en los demas afloramientos (Gneiss Novillo, Gneiss
Huiznopala, Complejo Guichicovi) presentan la misma litologia, condiciones metamorficas

y estructurales que las descritas en el complejo Oaxaquefio.

2.5 Magmatismo de la FVTM

El magmatismo predominante en los diferentes sectores y edificios volcanicos de la
FVTM es calcialcalino, sin embargo también existen rocas alcalinas que se distribuyen de
forma preferencial hacia los sectores occidental y oriental y en volcanes aislados asociados

a los campos volcanicos monogenéticos.

2.5.1 Magmatismo calcialcalino

Las rocas calcialcalinas han sido consideradas por algunos autores como los
principales productos de la actividad volcénica relacionada a la subduccion de las placas
Rivera y Cocos bajo Norteamérica [Wallace y Carmichael, 1999; Luhr, 1997; entre otros].
Los productos son encontrados a lo largo y ancho del arco mexicano y han sido
emplazados desde el Mioceno hasta el Reciente. A grandes rasgos, la composicion de los
productos volcanicos esta representada por andesitas y dacitas. Sin embargo, rocas
basélticas mas primitivas son comunmente encontradas en campos Vvolcanicos
monogéneticos, mientras que rocas mas evolucionadas estan asociadas a calderas y
estratovolcanes. Por consiguiente, y con la finalidad de entender mejor el magmatismo de
la FVTM, se discutiran de manera separada las estructuras volcanicas méas representativas:

estratovolcanes y campos volcanicos monogéneticos.

Estratovolcanes

Las rocas generadas en los estratovolcanes activos de la FVTM son andesitas y
dacitas calcialcalinas emplazadas durante el Cuaternario. Hasta le fecha existen
relativamente pocos trabajos enfocados a los estudios petrologicos y geoquimicos de estos
volcanes. Sin embargo, la mayoria de los investigadores han llegado al consenso de que la
variedad petroldgica en los estratovolcanes del arco muestra claras evidencias de mezcla de

magmas. La residencia de los magmas en camaras magmaticas de larga duracion permite
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una efectiva homogeneizacion y el consecuente emplazamiento de rocas volcanicas con

composiciones relativamente monotonas [Gémez Tuena, et al., 2005].

En los productos del Iztaccihuatl, el ensamble de fenocristales en desequilibrio tales
como cuarzo y olivino es uno de los argumentos de Nixon (1988) para sugerir mezcla de
magmas, debido a que no pueden haberse derivado estos minerales por un proceso de
cristalizacion en equilibrio a partir de un magma mafico. ElI fendmeno de mezcla de
magmas no es una particularidad de los productos del Iztaccihuatl, sino que ocurre en otros
estratovolcanes activos, como el volcdn de Colima, en donde es posible encontrar
fenocristales de olivino con coronas de reaccion y abundantes texturas de desequilibrio
[Luhr, 2002]. Asi mismo, estudios petroldgicos y geoquimicos en el volcan Popocatépetl
[Boudal y Robin, 1987; Straub y Martin del Pozo, 2001; Schaaf et al., 2005] muestran, al
igual que en los demas estratovolcanes, evidencias tipicas de mezcla de magmas.
Erupciones recientes (1994-presente) han producido domos de lava silicicos y clastos de
pomez que muestran evidencias de mingling y mezcla de un componente dacitico y un

componente mafico [Schaaf et al., 2005].

Recientemente Martinez Serrano et al. (2004), mostraron que las rocas del
estratovolcan Nevado de Toluca pueden haberse formado por fusion parcial de la corteza
oceanica subducida, aunque no descartan la posibilidad de un proceso de contaminacién
cortical. Al igual que estos autores, GOmez-Tuena et al. (2003) han sugerido fusion parcial
de la placa en plutones Miocénicos en el area de Palma Sola y Luhr (2000) para el volcan

San Juan, ubicado en Nayarit.

Campos volcanicos monogéneticos

En la parte central de la FVTM, existen tres campos volcanicos monogeéneticos: el
CVMG, la Sierra de Chichinautzin y Valle de Bravo [Bloomfield, 1975; Hasenaka y
Carmichael, 1985a; Wallace y Carmichael, 1999; Blatter et al., 2001; entre otros]. Estos se
caracterizan por presentar rocas desde basalticas hasta andesiticas y, a diferencia de los
grandes estratovolcanes, tienen camaras magmaticas de vida corta, caracterizados por
pequefias tasas de abastecimiento magmatico [Hasenaka y Carmichael, 1985a]. Por
consiguiente, los procesos de diferenciaciébn y mezcla a gran escala que han sido
documentados ampliamente en los estratovolcanes mexicanos se ven relativamente

atenuados en los sistemas magmaticos monogeneticos [Gémez Tuena, et al., 2005]. Dentro
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de estos campos se han identificado diferentes tipos de rocas con caracteristicas desde

magmatismo intraplaca hasta magmatismo tipico de subduccion.

La Sierra de Chichinautzin, localizada al sur de la Cuenca de México, estd
caracterizada por la coexistencia de vulcanismo mafico y félsico, en relacion a los
estratovolcanes de la FVTM. Los basaltos emplazados en esta region tienen afinidades
alcalinas y son geoquimicamente similares a los basaltos de islas oceénicas (OIB),
mientras que las rocas volcénicas intermedias y félsicas, muestran afinidades
calcialcalinas. De acuerdo a Marquez y De Ignacio (2002), la diversidad magmatica en este
campo no estd relacionada con un proceso de cristalizacion fraccionada de magmas
maéficos, sino con una fuente del manto heterogénea. Por otra parte, Wallace y Carmichael
(1999) sugieren que las rocas alcalinas y calcialcalinas en la Sierra de Chichinautzin,
pueden ser generadas en un ambiente de arco a partir de conveccién inducida en la cufia
del manto bajo el arco, causando ascenso de material del manto astenosférico en la region

de generacion de magmas.

2.5.2 Magmatismo alcalino de tipo intraplaca

Rocas con afinidad alcalina y patrones de elementos traza similares a los OIB, han
sido encontradas en diversas localidades de la FVTM. Este tipo de rocas con edades
diferentes, representan un volumen pequefio en comparacién a rocas calcialcalinas y, a
diferencia de éstas, las rocas alcalinas estan asociadas principalmente a campos volcanicos

monogeéneticos, concentrandose la gran mayoria en el sector occidental.

Las rocas volcénicas alcalinas son principalmente basaltos y hawaiitas, pero
también se han encontrado rocas mas evolucionadas. Algunos autores, han propuesto que
estas rocas son el resultado de la fusion parcial de un manto enriquecido en elementos
incompatibles [Verma y Nelson, 1989; Moore et al., 1994]. Sin embargo, otros sugieren
fusion por descompresion de un manto astenosférico como resultado de un flujo de

material en la cufia del manto bajo el arco [Luhr, 1997].

2.5.3 Modelos petrogenéticos para la FVTM
Diversas teorias han sido propuestas para explicar el origen del magmatismo en la
FVTM. La gran diversidad magmatica en la parte oeste del arco ha sido explicada por Luhr

(1997), como una consecuencia de la subduccion y extension, donde el origen de los
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magmas subalcalinos puede explicarse por el modelo convencional (fluidos liberados de la
placa en subduccion), mientras que el vulcanismo alcalino mafico (OIB) refleja una zona
litosférica no afectada por la subduccion (extension). De acuerdo al autor, el magmatismo
alcalino ocurre por fusion por descompresion de un manto astenosférico como resultado de

un flujo de material en la cufia del manto bajo el arco [Luhr, 1997].

Otro modelo para explicar el magmatismo OIB es el propuesto por Marquez et al.,
(1999), el cual se extiende para toda la FVTM. Estos autores indican que el magmatismo
alcalino intraplaca, es el producto de un rifting que se propaga hacia al este en respuesta a
una pluma del manto activa. Como consecuencia, rocas de caracter calcialcalino son
formadas a partir de una mezcla entre magmas OIB y un componente de la corteza inferior

de composicién dacitica.

De acuerdo con Sheth et al. (2000), el modelo descrito anteriormente presenta
algunos inconvenientes. Estos autores argumentan que, asi como un magma calcialcalino
no involucra precisamente un proceso de subduccién, un magma tipo OIB no es
necesariamente el producto de una pluma del manto, sino que puede originarse en un
sistema de rift activo. Por consiguiente, relacionan la coexistencia de magmatismo alcalino
y calcialcalino a un manto heterogéneo, generado a partir de un proceso de rift a lo largo
del arco. De esta manera, sugieren que las rocas calcialcalinas son el producto de
cristalizacion fraccionada y contaminacion cortical de magmas generados en un manto
peridotitico, mientras que las rocas alcalinas son el resultado de la fusion parcial de vetas

de anfibol y flogopita enriquecidas.

Un modelo reciente para explicar el origen del magmatismo OIB durante el
Mioceno tardio a Plioceno fue propuesto por Ferrari (2004), el cual sugiere que las rocas
maéficas emplazadas durante ese periodo son producto del rompimiento de la placa (slab
detachment). Este rompimiento inicio en el occidente y experimentd con el tiempo una
migracion hacia el este, explicando de cierta forma la coexistencia en tiempo y espacio de

los dos tipos de vulcanismo, calcialcalino y alcalino.
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3. Geologia del Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato

El CVMG contiene una de las mayores concentraciones de conos de lava y conos
cineriticos de edad cuaternaria en la Tierra [Hasenaka y Carmichael, 1985a]. EI campo
volcanico esta constituido por mas de 1000 centros volcanicos monogéneticos, incluyendo
conos cineriticos, flujos de lava y en menor proporcién estratovolcanes, maares y domos
de lava, cubriendo un &rea de 40,000 km?, extendiéndose desde la parte norte-centro del
estado de Michoacéan hasta la parte sur del estado de Guanajuato [Ban et al., 1992; Connor,
1987].

El &rea del CVMG contiene cerca de 400 volcanes de tamafio medio y méas de 1000
conos monogéneticos pequefios. Los volcanes de tamafio medio dentro del CVMG
comprenden una serie de estructuras volcanicas tales como, domos de lava, volcanes
compuestos y volcanes tipo escudo, siendo este Gltimo el mas comun [Hasenaka, 1994].
No obstante, es importante resaltar que los volcanes clasificados como compuestos estan
entre los mas grandes en cuanto a volumen, por lo que representan anomalias
vulcanoldgicas dentro del CVMG, tales estructuras volcanicas incluyen a Cerro Tancitaro
y Volcan Grande (Fig. 5). Por otra parte, los conos monogenéticos pequefios muestran
varias morfologias dependiendo de su etapa degradacional. Dentro de éstos se incluyen
conos cineriticos y centros volcanicos pequefios, un ejemplo tipico es el volcan Paricutin
(1943-1952).

Con base en las caracteristicas geomorfoldgicas se ha podido estimar la edad relativa
de las diferentes estructuras volcanicas emplazadas dentro del CVMG. Los conos
cineriticos con caracteristicas morfolégicas poco degradadas han sido interpretados como
mas jovenes que 40,000 afios, mientras que los conos cineriticos mas erosionados han sido
clasificados como lavas del Pleistoceno o Plioceno [Hasenaka y Carmichael, 1985b].
Geomorfoldgicamente, muchos flujos de lava de los volcanes de tamafio medio parecen ser
mas viejos que los conos cineriticos y otros centros volcanicos pequefios, siendo los
volcanes de tamafio medio posiblemente anteriores a los volcanes pequefios. En la parte
norte del CVMG, los volcanes de tamafio medio son mucho mas frecuentes que los

pequerfios [Hasenaka, 1994].
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3.1 Estratigrafia del CVMG

Existen pocos trabajos que describen detalladamente la estratigrafia y geologia del
basamento en el CVMG, debido esencialmente a que se encuentra oculto por la amplia
cobertura volcéanica reciente. Sin embargo, la informacion disponible en la literatura

permite definir una columna estratigrafica simplificada (Fig. 4).

Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999) reportaron la presencia de una corteza
inferior Precambrica bajo la region de Valle de Santiago. Estos autores, obtuvieron edades
modelo de Nd (~1.5 Ga) en xenolitos granuliticos dentro de una secuencia piroclastica en
el maar de Rincon de Parangueo, ubicado al norte del CVMG. Aunque no es claro que las
edades modelo representen la edad de emplazamiento de la corteza continental inferior
bajo este sector, dan cuenta de la existencia de un basamento antiguo por debajo del
CVMG. Por consiguiente, es probable que el basamento de la secuencia volcano-
sedimentaria del Terreno Guerrero, sea en realidad corteza continental inferior de edad

Precambrica (Fig. 4).

Segun Campa y Coney (1983) y Sedlock et al. (1993), el terreno Guerrero yace bajo
los estados de Michoacan y Guanajuato. Sin embargo, para este terreno, descrito como un
complejo de arcos de islas acrecionados al cratdn de Norteamérica durante la Orogenia
Laramide (Cretacico Tardio-Terciario temprano), no han sido reportados afloramientos
dentro del CVMG.

Las secuencias mas antiguas que afloran en el CVMG estarian representadas por
cuerpos pluténicos batoliticos pertenecientes a la provincia magmatica de la Sierra Madre
del Sur (SMS), la cual se distribuye desde el Estado de Michoacén hasta el Istmo de
Tehuantepec. Esta provincia esta constituida por un abundante registro de rocas volcanicas
y pluténicas, originadas por episodios de magmatismo de arco que ocurrieron desde el
Paleoceno hasta el Mioceno temprano [Morén-Zenteno et al., 2000]. En la regién sur del
CVMG, la SMS esté representada por el granito La Huacana (SiO; 63.5 a 75.99%), cuya
edad ha sido determinada mediante una isocrona de Rb-Sr en 42 + 4 Ma [Schaaf, 1990].
Cabe sefialar que varios autores han reportado la presencia de xenolitos graniticos con
caracteristicas similares al batolito La Huacana incluidos en las rocas del CVMG [Luhr y
Carmichael, 1985; Wilcox, 1954; McBirney et al., 1987], evidenciando la existencia de

camaras magmaticas someras que asimilan este tipo de corteza.
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Simbolos litologicos
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Figura 4. Columna estratigréafica del CVMG. Cabe sefialar que el Terreno Guerrero no aflora dentro
del CVMG.

3.2 Edades y distribucion geografica

La distancia del CVMG con respecto a la Trinchera Mesoamericana varia entre 190 y
440 km, pero la mayor concentracion de conos cineriticos ocurre aproximadamente a 250
km de la trinchera [Hasenaka y Carmichael, 1987]. La variacién espacio-temporal de la
actividad volcéanica en el CVMG basada en edades K-Ar [Ban et al., 1992], ademas de
edades morfométricas calibradas por **C [Hasenaka y Carmichael, 1985a], sugieren que
los volcanes més antiguos (> 1 Ma) se distribuyen preferentemente hacia la parte norte
(latitud > 19°55) y los mas jovenes (< 1 Ma) hacia el sur (Fig. 5). Estos datos indican que
en los ultimos dos millones de afios hubo una migracion de la actividad magmatica hacia el
suroeste [Ban et al., 1992; Delgado-Granados et al., 1995], probablemente como un
reflejo de cambios en el movimiento de placas, o en la ubicacidén o geometria de la zona de
subduccion [Ban et al., 1992].

Las estructuras volcanicas mas antiguas son Pliocénicas, y estan representadas por el
cono cineritico Santa Teresa (edad K-Ar de 2.78 £ 0.07 Ma segun Hasenaka y Carmichael,
1985b), y por algunos volcanes escudo tales como: Cerro Alto (edad K-Ar de 2.60 £ 0.10
Ma segln Nixon et al., 1987), Cerro Grande (edad K-Ar de 2.27 + 0.27 Ma segln Ban et
al., 1992) y Cerro Culiacan (edad de 2.10 + 0.24 Ma segun Ban et al., 1992) (Fig. 5). Asi

mismo, con base en las caracteristicas geomorfoldgicas calibradas con datos de **C se
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estima que 16 volcanes son del Holoceno y que 78 centros volcanicos son mas jovenes que
40,000 afios [Hasenaka y Carmichael, 1985b].
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Figura 5. Distribucién geografica y edades de los volcanes escudo y conos cineriticos del CVMG.
Los nameros con negritas muestran edades K-Ar [Ban et. al., 1992], mientras que los otros
nimeros muestran edades K-Ar y **C [Hasenaka y Carmichael, 1985b]. Modificado de Ban et al.
(1992).

3.3 Magmatismo del CVMG

Existen relativamente pocos trabajos sobre las caracteristicas geoquimicas de los
magmas en el CVMG. El trabajo mas completo hasta la fecha es la tesis doctoral de Toshiaki
Hasenaka en 1986. Este autor realizd un analisis exhaustivo de los centros volcanicos que
incluye la morfologia, edad relativa, petrografia y composicion quimica de mas de 200 rocas.
En este estudio, Hasenaka pudo definir tres asociaciones petroldgicas principales para el
CVMG [Hasenaka y Charmichael, 1987]: (1) rocas calcialcalinas con caracteristicas tipicas
de arco magmatico, (2) rocas alcalinas ricas en K,O con altas concentraciones de MgO vy (3)
rocas alcalinas ricas en TiO, con bajas concentraciones de MgO (Fig. 6). Las diferencias
composicionales entre las distintas series magmaticas representan mas una conjuncién de
procesos petrogenéticos distintos y complejos, que una linea de evolucion comun a partir de
un solo liquido primitivo. Sin embargo, y a pesar de lo complejo que es entender el campo en
su totalidad, se ha encontrado una cierta sistematica espacial y temporal en las tres series
magmaticas. La gran mayoria de los conos cineriticos y de lava mas jovenes a 40,000 afios

son calcialcalinos, mientras que las lavas transicionales y alcalinas son menos abundantes.
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Las rocas del Pleistoceno tardio al Reciente son ligeramente mas silicicas que las lavas
calcialcalinas més antiguas, y estan emplazadas s6lo hacia la parte sur del CVMG, entre 200
y 300 km desde la trinchera [Hasenaka y Carmichael, 1985a]. Por otro lado, muchas de las
rocas alcalinas son encontradas en conos morfoldgicamente més antiguos, pero también
existen conos alcalinos relativamente jovenes, como el Cerro La Pilita emplazado al pie del

volcan Jorullo [Luhr y Carmichael, 1985].
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Figura 6. Variacién quimica del CVMG. (a) y (b) La gran mayoria de las rocas con alto-K se
caracterizan por tener altos contenidos de MgO, mientras las rocas ricas en Ti tienen bajos contenidos
de MgO. (c) y (d) Notese la inconsistencia de las rocas ricas en K,O al aumentar la distancia con la
trinchera, mientras las rocas ricas en TiO, tienen una distribucién preferencial con la distancia de la
trinchera.

Las rocas calcialcalinas y transicionales estan emplazadas a todo lo largo del campo
(Fig. 6), pero las lavas alcalinas tienen una distribucion mas restringida. Las rocas alcalinas
con alto K;O y MgO se encuentran emplazadas hacia la parte sur, entre los 200 y 270 km
desde la trinchera, mientras que lavas alcalinas con bajo MgO y alto TiO, s6lo ocurren en la
parte norte del CVMG (Fig. 6), entre 350 y 400 km desde la trinchera. Las rocas
calcialcalinas méas primitivas muestran la misma distribucion espacial que las rocas alcalinas
de alto MgO (Fig. 6) [Hasenaka y Carmichael, 1987].
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Estas caracteristicas permiten inferir que los magmas emplazados en el sur ascienden
de una manera mas rapida y eficiente que los emplazados en el norte, cuyas caracteristicas
sugieren una tendencia a estacionarse en niveles corticales por un periodo de tiempo mayor
[Hasenaka y Carmichael, 1985a]. Los autores asocian este proceso a diferentes patrones
estructurales ubicados hacia la parte norte y sur del CVMG. En efecto, son notables los
alineamientos estructurales de conos cineriticos y otros volcanes emplazados en los Gltimos
40,000 afios. Tales alineamientos incluyen al Paricutin extendiéndose cerca de 100 km hacia
el noreste, y a volcan Jorullo con un alineamiento de volcanes de 40 km, también con
direccion noreste (Fig. 5). Esto sugiere la existencia de fracturas corticales o fallas que
permiten el ascenso eficiente de los magmas [Hasenaka y Carmichael, 1985a]. Aunque este
fendmeno es menos evidente hacia la parte norte del campo, también se pueden reconocer
varios alineamientos de conos cineriticos. Esto se observa en el area que rodea al Lago de
Cuitzeo donde los alineamientos de conos cineriticos siguen un patron paralelo al sistema de

fallas normales con direccion E-W (Fig. 5).

3.4 Petrogénesis del CVMG

Los estudios petroldgicos y experimentales en el CVMG se han enfocado a los
volcanes histéricamente activos como Paricutin (1943-1952) [Wilcox, 1954; McBirney,
1987; Reid, 1983; Eggler y Burnham, 1972]; el Jorullo (1759-1774) [Luhr y Carmichael,
1985]; y el Cerro La Pilita, del Cuaternario tardio [Luhr y Carmichael, 1985; Barclay y
Carmichael, 2004].

El nacimiento del volcan Paricutin ofrecié una excelente oportunidad para entender la
evolucion petrologica de los volcanes monogenéticos del CVMG. En un estudio detallado
sobre la petrografia y elementos mayores del volcan Paricutin, Wilcox (1954) mostr6 que la
composicion mineraldgica y quimica de los magmas cambi6 sisteméaticamente con el tiempo.
En las etapas mas tempranas de la erupcion se reconocieron andesitas basalticas (55% SiO,)
con fenocristales de olivino y plagioclasa, mientras que en las etapas mas tardias se
emplazaron andesitas (60% SiO;) con fenocristales de hiperstena. La caracteristica mas
notable en el contenido de elementos mayores es el marcado incremento en SiO, durante
toda su etapa de evolucién, y el descenso en Al,O3y en MgO en las etapas tardias [Wilcox,
1954]. Wilcox (1954) sugiere que la variacion en los elementos mayores en las rocas del
volcan Paricutin no pueden ser explicadas por un simple proceso de cristalizacion

fraccionada de olivino y plagioclasa, sino que este proceso debe estar acompafiado por
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asimilacion de rocas felsicas del basamento local, una conclusion que fue posteriormente

verificada con estudios isotopicos [Reid, 1983; McBirney et al., 1987].

Al igual que en Paricutin, las lavas del volcan Jorullo llegan a ser més silicicas con el
tiempo, evolucionando desde basaltos (52% SiO;) normativos en hiperstena en las etapas
mas tempranas, a andesitas basalticas (55% SiO,) normativas en cuarzo en las etapas mas
tardias [Luhr y Carmichael, 1985]. Los basaltos del volcan Jorullo son porfidicos con
fenocristales de olivino, augita y plagioclasa, mientras que en las andesitas basélticas
dominan los fenocristales de plagioclasa, augita y en menor proporcion se tienen
ortopiroxeno y hornblenda. En términos de elementos traza, destacan los enriquecimientos
de tierras raras ligeras y empobrecimientos de tierras raras pesadas en las etapas tardias del
volcan Jorullo, respecto a las etapas tempranas. En ese sentido, Luhr y Carmichael (1985)
reportan que los productos del volcan Jorullo muestran un patron composicional méas
consistente con cristalizacion fraccionada de olivino, augita y plagioclasa cristalizados a
presiones de corteza inferior a manto superior, y descartan que un proceso de contaminacién
cortical haya sido importante. Los patrones de elementos traza empobrecidos hacia las etapas
tardias del volcan Jorullo indican también la existencia de un proceso petrogenético

adicional que acompafia a la cristalizacion, pero los autores no pudieron resolver su origen.

Aunque las erupciones netamente basalticas (<52% SiO,) no han sido frecuentes
durante el Cuaternario [Luhr y Carmichael, 1981], los traquibasaltos de Cerro La Pilita,
emplazados a escasos tres kilometros al sur del volcan Jorullo, representan un ejemplo
interesante. A diferencia del volcan Jorullo, los traquibasaltos primitivos de Cerro La Pilita
son normativos en nefelina y tienen altas concentraciones de K;O (>2.5%), P,Os (>0.9%),
Ba (1,200ppm), Sr (>2,000ppm) y en muchos otros elementos incompatibles. En ese sentido,
los magmas de estos dos volcanes no pueden estar relacionados por un simple mecanismo de
diferenciacion, por lo que deben representar diferentes eventos de fusion parcial en el manto.
El contraste entre estos dos volcanes, Jorullo y La Pilita, demuestra la dificultad de definir
una simple relacién entre el tipo de magma y la distancia a la trinchera en la FVTM [Luhr y
Carmichael, 1985].

En un esfuerzo por entender las variaciones composicionales dentro del CVMG,
Verma y Hasenaka (2004) reportaron datos isotopicos y de elementos traza. Estos autores

consideran que los magmas basicos del CVMG provienen de una fuente mantélica
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heterogénea (veined mantle) enriquecida en LILE, HFSE y REE, mientras que los magmas
intermedios y acidos pueden contener contribuciones de la corteza continental. El desarrollo
de un manto heterogéneo (veined mantle) es posible debido a la presencia de volatiles
drenados a través de fracturas angostas ubicadas en el manto. Los fundidos de peridotita
deberian producir magmas subalcalinos, que posteriormente se contaminan con la corteza.
En cambio, fundidos de vetas de peridotita (probablemente anfibol y/o vetas ricas de
flogopita) deberian generar magmas alcalinos. En ese sentido, diferentes grados de fusion
parcial de tales fuentes de manto heterogéneo pueden explicar el origen de los magmas
basicos del CVMG. Los magmas alcalinos deberian sufrir menos contaminacion cortical
debido a su rapido ascenso a través de la corteza, en comparacion a los magmas subalcalinos.
De esta manera, Verma y Hasenaka (2004) sugieren que las rocas del CVMG son el
producto de una fuente de manto heterogéneo (veined mantle) que se funde gracias a un
proceso de rift continental y no estarian influenciados por la subduccion de la placa de

Cocos.

El modelo de Chesley et al. (2002), basado en el sistema isotopico de Re-Os en
conjunto con elementos traza, invocan un proceso de evolucién mas complejo para los
magmas del CVMG. Estos autores, apoyandose en diagramas de *3’0Os/*®0s contra Ba/Nb,
sugieren que los productos del CVMG, con relaciones Ba/Nb variables (50-200), asociadas
con relaciones isotépicas menores *¥’0s/*®0s (~ 0.135 — 0.145), son generados a partir de
fluidos liberados de la placa en subduccidn, causando la fusion en la cufia del manto. Asi
mismo, relaciones Ba/Nb menores (35-70) y relaciones isotépicas mayores *¥’0s/*®0s (~
0.145 - 0.40) son el resultado de procesos de cristalizacion fraccionada y asimilacion cortical
(corteza continental inferior). Por consiguiente, los autores interpretan que los productos del
CVMG son generados por fundidos de la cufia del manto, acompariado por procesos de

cristalizacion fraccionada y asimilacion cortical, durante su ascenso.
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3.5 Geologia del area de estudio

3.5.1 Volcén Tancitaro

El volcan Tancitaro se encuentra en la parte SW del CVMG vy esta localizado en la
interseccion de dos estructuras tectonicas (Fig. 7): el sistema de fallas Chapala-Oaxaca con
direccion NW-SE vy el sistema de fallas con direccion NE-SW que caracteriza al sector
central de la FVTM [Johnson y Harrison, 1990]. El cerro Tancitaro es un volcan compuesto
andesitico-dacitico con una altura de 3840 m sobre el nivel del mar, y representa uno de los

pocos ejemplos de vulcanismo poligenético cuaternario dentro del CVMG.
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Figura 7. Localizacion del Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato y limites estructurales. Notese
como el volcan Tancitaro se encuentra en la intersecciéon de dos sistemas de fallas, asi como el
alineamiento respecto a los volcanes activos de la FVTM. Modificado de Johnson y Harrison, (1990)
y Oviedo, (2005).

La gran estructura del Tancitaro presenta cafiones disectados y valles profundos que
parecen sefialar un largo proceso de erosion que contrasta con la gran cantidad de conos
monogenéticos bien preservados, emplazados hacia su base. Hasenaka (1994) propuso que
los cafiones y valles profundos de Tancitaro probablemente impliquen la presencia de
material pirocléstico que se erosiona con facilidad, aunque en el estudio de reconocimiento
geoldgico realizado durante este trabajo no fue posible verificar ningin remanente

piroclastico intercalado con las secuencias lavicas.
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El volcan también presenta una estructura en forma de herradura abierta hacia el
oriente (Fig. 8), asociada con un extenso deposito de avalancha de escombros que se
distribuye hacia el ESE [Capra et al., 2002]. También es posible observar una estructura
doémica resurgente (Fig. 8) hacia el flanco norte del volcan. En ese sentido, el Tancitaro
podria ser clasificado como un compound volcano que se caracteriza por tener mas de un

conducto de emision [Davidson y De Silva, 2000].

Los depositos de avalancha localizados hacia la parte este del volcan estan cubiertos
en los primeros kilémetros por numerosos conos cineriticos y flujos de lava. Sin embargo, el
depdsito de avalancha es muy claro hacia la zona SSE del volcan (Fig. 9) donde ha sido
verificado hasta el poblado de Nueva Italia, ubicado a 43 km del volcan. Los depdsitos
alcanzan una longitud aproximadamente de 73 km, con una superficie de 172 km? y un
volumen de 26 km® aproximadamente [Arreygue et al., 2004]. De acuerdo con Arreygue et
al. (2004), la edad de esta avalancha podria ser menor a 10,000 afios debido a que la
estructura de herradura esta cortando a un valle en forma de U, considerado como una

evidencia de un antiguo glaciar.

Un segundo deposito de avalancha aflora hacia el sector W del volcan Tancitaro (Fig.
9). Sin embargo, hasta la fecha poco se sabe de la avalancha emplazada en esta zona, debido
a que el volcan mismo no presenta una evidencia morfoldgica clara (estructura en forma de
herradura) para la generacion de la misma. Ownby et al. (2004), sugiere que este depoésito de
avalancha alcanza una distancia de 27.8-29.5 km a partir de la fuente. Estos depdsitos no han
sido cartografiados con detalle pero ocupan un area >90 km? y un espesor promedio

estimado de 20 m, alcanzando un volumen de ~1.8 km® [Ownby et al., 2004].

Inicialmente, Ban et al. (1992) reportaron una edad de K-Ar de 0.53 Ma para el
volcan Tancitaro. Recientemente, los estudios de Ownby et al. (2005) han mostrado un rango
estratigrafico mas amplio con base en el método “°Ar/**Ar. Las rocas mas antiguas tienen
edades que varian entre ~0.70 Ma 'y 0.422 Ma, y las mas recientes varian entre 0.241 y 0.223
Ma [Ownby et al., 2005]. Segun estos estudios, la actividad volcanica méas reciente del
Tancitaro esta representada por un deposito de ceniza que se encuentra intercalado dentro del
depésito de avalancha de escombros del SSE. Para estos autores, el evento de colapso debio
ocurrir entre los 0.268 Ma y los 0.267 Ma por las edades encontradas en flujos de lava que se

encuentran constrifiendo al depodsito de avalancha.
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Figura 8. Mapa fotogeoldgico del area de estudio. Ndtese el domo resurgente emplazado hacia la parte norte de
la estructura principal, asi como la forma de herradura abierta hacia el oriente. Las muestras de Tancitaro que no
caen dentro del volcan, fueron tomadas de bloques del mismo volcan o provenientes de la avalancha. Dentro de
los volcanes monogenéticos destaca el volcan Paricutin emplazado hacia el noreste de Tancitaro. Cabe sefialar,
gue los conos monogenéticos recientes emplazados en la parte sur de Tancitaro son menores a 10,000 afios.
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Figura 9. Mapa de relieve que muestra los depdsitos de avalancha generados a partir del volcan
Tancitaro. Nétese el contraste de dimensiones entre la avalancha del SSE con la del W.

3.5.2 Conos Monogenéticos

Las diferentes estructuras volcénicas emplazadas en los alrededores de Tancitaro
estan conformados por conos de lava y escoria, volcanes escudo y flujos de lava no
asociados a conos. Estas estructuras volcanicas localizadas en las periferias del volcan
Tancitaro varian en edad de ~0.98 Ma [Ownby et al., 2005] al Reciente, como lo atestigua el
volcan Paricutin. También existen secuencias lavicas maficas constrifiendo al deposito de
avalancha de escombros. Estas observaciones indican que el volcan Tancitaro se edifico
durante un periodo de tiempo en el que también existieron manifestaciones volcanicas
monogenéticas maficas.

Los productos dominantes de estos volcanes son basaltos y andesitas basalticas,
generados en su mayoria por conos cineriticos. Es notable que la gran mayoria de los conos
cineriticos emplazados en los alrededores de Tancitaro se concentren hacia la parte E del
volcan (Fig. 8). Mas aun, se sugiere que los conos cineriticos aledafios al volcan Tancitaro
con edades <40,000 afios fueron emplazados a lo largo de fracturas corticales con direccion
NE-SW (Fig. 5). Un ejemplo tipico es el volcan Paricutin emplazado en tiempos historicos
(1943-1952), localizado a escasos 11 km hacia el NE del créater principal del volcan
Tancitaro (Fig. 8). Esta actividad reciente evidencia claramente que el campo volcénico se

encuentra activo en la actualidad.
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4. Métodos Analiticos

4.1 Muestreo, molienda y pulverizado

La estrategia de muestreo en campo consistid en colectar rocas que estuvieran libres
de alteracion e intemperismo, ademds de que presentaran diferencias notables en su
composiciéon mineraldgica y textural. Las rocas mas frescas fueron despojadas de su
cobertura alterada directamente en el campo, para asi obtener los fragmentos pequefios
(<15 cm) mas frescos y manejables. En las rocas del volcan Tancitaro se tomaron 22
muestras, las cuales se encuentran distribuidas en todo el volcan (Fig. 8), ademds se
tomaron algunas muestras de bloques provenientes de la avalancha. Por otra parte, en los
conos cineriticos so6lo se colectd una muestra representativa para cada volcan,
esencialmente lavas, aunque también se muestrearon algunas escorias que estuvieran
visiblemente frescas. Estos ejemplares se utilizaron para llevar acabo los estudios

petrograficos y los andlisis quimicos correspondientes.

Las muestras colectadas se trabajaron en el laboratorio de molienda y pulverizado
del Centro de Geociencias (CGEO) de la UNAM. El primer paso consistid en sacar toda la
muestra de la bolsa y seleccionar los fragmentos mas limpios. Una porcion de estos
fragmentos se utiliz6 para precontaminar el mortero y el pistilo de acero. Posteriormente,
se procedid a triturar la muestra limpia de forma manual. El material resultante de esta
trituracion se tamizd con una malla de plastico con orificios de ~4 mm. Los fragmentos
retenidos en la malla 20 (0.97 mm) se colocaron en un vaso de precipitado limpio y se
enjuagaron en repetidas ocasiones con agua desionizada (DI-H,O). Una vez eliminada la
mayor cantidad de polvo, las muestras se enjuagaron con DI-H,O en un bafio ultrasénico
durante 30 minutos, y se pusieron a secar por 10 horas en un horno cerrado a una

temperatura de ~70 °C.

Las muestras trituradas fueron posteriormente inspeccionadas en un microscopio
binocular con la finalidad de separar los fragmentos més alterados o posibles impurezas
derivadas del mortero. Durante este proceso se prepararon ~200 g de fragmentos

ultralimpios y ~200 g de muestra para precontaminar al momento de pulverizar.

El pulverizado de las muestras se realiz6 utilizando una pulverizadora de alimina

(alumina shatterbox). Antes de procesar cualquier muestra la pulverizadora debe estar
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completamente limpia y libre de impurezas. El recipiente y el puck de alumina se lava con
agua corriente y un cepillo de dientes, después se enjuaga con DI-H,O y posteriormente se
seca al aire con la ayuda de un poco de acetona grado reactivo para acelerar el proceso.
Una vez seco se agregaron ~30 g de arena silica y se pulverizé por ~3 minutos con la
finalidad de limpiar el recipiente con la accidén abrasiva del cuarzo. Después de esto se
repitidé el procedimiento de lavado con agua, para asi agregar ~30 g de muestra para
precontaminar el recipiente. El resultante de esta muestra es desechado y ahora si se
procedi6 a pulverizar ~30 g de muestra fresca durante 3 minutos repitiendo la
pulverizacion cuanto sea necesario hasta que el polvo resultante sea de un tamafio menor a
la malla 200 (.074 mm). Posteriormente se vacio el polvo en un recipiente de vidrio o de

plastico previamente lavado con DI-H,O.

4.2 Andlisis de Elementos Mayores y Traza

Los elementos mayores se midieron con un instrumento de fluorescencia de rayos
X marca Siemmens modelo SRS-3000 propiedad del Laboratorio Universitario de
Geoquimica Isotopica (LUGIS) de la UNAM. Los analisis los realiz6 el Ing. Rufino
Lozano en muestras de roca pulverizada, siguiendo los procedimientos estandar descritos
por Lozano et al., (1995) y Verma et al., (1996). Por otra parte, las preparaciones para los

analisis de elementos traza se llevaron a cabo en el Activation Laboratorios (Actlabs),

Ancaster, Canada (http://www.actlabs.com), en la Universidad de Harvard, E.U.A. y en el

CGEO.

Los analisis de elementos traza de Actlabs fueron realizados utilizando fusiones de
metaborato/tetraborato de Litio y medidos con un espectrometro de masas con plasma
acoplado por inducciéon (ICP-MS). El resto de las muestras fueron analizadas en la
Universidad de Harvard y en el CGEO utilizando un ICP-MS Thermo X-series. El
procedimiento quimico que se llevo a cabo para el analisis de elementos traza en Harvard y
en el CGEO fue idéntico, e incluy6 el procesado de 15 a 20 muestras, 4 estandares
internacionales de roca, 3 muestras de un estandar interno (muestra PS-99-25) y 2 blancos
que siguieron el mismo procedimiento quimico que el resto de las muestras como se

describe a continuacion.

1. Pesaje de la muestra: Esto se realiza en el laboratorio de calidad de aire 1000. Como

primer paso se limpié con un trapo humedo el area alrededor de la microbalanza de
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precision, para asi eliminar cualquier polvo que esté cerca de la misma. Una vez limpio, se
enciende la balanza y se espera a que se estabilice. Una vez estabilizada, se coloca un vial
de teflon de marca Savillex con tapa de rosca, de capacidad de 15 y/o 8 ml, apoyado en una
base de papel aluminio para evitar que los polvos se dispersen por efectos de estatica. Una
vez colocado el vial, se tara la microbalanza y se dispara con una pistola antiestatica para
lograr una mayor estabilidad. Estando la microbalanza en ceros pesamos entre 0.04950-
0.05050 g de muestra y anotamos el peso. Después de haber pesado la muestra, esta se saca
cuidadosamente y se le agregan dos gotas de DI-H,O para evitar la dispersion del polvo. Se
cierra el vial y se coloca en un lugar separado y cubierto para que no se contamine.
Posteriormente, se limpia la espatula que utilizamos para recuperar el polvo y se repite el

proceso para las demas muestras.

2. Digestion con acidos: Todas las digestiones se realizan en un cuarto ultralimpio de
calidad 300 bajo una campana de extraccion y flujo laminar calidad 100. Para el ataque con
acidos se agregaron a la muestra 0.5 ml de HNOs; 8N (JT Baker calidad Instra, ultrex o
grado ACS destilado tres veces) y 1 ml de HF concentrado (destilado tres veces). Se cerro
el vial y se colocd sobre una placa de calor a una temperatura entre 110°C-120 °C por toda
una noche. Al dia siguiente, digerida la muestra en HNO; y HF, se destaparon los viales y
se evaporaron los acidos hasta sequedad sobre una parrilla de calor ubicada dentro de la
campana de extraccion y flujo laminar calidad 100. La muestra ya vaporizada no debe estar
rodeada de gotas de solucion. Estando seca (pasta blanca principalmente) se le agregan 15
gotas de HNO; 16N y se pone a evaporar nuevamente. Una vez evaporado el acido (pasta
amarilla), se le agrega nuevamente 15 gotas de HNO3 16N a la muestra, pero esta vez se
tapa y se deja calentando por todo una noche a ~100 °C, todo esto con la finalidad de
convertir los fluoruros en nitratos. Diluida la muestra en HNOjs se destapa el vial a manera
que no queden gotas adheridas a este, se pone a evaporar, y una vez seco (pasta amarilla)
se agregan 2ml de HNO; 8N y 2ml de DI-H,O. Se cierra el vial y se pone a calentar por
una noche a temperatura entre 100-120 °C. Al dia siguiente todas las muestras se
encontraron completamente en solucion. Una vez que la muestra estd en solucion, el vial es
destapado tratando de que no queden gotas adheridas a la tapa. Para limpiar la posible
muestra que pueda quedar se agrega 1ml de DI-H,O al vial y limpiamos sus paredes para

después vaciar la solucion a una botella de plastico HDPE limpia de 125 ml.

29



3. Dilucidn de las muestras en una solucion estandar para el analisis por ICP-MS: Todas
las muestras, estandares y blancos se diluyen en una proporcion 1:2,000 en una solucion
estandar de fabricacion interna preparada con 10 ppb Ge, 5 ppb In, 5 ppb Tm y 5 ppb Bi en
0.2 N HNO;3, con el objeto de controlar la deriva en la intensidad de la sefial y garantizar

las concentraciones adecuadas para los limites de deteccion del instrumento.

4.3 Andlisis isotopicos
Los andlisis isotopicos de Sr y Nd de 6 muestras del volcan Tancitaro y una sola
muestra de conos cineriticos fueron realizados en el LUGIS de la UNAM siguiendo las

metodologias estandar reportadas en http://geologia.igeolcu.unam.mx/Lugis/Lugis.html.

Los andlisis se realizaron con un espectrometro de masas con fuente de ionizacion
térmica marca FINNIGAN MAT 262. El espectrometro cuenta con 8 colectores Faraday
ajustables y todas las mediciones se hicieron de manera estatica. Las muestras de Sr y Nd
se cargaron como cloruros y se midieron como iones metalicos. Se analizaron 60
relaciones isotdpicas para Nd y Sr. Todas las relaciones isotopicas para Sr y Nd se
corrigieron por fraccionamiento via normalizacion a **Sr/**Sr = 0.1194 y "*Nd/'*'Nd =
0.7219, respectivamente. Los valores del LUGIS para el estandar NBS-987 (Sr): ¥'Sr/*Sr
=0.710237 + 21 (16, n = 317); para el estandar La Jolla (Nd): '*Nd/"**Nd = 0.511874 + 22
(lo,n=161).

Las preparaciones quimicas de Sry Pb de las 7 muestras restantes de Tancitaro, y 7
muestras de conos cineriticos, fueron realizadas en el laboratorio ultralimpio del CGEO
siguiendo las metodologias descritas por GOmez-Tuena et al., 2003 y Mori et al., en
preparacion, y analizadas en el Lamont Doherty Earth Observatory (LDEO) de la
Universidad de Columbia, E.U.A.

Las relaciones isotdpicas de Sr en los analisis del LDEO fueron corregidas por
fraccionamiento utilizando la relacion **Sr/**Sr = 0.1194; y se ajustaron con respecto al
estandar NBS-987 con un valor de *’Sr/**Sr = 0.710230. Los valores obtenidos para NBS-
987 durante cuatro periodos de medicion fueron: *’Sr/**Sr = 0.710274 + 8 (lo; n = 18);
¥81/%Sr = 0.710310 + 7 (1o; n = 5); ¥'Sr/*°Sr = 0.710287 + 5 (1o; n = 5); *'Sr/**Sr =
0.710261 £ 6 (1o; n = 10).
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Las relaciones isotdpicas de Pb fueron corregidas por fraccionamiento utilizando un
double spike (**’Pb y 2°Pb) fabricado por el Dr. Steven Goldstein, en el laboratorio de
Geoquimica del LDEO. Mediante esta técnica, las muestras se analizaron dos veces, una
con double spike y una sin ¢l. Los valores corregidos se ajustaron con respecto al estandar
NBS-981 con valores de *"Pb y 2*Pb = 16.9356; *’Pb y ***Pb = 15.4891; 2**Pb y ***Pb =
36.7006 [Todt et al., 1996]. Los valores obtenidos para NBS-981 (n = 21) fueron:
29pp2ph = 16.9407 + 0.0032 (20; 188 ppm); “*’Pb/***Pb = 15.4967 + 0.0040 (20; 255
ppm); 2**Pb/**Pb = 36.7302 + 0.0113 (20; 308 ppm).
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5. Petrografia

Durante el estudio petrografico se realizé una descripcion detallada de las texturas y
mineralogias predominantes en las rocas de Tancitaro y conos cineriticos emplazados en
sus alrededores. A continuacion se describen de manera separada las texturas y minerales
presentes en ambos tipos de volcanes, y por ultimo se incluyen las composiciones modales
de las rocas estudiadas determinadas a partir de un conteo de puntos de fenocristales y
matriz (Tabla 1-2).

5.1 Petrografia de lavas

Las texturas predominantes en ambos volcanes son porfidicas, en concordancia con
el nivel de emplazamiento de los magmas en la corteza. Las texturas porfidicas en rocas
volcanicas pueden originarse de varias maneras. Cuando el magma cristaliza lentamente en
la profundidad, desarrolla grandes cristales y antes de que alcance la completa
solidificacion, puede ser inyectado entre las paredes rocosas frias, o bien ser extruido a la
superficie, donde el liquido residual cristaliza rapidamente para formar una matriz de grano

fino o se enfria rapidamente para formar una matriz vitrea [Williams, et al., 1980].

Las rocas del volcan Tancitaro presentan texturas hipocristalinas, inequigranulares,
porfidicas, con abundantes fenocristales euhedrales a subhedrales de plagioclasa,
clinopiroxeno, ortopiroxeno, y en menor proporcion cristales de hornblenda (con bordes
oxidados) y magnetita (Fig. 10). Unicamente en la muestra MG-05-48 se encontrd un
xenocristal de cuarzo. El tamafio promedio de los fenocristales es de fino (< 1mm) a medio
(1-5 mm), siendo los més grandes los de plagioclasa (hasta 5 mm de largo). La matriz esta
constituida principalmente por microlitos de plagioclasa orientados al azar, y en menor

medida por ortopiroxeno, clinopiroxeno y minerales opacos (6xidos de Fe-Ti).

Los conos cineriticos muestran texturas  holocristalinas-hipocristalinas
inequigranulares, porfidicas (Fig. 11), con fenocristales euhedrales a subhedrales de
plagioclasa, olivino con inclusiones de espinela, clinopiroxeno y en menor proporcion
cristales de ortopiroxeno y magnetita. EI tamafio promedio de los fenocristales es de fino a
medio. Los fenocristales estan embebidos en una matriz holocristalina o hipocristalina,

compuesta por microlitos y cristales de plagioclasa ocasionalmente organizados en texturas
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alineadas de forma subparalela (traquiticas), ademas de cristales de olivino, clinopiroxeno

y magnetita (Fig. 11).

Figura 10. Textura porfidica compuesta por fenocristales de plagioclasa, clinopiroxeno,
ortopiroxeno y 0xidos, embebidos en una matriz de microlitos de plagioclasa. Muestra MG-05-48,
Tancitaro, nicoles cruzados, base de foto 1.5mm.

Figura 11. Textura porfidica, hipocristalina compuesta por un fenocristal de olvino, embebido en
una matriz de microlitos de plagioclasa, olivino y vidrio. Muestra MG-05-31, cono cineritico, base
de foto 1.5mm, nicoles cruzados.
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5.2 Descripcion Mineraldgica

Los minerales representativos del volcan Tancitaro en orden de abundancia son:
plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno, hornblenda, y magnetita. En cambio, los conos
cineriticos tienen cristales de plagioclasa, olivino, clinopiroxeno, y magnetita. A
continuacion seran descritas las caracteristicas Opticas de los minerales presentes en las

rocas estudiadas.

Plagioclasa

La plagioclasa es la fase mineral mas abundante en las lavas en bloque del volcan
Tancitaro y en los conos cineriticos, y esta presente formando fenocristales (Fig. 12) o
como cristales en la matriz. La plagioclasa dominante en las rocas de Tancitaro es la
andesina, mientras que en los conos cineriticos varia de labradorita a andesina, siendo méas
comun la primera (determinadas por el método Michel-Lévy). La gran mayoria de los
fenocristales son euhedrales a subhedrales, con maclas de la albita y albita-carslbad,
encontrandose algunos de ellos zonificados. La matriz en ambos tipos de volcanes esta
compuesta principalmente por microlitos de plagioclasa, observandose foliacion de flujo

en algunos conos y orientaciones al azar en las rocas de Tancitaro.

Figura 12. Fenocristal de plagioclasa con maclas polisintéticas, embebido en una matriz
hipocristalina. Muestra MG-05-30, base de foto 1.5mm, nicoles cruzados.
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Ortopiroxeno

El ortopiroxeno identificado en las rocas del volcan Tancitaro es enstatita, mientras
que este mineral no es muy comun en los conos cineriticos, excepto en algunas secciones.
Los fenocristales de ortopiroxeno en las rocas de Tancitaro no son muy pleocroicos, son de
grano medio y tienen un clivaje muy marcado, paralelo en unas secciones (Fig. 13) y
perpendicular en otras (90°). En algunas zonas se logré observar cortes basales mostrando

su forma octagonal caracteristica, habitos prismaticos y algunas veces maclado.

Figura 13. Fenocristal de ortopiroxeno de habito prismatico con clivaje paralelo, embebido en una
matriz hipocristalina. MG-04-15 base de foto, 1.5mm, nicoles cruzados.

Clinopiroxeno

El clinopiroxeno reconocido en ambos tipos de volcanes es la augita, y se presenta
tanto como fenocristal de tamafo fino a medio como conformando la matriz. La mayoria
de los fenocristales son subhedrales con colores de interferencia altos y poco pleocroicos.
En una de las ldminas de Tancitaro se observaron lamellas de exsolucion de clinopiroxenos
(Fig. 14). Estas lamellas de exsolucion reflejan unmixing en la evolucion quimica de los

piroxenos, ademas de cristalizacion lenta [Shelley, 1993].
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Figura 14. Fenocristal de clinopiroxeno con lamellas de exsolucion, embebido en una matriz,
hipocristalina de plagioclasa. Muestra TAN 21, base de foto 1.5mm, nicoles cruzados.

Anfibol

El anfibol identificado es hornblenda y s6lo esta presente en algunas muestras del
volcan Tancitaro (MG-04-05, MG-04-15, MG-04-16, MG-04-49). Los fenocristales de
hornblenda son de grano medio a grueso, siendo el fenocristal mas grande de 7 mm. Estos
fenocristales son muy pleocroicos de café oscuro a café claro o amarillo, presentan formas
euhedrales a subhedrales, observandose en algunas zonas cortes basales, con sus seis lados
caracteristicos, ademas de su clivaje bien marcado de 56 y 124°. La gran mayoria de los
fenocristales de hornblenda tienen bordes de reaccion (Fig. 15), cominmente opacita,

ocasionados probablemente durante un proceso de pérdida de volatiles.

La hornblenda presente en las rocas de Tancitaro probablemente corresponda a una
variedad rica en Fe, debido a su pleocroismo (Fig. 16) y sus bordes oxidados (opacita). Se
cree que la diferencia de colores refleja altos contenidos de Fe**/Fe?* en lavas de
hornblenda, como resultado de oxidacion en la superficie en contacto con la atmosfera
[Luhr, 2002].
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Figura 15. Fenocristal de hornblenda con bordes de reaccion (opacita). Muestra MG-04-16. Base de
foto 1.5mm, nicoles cruzados.

Figura 16. Fenocristal de hornblenda, nétese el borde de reaccion, asi como su pleocroismo
marcado el cual define un maclado. Muestra MG-04-16, base de foto 1.5mm.

Olivino

El olivino es la fase mineral mas abundante en los conos cineriticos, mientras que
en las rocas de Tancitaro estd ausente. Los cristales de olivino en los conos cineriticos se
presentan como fenocristales de grano fino a medio y como cristales pequefios embebidos
en la matriz. La mayoria de los cristales de olivino presentan formas anhedrales a
subhedrales, y en algunos casos también se observaron algunas inclusiones de espinela
(Fig. 17).
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Figura 17. Fenocristal euhedral de olivino, embebido en una matriz hipocristalina, compuesta por
microlitos de plagioclasa. Muestra MG-05-31. Base de foto 1.5mm, nicoles cruzados.

Minerales Opacos

Los minerales opacos son comunes en las rocas de Tancitaro como fenocristales,
mientras que en los conos cineriticos se presentan como cristales en la matriz. EI mineral
opaco identificado en las rocas de Tancitaro es la magnetita, tiene formas anhedrales y se

encuentra cominmente bordeando a las hornblendas.

Xenocristal de Cuarzo

En la muestra MG-05-48 (Tancitaro) se observaron dos xenocristales de cuarzo de
grano medio, de forma sigmoidal y con bordes de reaccion de piroxenos. Estos bordes de
reaccion sugieren que este xenocristal estaba fuera de equilibrio con el magma que lo

entramp0.

5.3 Composicion Modal

El analisis modal fue realizado para 18 muestras de los flujos de lava en bloque del
volcan Tancitaro y 14 flujos de lava y una escoria baséltica (MG-04-19) de conos
cineriticos (Tabla 1-2). Se consider6 como fenocristal a aquellos minerales con un
diametro mayor que 0.3 mm, mientras que todo lo que estd debajo de este valor fue

considerada como matriz. Un minimo de 1200 puntos fue contado para cada muestra.
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Tabla 1. Analisis modal en % de las muestras representativas del volcan Tancitaro. Clinopiroxeno
(Cpx), ortopiroxeno (Opx), hornblenda (Hbl), xenocristal de cuarzo (X. Qz), (px) piroxenos.

Muestra | Plagioclasa Cpx | Opx Hbl | Opacos | X.Qz | Matriz Clasificacion
petrogréfica

MG-04-03 15.0 0.5 4.0 0.5 79.7 Andesita de dos px
MG-04-04 10.0 1.2 0.5 0.3 87.8 Andesita de dos px
MG-04-05 12.6 10.4 0.3 76.4 Andesita de hbl
MG-04-06 7.9 0.6 1.6 89.9 Andesita de dos px
MG-04-07 22.9 25 74.4 Andesita de dos px
MG-04-08 23.4 2.6 2.9 0.3 70.6 Andesita de dos px
MG-04-11 13.0 2.4 11 0.3 83 Andesita de dos px
MG-04-14 21.1 3.1 15 0.1 73.9 Andesita de dos px
MG-04-15 10.9 3.0 4.0 04 0.3 81.2 | Andesita de hbl
MG-04-16 1.7 12 12 0.6 0.2 88.8 Andesita de hbl
MG-04-22 12.6 2.6 45 1 79 Andesita de dos px
MG-04-23 22.9 1.8 2.7 72.4 Andesita de dos px
MG-05-30 21.7 2.7 25 0.6 72.3 Andesita de dos px
MG-05-47 18.8 2.6 2.2 0.4 75.8 Andesita de dos px
MG-05-48 14.6 4.3 51 0.1 04 75.2 Andesita de dos px
MG-05-49 9.8 1.7 2.8 2.3 0.5 82.6 Andesita de hbl

TAN-14 21.5 3.6 21 72.6 Andesita de dos px

TAN-21 13.0 11 14 84.4 Andesita de dos px

Tabla 2. Analisis modal en % de conos cineriticos. Nétese la ausencia de olivino en la muestra

MG-04-09.
Muestra Olivino Plagioclasa Cpx Opx Opacos | Matriz Clasificacion
petrografica
MG-04-01 1.0 0.9 0.3 0.6 0.1 96.6 Andesita-basaltica
MG-04-13 34 0.4 0.2 96 Basalto
MG-04-02 1.6 0.4 98 Andesita-basaltica
MG-04-09 1.7 1 0.8 96.5 Andesita de dos px
MG-04-10 1 1.9 0.2 96.8 | Andesita-basaltica
MG-04-12 3.3 0.4 0.3 95.9 Basalto
MG-04-17 16 4.3 0.1 93.8 Andesita-basaltica
MG-04-18 2.0 0.9 0.2 96.8 Basalto
MG-04-19 7.3 1.2 91.4 Basalto
MG-04-20 2.7 0.4 0.3 96.5 Basalto
MG-04-21 0.8 25 1.0 954 Andesita-basaltica
MG-04-24 25 8.2 0.2 89.1 Basalto
MG-05-28 2.8 3.1 1.2 93 Basalto
MG-05-31 2.9 97.1 Basalto
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6. Resultados Geoquimicos

Las rocas encontradas en la zona de estudio se dividieron en dos grupos de acuerdo
a sus caracteristicas vulcanoldgicas, petrograficas y geoquimicas: rocas del volcan
Tancitaro, y conos cineriticos calcialcalinos. Esta division es consistente con el tipo de
rocas encontradas en la porcién sur del CVMG reportada por Hasenaka y Carmichael
(1987), en donde aparentemente no existen rocas ricas en TiO,. A continuacion se
muestran los resultados geoquimicos obtenidos en las rocas estudiadas para elementos

mayores, traza e isétopos de Sr, Nd y Pb (Tabla 3-6).

6.1 Elementos Mayores

En el diagrama de TAS [Le Bas et al., 1986], las rocas del volcan Tancitaro se
clasifican como andesitas y dacitas subalcalinas, con contenidos de silice que varian desde
57.7% a 64.3% (Fig. 18). En cambio, los conos cineriticos de la region muestran una
composicion més variable: desde basaltos a andesitas con afinidad subalcalina, con
contenidos de silice que varian desde 51.7% a 61.1% (Fig. 18). Utilizando el diagrama de
clasificacion de Le Maitre et al. (1989), el cual clasifica las rocas de acuerdo a su
contenido de KO, se observa claramente que las rocas del area de estudio se grafican
dentro del campo de medio-K (Fig. 19). Las rocas estudiadas no muestran un
enriquecimiento en Fe,Os* durante la diferenciacion, mostrando la tipica tendencia
calcialcalina de las rocas de arco (Fig. 20). En su conjunto, los datos se sobreponen casi
por completo al campo de variacién composicional observado por Hasenaka (1986) en la
region, excluyendo las series ricas en K,O y algunas rocas muy diferenciadas. Esta
caracteristica confirma que el muestreo realizado durante este estudio es en gran medida

representativo de la porcion plio-cuaternaria del CVMG en su sector sur.

La figura 20 muestra los diagramas de variacion tipo Harker para las rocas de
Tancitaro y los conos cineriticos. Las rocas calcialcalinas de la region (tanto los conos
cineriticos como el volcan Tancitaro) muestran correlaciones negativas casi lineales para
Fe,Os* MgO, MnO y CaO con respecto a SiOy; probablemente controladas por la
cristalizacion de las fases mineral6gicas dominantes (olvino y piroxenos). En cambio, K,O
y Na,O muestran una correlacion positiva con respecto a SiO, (Fig. 19 y 20,
respectivamente), confirmando que estos elementos son incompatibles durante un proceso

de cristalizacion fraccionada a baja presion. Los datos de TiO,, Al,O3 y P,Os son mucho
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mas dispersos, aunque parece notarse una inflexion en las tendencias a ~56% de SiO, que

podria representar un mayor control de la plagioclasa, titano-magnetita y probablemente

apatita hacia las porciones mas diferenciadas.
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Figura 18. Diagrama de alcalis totales contra SiO, (TAS) en base anhidra, el cual muestra las rocas
del area de estudio, ademas de los campos de variacion quimica del CVMG. El area negra
representa rocas ricas en K,O, y con altos contenidos de MgO, mientras que el campo gris
representa las caracteristicas quimicas de las rocas del CVMG. Datos del CVMG tomados de

Hasenaka, (1986).
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Figura 19. Diagrama de clasificacion de Le Maitre et al. (1989) en base anhidra, el cual separa las
series de acuerdo a su contenido de K. Noétese que la gran mayoria de las rocas estudiadas caen en
el campo de medio K. El area negra representa las rocas ricas en K, mientras que el campo gris
representa las caracteristicas quimicas de las rocas del CVMG, de acuerdo con Hasenaka, (1986).
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Figura 20. Diagramas de variacion de los elementos mayores en base anhidra, para las rocas del

volcéan Tancitaro y conos cineriticos aledafios. Todos los datos reportados en % en peso.
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6.2 Elementos traza

Las rocas del area de estudio muestran caracteristicas distintivas en las abundancias
relativas de los elementos traza. En los diagramas multielementos normalizados con
respecto al N-MORB [Sun y McDonough, 1989] todas las rocas estudiadas muestran
caracteristicas tipicas de magmatismo de arco (Fig. 21): altas concentraciones de elementos
LIL como Cs, Rb, Ba, K,O y anomalias negativas en los HFSE como Nb, Ta y TiO,. Las
rocas de Tancitaro presentan patrones relativamente homogéneos, mientras que los conos
cineriticos son mucho mas variables, presentando distribuciones de elementos traza casi
paralelos. En los patrones de tierras raras todas las rocas muestran enriquecimientos
relativos en las tierras raras ligeras (LREE, por sus siglas en inglés) con respecto a las
peasadas, aunque los cineriticos tienden a tener ligeros enriquecimientos en las HREE

cuando se les compara con Tancitaro (Fig. 22).

En los diagramas de variacion tipo Harker para los elementos traza se observan
diferencias notables entre los conos cineriticos calcialcalinos, y las rocas del volcan
Tancitaro (Fig. 23). En general, las rocas calcialcalinas (tanto los conos como el volcan
Tancitaro) muestran incrementos en la concentracion de los elementos mas incompatibles,
como Cs, Ba, Rb, al aumentar el contenido de SiO,. Sin embargo, es notable una mayor
dispersion en los datos, y una ligera diferencia en las tendencias en las rocas de Tancitaro
con respecto a los conos cineriticos, al menos para Cs, Ba y Rb. Los elementos HFS, como
el Nb, Ta, Zr y Hf muestran en cambio una mayor dispersién cuando se les grafica con
respecto a SiO, y no parecen describir patrones de diferenciacion bien definidos. Las
tierras raras ligeras (La-Nd) tienden a incrementar su concentracion al aumentar el
contenido de SiO,, comportandose como elementos moderadamente incompatibles, pero
las tendencias se vuelven mas dispersas hacia las tierras raras medias (Sm-Tb). Asi mismo
es posible discernir una tendencia a disminuir la concentracion en el contenido en las
tierras raras pesadas (Dy-Lu) al aumentar el contenido de SiO,. Pero tal vez la diferencia
mas notable entre las rocas de Tancitaro y los conos cineriticos calcialcalinos esta en las
concentraciones relativas de Sr. Las rocas de Tancitaro tienden a mostrar mayores
concentraciones de Sr a valores equivalentes de SiO, que los conos cineriticos mas
diferenciados, y muestran una correlacién ligeramente negativa que difiere de la observada

en los conos cineriticos.
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Las rocas de Tancitaro tienden hacia valores muy altos en la relacion Sr/Y a
menores concentraciones de Y que las observadas en los conos cineriticos (Fig. 24). Las
rocas del Tancitaro también tienden a tener relaciones de La/Yb) ligeramente mayores
que las observadas en los conos (Fig. 24). Estas caracteristicas geoquimicas del volcan
Tancitaro son tipicas de magmas adakiticos [Defant y Drummond, 1990], y son muy

diferentes a las que se observan en los conos cineriticos del CVMG.
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Figura 21. Diagrama multielmentos normalizados a N-MORB [Sun & McDonough, 1989]. El area
sombreada representa el campo de variacién en las rocas del volcan Tancitaro.
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Figura 22. Diagrama de tierras raras normalizados a condrita [McDonough & Sun, 1995]. El area
sombreada representa el campo de variacién en las rocas del volcan Tancitaro.
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Figura 24. Adakitas. (a) La gran mayoria de las rocas de Tancitaro se grafican dentro del campo de
las adakitas reportado por Martin (1999), mientras que la mayor parte de los conos cineriticos se
grafican fuera del campo. (b) Las rocas de Tancitaro tienen menores concentraciones de Yb) que
los conos cineriticos, graficandose la gran mayoria dentro del campo de las adakitas reportado por
Martin (1999).

6.3 Isotopos Sr, Nd y Pb

En la figura 25 se grafican las relaciones isotépicas de Sr, Nd y Pb para los
diferentes productos volcanicos en el area de estudio, asi como la de algunos componentes
que podrian estar involucrados en su petrogénesis. El rango de variaciones isotdpicas de
Sr, Nd y Pb en las rocas de Tancitaro es el siguiente: 'Sr/®°Sr = 0.703125-0.703985,
"SNd/**Nd = 0.512798-0.512874, *®°Pb/**Pb = 18.534-18.689, *O’'Pb/***Pb = 15.554-
15.610 y 2°®ph/**Pb = 38.187-38.500, mientras que en los conos cineriticos el rango es de
¥7Sr/*®Sr = 0.703880-0.704121, **Nd/***Nd = 0.512778, **°Pb/**Pb = 18.625-18.710,
207pp/204ph = 15.575-15.602 y 2°2Pb/***Pb = 38.359-38.498. En el diagrama de Sr contra
Nd (Fig. 25a) se observa como los datos del volcan Tancitaro y del Gnico cono cineritico
calcialcalino con datos isotopicos de Nd forman una correlacion negativa ligeramente
subhorizontal. Los datos estan limitados entre un componente empobrecido, de tipo
MORB, y un componente isotopicamente enriquecido, de tipo cortical, que podria estar
representado por los sedimentos subducidos o por la corteza continental. Los datos
isotopicos de Pb (Fig. 25b y ¢) muestran una clara correlacion positiva constrefiida por el
MORB pacifico y los sedimentos pelagicos subducidos en el extremo isotopicamente
empobrecido y los sedimentos terrigenos subducidos y la corteza continental superior local

(representada por el granito La Huacana) en el extremo enrigquecido.
En el diagrama isotdpico de Sr-Pb (Fig. 25d) se observa que las rocas del volcan

Tancitaro tienen una composicion mucho mas variable que la de los conos circunvecinos,

se extienden hacia composiciones isotopicamente empobrecidas, y despliega una clara
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correlacion positiva que tiende hacia la composicién de la corteza continental local

(Granito la Huacana). Los conos cineriticos tienen una variacién mas restringida y no

parecen mostrar una correlacion definida, sino que mas bien se ubican hacia el extremo

enriquecido de la correlacién mostrada por los datos de Tancitaro.
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Figura 25. Is6topos. (a) Variacion isotopica Sr y Nd, los xenolitos de la corteza inferior estan
representados por granulitas [Ruiz et. al., 1988a; Ruiz, et al., 1988b; Aguirre Diaz et al., 2002],
mientras que el campo de los sedimentos son tomados de la Tesis de Doctorado de LaGatta,
(2003); el campo del MORB son datos del East Pacific Rise (5-15°N) tomados de http:
//petdb.Ideo.columbia.edu/petdb/. (b) Variacion isotépica de Pb, la corteza superior esta
representada por el Granito La Huacana y un granito cerca del area (Tabla 6). (c) Variacion
isotépica de Pb. (d) Variacidn isotopica entre Pby Sr.
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Tabla 3. Datos de elementos mayores y traza del volcan Tancitaro.

MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04-

Muestra TAN14 TAN19 TAN20 TAN21 TAN21A  TAN22 03 04 05 06 07
Long. W 102.15.55 102.14.72 102.18.54 102.18.75 102.18.75 102.18.44 102.13.90 102.14.97 102.15.49 102.16.22 102.16.26
Lat, N 19.21.91 19.25.07  19.25.09 19.25.130 19.25.130 19.25.198 19.24.13 19.23.41 19.24.69 19.24.73 19.25.04
Laboratorio  LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS
Sio2 62.83 60.01 61.34 59.35 59.81 60.10 61.03 58.61 58.20 61.02 60.07
TiO2 0.536 0.624 0.684 0.702 0.681 0.676 0.59 0.69 0.7 0.621 0.66
AI203 16.39 18.77 17.49 18.22 18 17.86 18.54 19.03 19.19 16.95 18.32
Fe203* 4.65 5.35 4.43 5.57 5.48 5.3 5.1 5.57 6.1 5.26 5.48
MnO 0.082 0.088 0.079 0.087 0.081 0.078 0.07 0.09 0.09 0.078 0.08
MgO 2.1 272 3.31 3.26 3.22 3.27 272 2.59 3.23 2.93 3

Ca0o 4.6 5.68 6.43 6.61 6.31 6.55 6.19 7.64 6.26 5.84 6.21
Na20 4.2 4.1 3.83 3.93 3.83 3.86 3.82 4.03 3.5 3.92 3.64
K20 2 1.19 1.29 1.37 1.49 1.41 1.42 1.02 1.09 1.49 1.57
P205 0.18 0.23 0.14 0.19 0.18 0.18 0.22 0.27 0.24 0.18 0.19
LOI 1.76 1.24 0.36 0.69 0.56 0.61 0.63 -0.05 1.56 0.31 0.55
Total 99.34 100.00 99.38 99.98 99.64 99.89 100.33 99.49 100.16 98.60 99.77

Laboratorio  Actlabs Actlabs Actlabs Actlabs Actlabs Actlabs Harvard Harvard Harvard Actlabs Actlabs

Sc 9.52 11.81 11.91 11.20
\Y 82.60 113.35 103.47 103.19 100.64
Cr 36.30 15.13 37.74 30.08 21.53
Co 11.87 14.40 14.29 15.72 14.79
Ni 28.90 13.87 24.16 36.84 27.80
Cu 14.67 14.97 11.86 128.21 23.93
Zn 60.42 69.41 65.32 68.14 57.80
Ga 19.53 21.31 19.90 20.23 20.11
Li 1.00

Be

B 18.72 7.48 7.20 10.84 10.06 9.67 14.40 6.80 20.70
Rb 31.26 12.80 13.51 17.07 19.22 15.26 15.62 10.78 6.66 18.66 18.99
Sr 508.68 911.22 1180.00 869.99 873.02 1210.00 720.76 1534.48 873.70 923.63 636.66
Y 14.10 11.56 10.63 11.48 11.23 10.61 12.96 13.21 11.93 13.18 12.88
Zr 142.42 102.75 96.53 94.83 96.53 104.84 97.68 91.88 98.25 100.54 110.25
Nb 4.87 3.65 3.40 3.76 3.83 3.51 3.79 4.31 3.56 3.92 4.45
Mo 0.53 0.53 0.53 0.54
Sn 0.66 0.58 0.43 0.75
Sb 0.08 0.01 0.01 0.1
Cs 1.14 0.26 0.15 0.40 0.23 0.14 0.37 0.14 0.13 0.42 0.40
Ba 665.52 422.20 416.94 471.20 478.84 408.81 397.32 295.70 370.47 462.20 467.18
La 18.50 1711 15.53 15.19 14.44 14.88 15.89 17.25 12.49 16.81 14.34
Ce 34.71 32.13 31.86 31.24 30.27 31.39 28.93 38.58 28.69 35.25 28.52
Pr 4.32 4.19 3.97 3.84 3.68 3.86 3.92 5.08 3.75 4.59 3.60
Nd 17.07 17.42 16.28 15.66 15.14 15.90 15.92 20.54 15.55 16.58 14.53
Sm 3.42 3.29 3.15 3.21 3.06 3.1 2.97 3.75 3.01 3.32 2.80
Eu 0.95 1.12 1.01 1.00 1.02 1.04 0.96 1.25 1.04 1.09 0.91
Gd 3.06 2.95 2.83 2.83 2.76 2.65 3.00 3.48 2.94 3.01 2.87
Tb 0.47 0.42 0.39 0.43 0.41 0.39 0.38 0.45 0.38 0.43 0.39
Dy 2.60 213 2.06 2.32 2.18 2.07 212 2.40 2.13 2.14 2.20
Ho 0.50 0.38 0.39 0.44 0.42 0.40 0.42 0.46 0.41 0.42 0.44
Er 1.48 1.10 1.17 1.31 1.25 1.18 1.13 1.23 1.14 1.24 1.22
Tm 0.23 0.16 0.17 0.19 0.19 0.17 0.18

Yb 1.48 1.03 1.06 1.21 1.18 1.07 1.06 1.13 1.09 1.15 1.16
Lu 0.23 0.15 0.15 0.17 0.17 0.15 0.17 0.17 0.17 0.18 0.18
Hf 3.88 2.79 2.83 3.03 3.05 2.88 2.46 2.63 2.53 2.94 2.76
Ta 0.42 0.20 0.20 0.24 0.24 0.20 0.24 0.24 0.20 0.26 0.30
w

Tl 0.24 0.11 0.09 0.05 0.09 0.02 0.03 0.08 0.09
Pb 8.87 7.41 4.08 3.77 6.40 8.32
Th 2.60 1.45 1.40 1.58 1.53 1.45 1.32 1.26 1.39 1.49 1.55
U 0.94 0.52 0.44 0.48 0.48 0.46 0.43 0.39 0.44 0.46 0.46

Datos de elementos mayores en porcentaje en peso, analizados por FRX.

Los elementos traza son reportados en ppm, y fueron analizados por ICP-MS.

La reproducibilidad es <10% para Li, Be, Sc, Cr, Zn, Mo, Sb, Cs y Tl y <3% para el resto de los elementos.
La precision para B es 100% a 0.5 ppm, 15% a 5ppm, y <56% a 50 ppm.
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MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-05- MG-05- MG-05- MG-05-

Muestra 08 11 14 15 16 22 23 30 47 48 49
Long. W 102.14.57 102.13.09 102.17.68 102.22.13 102.22.62 102.20.41 102.21.96 102.17.21 102.22.16 102.22.62 102.20.33
Lat, N 19.25.39  19.23.01 19.22.72 19.23.18 19.23.88 19.27.77 19.2826 19.26.48 19.26.15 19.26.53 19.22.54
Laboratorio  LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS
Sio2 60.63 58.80 62.31 58.32 58.77 57.91 60.20 59.42 61.40 61.17 59.346
TiO2 0.628 0.71 0.61 0.78 0.75 0.74 0.67 0.714 0.604 0.688 0.77
AI203 16.72 19.3 17.49 18.36 18.48 18.42 18.14 18.153 17.454 17.127 17.939
Fe203* 6.04 5.7 5.05 5.72 5.67 6.48 5.61 6.154 5.066 5.472 5.905
MnO 0.091 0.09 0.1 0.07 0.1 0.09 0.08 0.096 0.082 0.081 0.083
MgO 274 3 2.86 3.85 3.73 4.19 3.78 3.858 2.784 3.613 3.902
Ca0o 5.48 7.39 5.12 7.21 6.79 6.7 5.8 6.085 5.597 5.793 6.934
Na20 4.56 3.66 3.79 3.38 3.52 3.79 3.95 3.892 3.718 3.754 3.701
K20 1.69 1 1.89 1.17 1.19 1.67 1.38 1.544 1.922 1.809 1.163
P205 0.22 0.23 0.18 0.22 0.22 0.32 0.2 0.197 0.155 0.222 0.221
LOI 0.08 0.22 0.22 0.44 0.31 0.22 0.39 0.48 1.13 0.34 0.33
Total 98.88 100.10 99.62 99.52 99.53 100.53 100.20 100.59 99.91 100.07 100.29

Laboratorio  Actlabs Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard CGEO CGEO CGEO CGEO

Sc 11.87 10.27 11.53 11.46 12.97 10.87 15.12 12.78 13.30 13.62
\ 108.99 105.72 94.40 108.82 107.70 120.24 97.91 130.40 107.96 109.90 121.20
Cr 20.00 29.65 32.40 41.88 39.42 81.46 75.28 43.50 30.11 87.82 48.88
Co 16.39 14.16 13.24 16.69 16.43 19.27 15.51 19.81 15.33 17.51 18.80
Ni 24.65 21.61 27.14 46.28 43.80 68.79 59.98 48.67 26.08 60.20 51.11
Cu 32.61 10.14 6.43 32.36 14.67 44.68 31.23 28.09 25.73 22.82 33.83
Zn 100.36 61.07 49.25 55.31 55.55 73.98 57.54 68.91 59.80 64.68 58.68
Ga 20.41 19.10 19.83 18.11 18.12 21.69 18.72 20.09 19.05 20.27 20.97
Li 15.63 18.22 9.78 6.96
Be 1.14 1.27 1.21 0.97
B 13.4 1.9 10.9

Rb 23.53 10.33 23.27 8.49 9.29 16.36 12.63 24.25 36.44 20.02 10.57
Sr 633.20 1160.18  474.70 1106.59  1048.44  928.47 565.48 672.60 542.80 799.20 1300.00
Y 16.88 13.05 13.17 13.09 11.37 15.73 10.53 14.02 13.96 15.07 11.77
Zr 127.65 101.44 119.27 105.02 106.07 137.01 92.38 126.30 115.74 164.70 114.00
Nb 5.08 3.55 4.73 3.38 3.39 5.61 3.59 4.81 5.26 5.98 3.67
Mo 0.53 0.54 0.53 0.53 0.53 0.53 1.44 0.03 1.66 0.47
Sn 0.60 0.74 0.60 0.66 0.85 0.63 0.80 0.65 0.52 0.62
Sb 0.02 0.15 0.02 0.02 0.05 0.09 0.06 0.23 0.03 0.00
Cs 0.44 0.22 0.28 0.15 0.13 0.20 0.24 0.38 1.08 0.27 0.10
Ba 598.61 246.46 482.15 262.06 274.81 507.94 389.28 629.50 674.35 571.50 342.10
La 19.04 13.62 13.90 17.38 13.39 20.51 12.53 15.57 18.96 18.62 15.67
Ce 41.15 30.54 27.49 30.13 29.58 43.23 24.60 32.86 36.50 39.75 35.39
Pr 5.10 4.11 3.45 4.39 3.84 5.67 3.24 4.28 4.31 5.06 4.67
Nd 18.83 17.10 13.87 17.82 15.66 22.92 13.30 16.98 16.41 19.71 18.43
Sm 3.89 3.26 2.73 3.13 2.85 4.31 2.58 3.46 3.23 3.96 3.46
Eu 1.17 1.10 0.84 1.02 0.96 1.32 0.85 1.02 0.93 1.09 1.06
Gd 3.41 3.17 2.83 3.13 2.84 4.02 2.60 3.02 2.92 3.39 2.84
Tb 0.51 0.41 0.39 0.40 0.37 0.51 0.34 0.44 0.42 0.49 0.40
Dy 2.61 2.33 2.23 2.16 2.01 2.75 1.88 2.54 241 2.77 2.20
Ho 0.52 0.45 0.44 0.43 0.39 0.53 0.37 0.51 0.49 0.55 0.43
Er 1.57 1.23 1.23 1.15 1.07 1.45 0.98 1.36 1.28 1.45 1.14
Tm 0.24

Yb 1.54 1.15 1.20 1.04 1.00 1.38 0.92 1.31 1.21 1.40 1.05
Lu 0.24 0.18 0.19 0.16 0.15 0.21 0.14 0.20 0.19 0.21 0.16
Hf 3.53 2.62 2.99 2.69 2.72 3.36 2.34 3.12 2.92 3.94 2.95
Ta 0.71 0.20 0.34 0.20 0.20 0.33 0.23 0.37 0.44 0.44 0.24
w 0.87 0.04 0.97 0.32
Tl 0.12 0.06 0.10 0.05 0.04 0.07 0.08 0.14 0.13 0.13 0.04
Pb 7.63 3.47 6.94 5.00 3.88 12.44 7.16 7.94 9.56 7.12 2.99
Th 1.91 1.42 1.81 1.21 1.23 2.08 1.13 1.84 2.56 2.40 1.45
U 0.63 0.44 0.61 0.36 0.37 0.66 0.37 0.58 0.78 0.68 0.42
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Tabla 4. Datos de elementos mayores y traza de los conos cineriticos.

MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04- MG-04-
Muestra TAN17 02 09 10 12 17 18 19 20 21 24
Long. W 102.14.79 102.56.28 102.14.48 102.14.78 102.16.72 102.20.74 102.23.79 102.04.63 102.06.98 102.13.28 102.23.88
Lat, N 19.25.53 19.24.28 19.25.54 19.2562 19.21.73 19.19.05 19.18.79 19.28.31 19.30.85 19.33.08 19..30.07
Laboratorio LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS LUGIS
Sio2 58.75 56.6 58.82 58.52 52.66 57.9 51.71 61.09 55.55 52.68 53.56
TiO2 0.79 0.87 0.78 0.8 0.89 0.82 0.83 0.69 1.09 0.865 1
Al203 17.33 17.48 17.58 17.57 18.59 17.97 17.16 17.34 17.57 18.14 18.87
Fe203* 6.47 7 6.49 6.54 8 6.46 8.4 5.7 7.79 7.56 8.27
MnO 0.101 0.09 0.1 0.1 0.11 0.1 0.12 0.1 0.12 0.107 0.14
MgO 4.07 5 4.2 4.05 6.96 4.06 9.2 3.03 5.1 6.03 5.64
CaO 6.38 7.21 6.66 6.59 8.23 6.91 8.63 5.97 7.35 8.5 8.73
Na20 4.1 3.32 3.6 3.65 3.45 3.84 3.05 3.69 3.39 3.86 3.27
K20 1.32 1.46 1.43 1.39 0.66 1.24 0.6 2.07 1.44 0.99 0.79
P205 0.24 0.22 0.25 0.25 0.15 0.24 0.16 0.28 0.33 0.24 0.24
LOI 0.55 0.39 -0.2 0.12 -0.19 0.01 -0.12 0.17 0.12 0.07 -0.01
Total 100.11 99.64 99.71 99.58 99.51 99.55 99.74 100.13 99.85 99.04 100.50
Laboratorio Actlabs Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard Harvard
Sc 15.97 13.41 13.89 17.91 23.65 11.52 17.20 22.07
\Y 130.96 109.98 117.36 156.21 171.41 95.55 129.69 163.90 166.56
Cr 121.97 97.58 78.62 222.34 458.83 43.18 125.59 101.83 122.10
Co 21.74 17.19 17.95 26.56 34.28 13.75 21.31 30.16 22.94
Ni 63.17 55.54 53.48 118.51 198.86 25.73 67.87 122.38 52.83
Cu 32.07 22.10 24.13 32.99 52.69 21.24 32.19 42.82 47.73
Zn 60.93 62.10 66.83 64.39 63.52 64.15 63.29 88.49 63.83
Ga 18.07 18.95 19.90 16.57 16.02 21.61 18.15 19.52 16.75
Li
Be
B 13.44 10.80 13.30 11.30 10.70 6.50 21.60 4.20
Rb 20.76 17.92 18.11 18.54 4.66 6.56 31.43 18.61 8.93 7.69
Sr 540.98 491.62 476.84 501.62 538.97 453.18 616.95 427.96 749.32 439.63
Y 13.85 14.98 15.24 16.03 12.91 15.34 16.55 20.01 16.69 18.72
Zr 131.14 112.13 124.31 130.05 64.72 75.08 163.55 154.66 85.78 103.33
Nb 5.10 5.77 5.74 5.92 2.43 2.90 7.49 10.55 4.61 5.44
Mo 0.54 0.54 0.54 0.53 0.53 0.54 0.54 0.53
Sn 0.83 0.93 0.90 0.63 0.68 1.12 1.15 0.85
Sb 0.06 0.07 0.07 0.03 0.03 0.12 0.05 0.02
Cs 0.55 0.49 0.36 0.38 0.17 0.21 0.61 0.29 0.26 0.20
Ba 517.05 336.19 412.11 429.11 212.67 192.11 599.87 378.36 307.53 243.68
La 16.72 12.55 14.65 15.05 7.22 7.25 24.06 16.09 13.27 10.35
Ce 34.19 25.82 30.54 31.34 15.93 16.33 48.76 33.76 30.66 22.75
Pr 4.30 3.35 4.00 4.10 2.28 2.34 6.09 4.38 4.07 3.16
Nd 18.22 13.99 16.53 16.98 10.41 10.75 23.77 18.04 16.01 13.80
Sm 3.88 2.95 3.39 3.53 2.39 2.50 4.52 3.81 3.58 3.14
Eu 1.25 0.96 1.07 1.12 0.86 0.88 1.27 1.21 1.22 1.06
Gd 3.60 3.10 3.42 3.54 2.57 2.79 4.27 4.00 3.39 3.44
Tb 0.54 0.44 0.47 0.48 0.38 0.42 0.53 0.57 0.51 0.52
Dy 2.79 2.55 2.64 2.77 2.22 2.56 2.89 3.37 2.71 3.12
Ho 0.52 0.52 0.52 0.54 0.45 0.53 0.55 0.68 0.54 0.64
Er 1.52 1.41 1.42 1.49 1.22 1.46 1.51 1.88 1.65 1.80
Tm 0.23 0.24
Yb 1.44 1.34 1.34 1.41 1.14 1.40 1.41 1.78 1.49 1.75
Lu 0.22 0.21 0.20 0.22 0.17 0.22 0.22 0.27 0.22 0.27
Hf 3.49 2.68 3.00 3.15 1.73 1.96 3.84 3.50 2.50 2.47
Ta 0.35 0.36 0.36 0.36 0.14 0.17 0.47 0.63 0.30 0.32
w
Tl 0.14 0.09 0.10 0.10 0.03 0.04 0.19 0.09 0.05
Pb 5.15 6.89 7.70 8.01 4.43 3.74 10.85 6.73 5.59 4.50
Th 1.47 1.27 1.36 1.34 0.50 0.51 2.71 1.48 1.00 0.66
U 0.49 0.44 0.43 0.43 0.17 0.18 0.87 0.47 0.32 0.22
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Tabla 5. Datos de elementos mayores y traza de los granitos.

Muestra MG-05-28 MG-05-31 Muestra MG-05-21 MG-05-51
Long. W 102.06.85 102.16.98 Long. W 102.04.04 101.43.86
Lat, N 19.27.19 19.26.10 Lat, N 19.04.72 18.56.93
Laboratorio LUGIS LUGIS Laboratorio LUGIS LUGIS
Sio2 53.141 56.194 Sio2 56.58 62.04
TiO2 0.909 1.006 TiOo2 1.25 0.80
Al203 17.663 17.433 Al203 15.51 15.74
Fe203* 8.048 7.608 Fe203* 9.59 6.72
MnO 0.12 0.12 MnO 0.13 0.10
MgO 7.314 5.453 MgO 3.30 3.46
Ca0o 8.077 7.04 Ca0O 6.86 5.59
Na20 3.639 3.93 Na20 3.05 3.19
K20 0.803 1.263 K20 2.16 2.70
P205 0.186 0.324 P205 0.38 0.17
LOI -0.03 -0.17 LOI 0.88 0.23
Total 99.87 100.20 Total 99.68 100.75
Laboratorio CGEO CGEO Laboratorio CGEO CGEO
Sc 21.45 18.01 Sc 29.89 19.51
\% 171.92 136.00 \Y 157.00 153.60
Cr 251.77 159.10 Cr 41.29 70.34
Co 31.83 25.27 Co 23.67 19.56
Ni 133.51 105.40 Ni 16.70 27.36
Cu 44.25 31.65 Cu 109.40 62.34
Zn 70.85 80.21 Zn 59.75 70.28
Ga 18.56 20.02 Ga 18.15 17.12
Li 9.42 12.82 Li 15.30 18.39
Be 0.90 1.32 Be 1.32 112

B B

Rb 9.53 18.49 Rb 83.91 117.20
Sr 545.71 618.90 Sr 237.40 249.00
Y 15.56 20.59 Y 47.19 23.14
Zr 85.23 163.70 Zr 13.83 9.80
Nb 3.65 9.91 Nb 9.42 6.69
Mo 0.03 1.90 Mo 3.32 1.65
Sn 0.22 0.76 Sn 2.95 1.91
Sb 0.18 0.03 Sb 0.31 0.69
Cs 0.33 0.45 Cs 2.09 6.25
Ba 242.39 433.60 Ba 435.30 506.70
La 8.47 17.71 La 22.96 16.50
Ce 18.99 39.72 Ce 52.43 36.90
Pr 2.89 5.17 Pr 7.37 4.88
Nd 12.71 21.01 Nd 31.00 19.49
Sm 3.05 4.55 Sm 7.67 4.47
Eu 0.98 1.35 Eu 1.51 0.88
Gd 3.02 4.22 Gd 7.88 4.35
Tb 0.46 0.64 Tb 1.25 0.68
Dy 2.82 3.76 Dy 7.94 4.16
Ho 0.58 0.76 Ho 1.62 0.83
Er 1.58 2.03 Er 4.49 2.26
Tm Tm

Yb 1.52 1.95 Yb 4.22 2.12
Lu 0.23 0.29 Lu 0.62 0.31
Hf 2.26 3.72 Hf 0.55 0.43
Ta 0.23 0.69 Ta 0.75 0.59
w 0.03 0.85 w 3.15 4.25
Tl 0.01 0.13 Tl 0.19 0.42
Pb 3.74 6.06 Pb 4.85 8.83
Th 0.93 1.76 Th 9.93 9.83

U 0.31 0.57 U 1.26 2.62




Tabla 6. Isétopos de Sr, Nd y Pb del volcan Tancitaro, conos cineriticos y granitos.

Muestra Laboratorio  >'Sr/*°Sr 1o n 2°Pb/%Pb 2Pb/”Pb 0°Pb/%Pb ONd/Nd

10 n
Volcan Tancitaro
TAN14 LUGIS 0.703979 39 57 0.512801 22 54
TAN19 LUGIS 0.703637 39 48 0.512798 18 58
TAN20 LUGIS 0.703212 39 55 0.512865 17 57
TAN21 LUGIS 0.703398 38 58 0.512821 19 56
TAN21A LUGIS 0.703397 37 57 0.512843 20 55
TAN22 LUGIS 0.703139 39 54 0.512874 14 58
MG-04-04 LDEO 0.703154 4 115 18.535 15.554 38.187
MG-04-08 LDEO 0.703985 4 128 18.653 15.589 38.418
MG-04-11 LDEO 0.703205 4 117 18.539 15.555 38.194
MG-04-14 LDEO 0.703883 4 115 18.652 15.588 38.411
MG-04-15 LDEO 0.703125 4 74 18.569 15.568 38.267
MG-04-22 LDEO 0.703759 4 135 18.617 15.580 38.346
MG-04-23 LDEO 0.703970 4 120 18.690 15.611 38.501
Conos cineriticos
TAN17 LUGIS 0.704121 34 56 0.512778 18 57

MG-04-02 LDEO 0.703947 4 145 18.641 15.576 38.373
MG-04-12 LDEO 0.703970 4 147 18.625 15.582 38.360
MG-04-17 LDEO 0.704033 4 116 18.668 15.591 38.437
MG-04-18 LDEO 0.703906 4 107 18.630 15.581 38.363
MG-04-19 LDEO 0.704044 4 136 18.679 15.597 38.464
MG-04-20 LDEO 0.703880 5 89 18.710 15.603 38.498
4

MG-04-24 LDEO 0.703912 106 18.668 15.590 38.428

Granitos
MG-05-21 LDEO 0.704498 7 138 18.798 15.603 38.641
MG-05-51 LDEO 0.704530 7 173 18.729 15.599 38.544

El errror de 10 para las mediciones individuales de Sry Nd estan multiplicados por 10°. La "n" representa el
numero de mediciones realizadas para cada muestra. Los valores del LUGIS para el estandar NBS-987:
875r/°sr = 0.710237 + 21 (10, n = 317). Para el estandar La Jolla: "**Nd/"*Nd = 0.511874 + 22 (10, n = 161).
Los valores obtenidos para NBS-987 en el LDEO durante cuatro periodos de medicién fueron: 87sr/%8sr
=0.710274 + 8 (10; n = 18); ¥"Sr/%Sr = 0.710310 + 7 (10; n = 5); ¥Sr/*®Sr = 0.710287 + 5 (10; n = 5);

873r/®°sr = 0.710261 £ 6 (10; n = 10).

Las relaciones isotopicas de Pb fueron corregidas por fraccionamiento utilizando un double spike (*°’Pb y 2°Pb)
fabricado por el Dr. Steven Goldstein, en el laboratorio de geoquimica de LDEO, Columbia University. Los valores
corregidos se ajustaron con respecto al estandar NBS-981 con valores de 2°°Pb/?**Pb = 16.9356; 2Pb/?*Pb =
15.4891; 2%pp/2*Pp = 36.7006 [Todt et al., 1996]. Los valores obtenidos para NBS-981 (n = 21) fueron:
208pp/2pp = 16.9407 + 0.0032 (20; 188 ppm); 2’Pb/***Pb = 15.4967 + 0.0040 (20; 255 ppm); ®°Pb/**Pb =

36.7302 + 0.0113 (20; 308 ppm).

53



7. Discusioén

Como se menciond anteriormente, las rocas del volcan Tancitaro y los conos
cineriticos aledafios fueron emplazados en un periodo que abarca los ultimos 980 mil afios
pero presentan caracteristicas petrograficas y geoquimicas distintas. Por consiguiente, el
objetivo de este capitulo es discutir los procesos petrogenéticos que probablemente dieron

origen a estas diferencias.

7.1 Cristalizacion fraccionada

Las rocas derivadas de los conos cineriticos tienden a ser mucho menos
evolucionadas que las del volcan Tancitaro y presentan fenocristales de olivino. Las lavas
de Tancitaro son relativamente mas evolucionadas, carecen de olivino, tienen una mayor
cantidad de plagioclasa y algunas de ellas pueden incluso contener hornblenda. Las
variaciones en la composicion quimica de los elementos mayores de las dos suites, en su
conjunto, parecen también seguir una evolucién coherente que podria estar controlada por
la cristalizacion de las fases mineraldgicas principales observadas en las ldminas delgadas.
La cristalizacion de olivino y piroxenos podria controlar las variaciones observadas en los
conos cineriticos mas primitivos (SiO, <56%), mientras que las disminuciones graduales
en TiO,, Al,O3 y P,0Os de las rocas mas evolucionadas de Tancitaro (ver figura 20)
parecerian estar controladas por la aparicion de plagioclasa, titano-magnetita vy
probablemente apatita en mayores proporciones. En este sentido los datos petrograficos y
de elementos mayores parecen mostrar un origen cogenético para todo el conjunto de rocas
de la region, que podria ser explicado mediante un proceso de cristalizacion fraccionada

simple a partir de un mismo magma basaltico primitivo.

Sin embargo, los productos de Tancitaro tienen caracteristicas tipicas de magmas
adakiticos [Defant y Drummond, 1990]: enriquecimiento de Sr, empobrecimiento de Y y
HREE (Fig. 22) y valores altos en las relaciones Sr/Y y La/Ybgy que contrastan con los
observados en los conos cineriticos (Fig. 24). Dichas diferencias son dificiles de explicar
mediante un proceso de diferenciacion simple de las fases mineraldgicas observadas a
partir de un magma baséltico, dado que las HREE y el Y deberian comportarse como
elementos moderadamente incompatibles, y el Sr como un elemento relativamente
compatible con la aparicion de plagioclasa como el mineral dominante en las rocas mas

diferenciadas.
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Es evidente también que la sefial adakitica de Tancitaro, evidenciada por el alto
contenido de Sr (y Sr/Y) a ~58% de SiO, podria a su vez representar una caracteristica
artificial influenciada por una acumulacion anémala de plagioclasa en la roca, y no

necesariamente estar relacionada con las caracteristicas del magma original.

La figura 26 muestra que las rocas de Tancitaro despliegan una correlacion negativa
en el contenido de Sr, la relacion Sr/Y y las anomalias de Eu/Eu* conforme aumenta el
contenido de plagioclasa modal en la roca. Estas caracteristicas sugieren que los
contenidos de Sr y Eu (y por ende las relaciones de Sr/Y y Eu/Eu*) en las rocas de
Tancitaro se ven afectadas por efectos de cristalizacion de plagioclasa. Pero los datos
también demuestran que los altos valores de Sr y Sr/Y observados en las rocas menos
diferenciadas de Tancitaro no son el producto de una acumulacién anémala de plagioclasa,
sino que deben representar las caracteristicas del magma original. Por otro lado, las
composiciones de los conos cineriticos estudiados no parecen estar fuertemente
controladas por la acumulacién y/o fraccionamiento de plagioclasa, pues no correlacionan

con la proporcion de plagioclasa modal.
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Figura 26. Fraccionamiento de plagioclasa. (a) y (b) Las rocas del volcadn Tancitaro muestran una
clara correlacion negativa, tipica de cristalizacion de plagioclasa, mientras que en los conos no se
observa una correlacion clara. (¢) Es evidente que las rocas menos diferenciadas del Tancitaro
presentan anomalias positivas de Eun/Eu” (valor promedio Eun/Eu” = 1), reflejando ausencia de
plagioclasa en el fundido. También es notable que varios conos cineriticos tienen anomalias
positivas, sin embargo el valor promedio de las anomalias negativas es muy pobre (valor promedio
Eun/Eu” = 0.98).
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En resumen, a pesar de que las variaciones en la mineralogia y en la composicién
de elementos mayores de las secuencias estudiadas podrian ser explicadas mediante un
proceso de diferenciacion simple a partir de un mismo magma maéfico, las diferencias en Sr
y Sr/Y de las rocas de Tancitaro, y sus variaciones con las proporciones modales de
plagioclasa, sefialan claramente que ambos tipos de magma evolucionaron de forma
independiente y que su origen debe relacionarse con procesos petroldgicos distintos y/o

diferentes fuentes magmaticas.

7.2 Las adakitas del volcan Tancitaro

Dado que la sefial adakitica de las rocas de Tancitaro no parece estar controlada por
un efecto de acumulacion de plagioclasa en la roca, se puede pensar entonces que deriva de
la fusion parcial de una fuente en donde el granate, y no la plagioclasa, jugd un papel
preponderante, pues de otra forma no podrian haberse generado los valores altos en las
relaciones Sr/Y y La/Ybqy [Martin, 1999]. En este caso, la presencia de granate como fase
residual nos podria indicar dos fuentes magmaticas distintas: la corteza continental inferior
engrosada y rica en granate, o la placa oceanica en subduccion en facies de eclogita y/o
anfibolita granatifera.

La corteza continental inferior es un candidato probable debido a que sefiales
geoquimicas adakiticas sugieren una fuente basaltica. Si la corteza continental inferior
estuviera en facies granuliticas, los magmas generados a partir de ella se caracterizaria por
tener bajos contenidos de Sr, Al,03; <15% y anomalias negativas de Eu, debido a que estos
elementos se comportan de manera compatible durante el proceso de fusién si la
plagioclasa permanece como fase residual. En contraste, si la fuente de los magmas fuera
la corteza inferior en facies eclogiticas, los patrones esperados en los magmas resultantes
serian altos valores de Sr, Al,O; >15% y anomalias positivas de Eu. Pero en este caso, el
espesor de la corteza continental deberia exceder los 60 km para que el granate pueda
llegar a ser una fase estable [Jull y Kelemen, 2001]. Por consiguiente, una manera de
descartar la participacion de la corteza continental en facies granulitica como fuente de los
magmas adakiticos de Tancitaro seria, de hecho, las altas concentraciones de Sr y Sr/Y
observadas en las rocas. Ademas el espesor de la corteza en el area de estudio (~35 km)
[Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993], no es lo suficientemente gruesa como para
estabilizar facies eclogiticas en la corteza inferior. Esta interpretacion es de hecho

consistente con los pocos xenolitos recuperados en la region de Valle Santiago [Urrutia-
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Fucugauchi y Uribe-Cifuentes, 1999] y en la caldera de Amealco [Aguirre Diaz et al.,
2002]. Los xenolitos estudiados son esencialmente gabros y granulitas que si bien registran
altas presiones de equilibrio, en ningln caso parecen presentar granate, y en cambio son

muy ricos en plagioclasa.

Por otra parte, las rocas de Tancitaro (y los conos cineriticos) presentan Mg# >50
gue son muy distintos a los observados en fundidos experimentales de rocas maficas a altas
presiones [Rapp y Watson, 1995; Rapp et al., 1999]. En ese sentido, las rocas del area de
estudio no pueden haberse derivado de la fusién directa de una fuente basaltica o gabroica
ubicada en la base de la corteza continental, sino que deben representar fundidos ricos en

silice que interactuaron con peridotitas del manto durante su ascenso (Fig. 27).
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Figura 27. Las rocas adakiticas del volcan Tancitaro son mas consistentes con fundidos hibridos de
la placa oceéanica subducida que interactuaron con el manto peridotitico [Sen y Dunn, 1994; Rapp y
Watson, 1995; Rapp et al., 1999]. EI Mg# fue calculado como Mg# = 100 * Mg/(Mg + 0.85Fe** ).

Por otro lado, las rocas de Tancitaro con relaciones de Sr/Y maés altas también
tienen las composiciones isotopicas de Sr y Pb menos radiogénicas (Fig. 28a y b). Esta
caracteristica indica la participacion de un componente isotopicamente empobrecido
similar al MORB en su petrogénesis. Es notable también que los valores isotdpicos mas
empobrecidos se presentan en las rocas andesiticas de Tancitaro, y no en los basaltos mas
primitivos que emanaron de los conos cineriticos (Fig. 28c y d). De hecho, estas figuras
muestran que los valores para los conos cineriticos y Tancitaro despliegan correlaciones
divergentes. Esta divergencia pone de manifiesto una vez mas la imposibilidad de crear los
magmas isotdépicamente empobrecidos de Tancitaro mediante la cristalizacion y/o

contaminacion de un magma basaltico primitivo que provenga de alguno de los conos
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cineriticos. Adicionalmente, si la sefial adakitica fuera el producto de un proceso de
contaminacion cortical, la composicion de la corteza continental bajo el volcan Tancitaro
deberia ser isotopicamente similar a la del MORB pero muy diferente a la que se conoce
del Campo Volcanico Michoacan Guanajuato en la zona (p.ej. el batolito La Huacana) y/o

de los xenolitos corticales recolectados.

En conclusién, las sefiales adakiticas del volcan Tancitaro no parecen ser
consistentes con fundidos directos de la corteza continental, ni tampoco con un proceso de
cristalizacion y/o contaminacién cortical a partir de magmas basélticos emplazados en la
region. Las evidencias indican, en cambio, que al menos las rocas isotopicamente mas
empobrecidas, con relaciones de Sr/Y maés altas y Mg# > 50, son consistentes con fundidos
parciales de la porcion baséltica de la corteza oceadnica subducida que han interactuado con
peridotitas del manto durante su ascenso.
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Figura 28. (a) y (b) Las rocas del volcan Tancitaro despliegan una correlacién negativa clara 'y una
mayor variacién si se le compara con los conos cineriticos. N6tese como las rocas menos
diferenciadas de Tancitaro parten de una composicion isotépica similar al MORB. (c) y (d) En
estas graficas, se observan claramente los diferentes patrones evolutivos que presentan las rocas de
Tancitaro y de los conos cineriticos.
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7.3 El componente isotopicamente enriquecido

Las evidencias mostradas arriba sugieren que al menos una porcion de los
productos del volcan Tancitaro presentan caracteristicas tipicas de fundidos parciales de la
corteza oceénica en subduccion que han sido modificados en su Mg# y en sus elementos
compatibles mediante la interaccion con peridotitas del manto (ver abajo). Es evidente
también que este tipo de rocas no proviene de la diferenciacién y/o contaminacion de
magmas similares a los que formaron los conos cineriticos mas primitivos emplazados en
la region. Sin embargo, la composicion de elementos mayores, traza e is6topos de
Tancitaro también es muy variable, y claramente requiere de la participacion de un
componente isotopicamente enriquecido que se observa con mayor claridad en las rocas

mas diferenciadas (alto SiO,, bajo Sr/Y, mayor cantidad de plagioclasa modal).

Resulta interesante que los conos cineriticos estudiados también muestran
caracteristicas isotopicas relativamente enriquecidas, al menos si se les compara con las
porciones adakiticas de Tancitaro. Sin embargo, la composicion isotopica de Sry Pb de los
conos permanece practicamente constante, o simplemente no correlaciona con el grado de
diferenciacion (Fig. 28c y d). Estas evidencias, junto con la existencia de patrones de
elementos traza relativamente paralelos (Fig. 21 y 22) parecen indicar que los conos
cineriticos del area de estudio siguen un proceso de cristalizacion fraccionada simple a
partir de magmas primitivos de composicion similar, dado que un proceso de este tipo no
debe modificar la composicién isotdépica. También es claro que el magma primitivo que
alimenta a los conos tiene caracteristicas tipicas de un magma de arco (con un patrén de
elementos traza que debe ser parecido al resto de los conos), y aunque claramente no es
posible descartar un cierto grado de contaminacion cortical, las posibles contribuciones de
la corteza continental no deben ser muy elevadas pues los conos méas primitivos alcanzan
hasta 9% en el contenido de MgO, y sus patrones de elementos traza y composiciones

isotOpicas son practicamente idénticos a los de los conos mas evolucionados.

Las rocas mas diferenciadas de Tancitaro son también isotopicamente idénticas a
los conos cineriticos mas diferenciados y, en ese sentido, no parece aventurado pensar que
ambos tipos de rocas estén relacionadas genéticamente. Pero cdmo ocurre esta relacion,
cudl es el origen primario de su relativo enriquecimiento isotopico, y cual es la razén por la
cual sus composiciones son tan distintas a las del componente adakitico de Tancitaro son

todas preguntas dificiles de evaluar con las evidencias actuales.
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Existen al menos dos procesos petrogenéticos que podrian explicar el origen del
componente enriquecido: (a) un proceso de contaminacion cortical y (b) la incorporacion
de sedimentos subducidos o, més especificamente, de sus fundidos parciales, a través del
proceso de subduccion. Varios autores han enfatizado la dificultad que existe para
diferenciar entre estos componentes en las rocas de arco debido a que los sedimentos
terrigenos que se subducen y las rocas corticales, que forman el basamento del arco, suelen
tener composiciones muy parecidas. De hecho, y viéndolo de una manera muy simple,
ambos componentes son esencialmente los mismos, pues al menos la porcién terrigena de
los sedimentos subducidos proviene de la denudacién de los continentes. Sin embargo, y a
pesar de la similitud composicional entre los componentes involucrados, el mecanismo de
enriquecimiento es diametralmente opuesto: uno de ellos involucra la asimilacion de rocas
preexistentes en la corteza que inevitablemente dispara la cristalizacion de minerales
(AFC) [DePaolo, 1981], y el otro involucra la inyeccion de magmas derivados de la fusion
parcial de sedimentos hacia el manto [Plank, 2005]. Por lo tanto, diferenciar entre ambos
mecanismos de enriquecimiento deberia ser posible porque ambos procesos deben

imprimir tendencias distintas en la composicion de las rocas igneas.

La figura 29 muestra distintos diagramas de variacion quimica e isotopica de las
rocas estudiadas. Los diagramas utilizan relaciones entre elementos en donde el
denominador es el mismo, y por lo tanto estan disefiados para resaltar un posible
mecanismo de mezcla binaria entre dos componentes en donde las correlaciones deberian
ser lineales [Langmuir et al. 1978]. La figura 29 muestra que los datos del volcan
Tancitaro siguen una correlacion lineal que parte de un componente con alto Sr/Pb y Nd/Pb
(Fig. 29a y b) y composiciones isotdpicas semejantes al MORB (el componente adakitico),
pero que se extiende hacia valores isotépicamente enriquecidos con valores bajos en Sr/Pb
y Nd/Pb (Fig. 29c y d); intersectando la composicion de los sedimentos del sitio DSDP
487. Estas tendencias son dificiles de explicar mediante un proceso simple de
contaminacion cortical (AFC) que utilice al Granito La Huacana como contaminante y a un
magma adakitico empobrecido como magma inicial. Esto se debe esencialmente a las
diferencias en incompatibilidad entre el Sry el Nd durante la cristalizacién fraccionada que
involucra la formacion de plagioclasa, y a la relativa similitud en la particion de Nd y Pb
en las mismas mineralogias. De esta manera, si la correlacion lineal en el diagrama Sr/Pb
vs. Nd/Pb estuviera controlada por un mecanismo de AFC, entonces el Sry el Nd deberian

tener una compatibilidad semejante durante la cristalizacion (Ds=Dng). Esto podria
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lograrse si la plagioclasa no fuera una fase dominante, pero es inconsistente con las
observaciones petrograficas y las correlaciones que existen entre la relacién Sr/Y vy el
contenido de plagioclasa modal de las rocas de Tancitaro. Estas observaciones permitirian
de hecho asumir que Ds>Dpp>Dng durante un posible proceso de cristalizacion y/o AFC.
En otras palabras, las graficas demuestran que el mecanismo que modifica la composicion
de las rocas de Tancitaro hacia valores isotopicos mas enriquecidos no parece ser
consistente con la asimilacion del basamento local, sino mas bien parece estar relacionado
con la incorporacion de fundidos parciales de los sedimentos subducidos que se mezclan
en distintas proporciones con los liquidos adakiticos.

El principal problema con esta interpretacion son las correlaciones que existen entre
la relacion Sr/Y(Pb), el grado de diferenciacion, el enriquecimiento isotépico y la
proporcion de plagioclasa modal en las rocas de Tancitaro (ver figuras 26 y 28). Estas
correlaciones son claramente consistentes con un proceso de contaminacion cortical
acompariado de cristalizacion de plagioclasa, a menos que la incorporacion preferencial del
componente sedimentario en los magmas tenga un efecto directo en la cristalinidad y
composicion mineraldgica de las rocas. De hecho, Blatter y Carmichael (2001) vy
Carmichael (2002) han sugerido que la cristalinidad y la composicion mineraldgica de las
andesitas mexicanas son un reflejo de la cantidad de agua disuelta en los magmas. En ese
sentido, se podria especular también que las rocas de Tancitaro con valores bajos de
Sr/Y(Pb), y composiciones isotopicas mas enriquecidas representen simplemente magmas
menos hidratados que los magmas adakiticos, dado que la cristalizacion de plagioclasa esta
intimamente relacionada con el contenido de agua disuelta en los magmas [Blatter y
Carmichael, 1998].

Por otra parte, es notable que los conos cineriticos no muestren una correlacion
lineal bien definida en ninguno de estos diagramas. Esta caracteristica pone de manifiesto
nuevamente que su petrogénesis debe estar de alguna manera desligada del mecanismo que
formé los magmas de Tancitaro. Sin embargo, su caracter mafico con sefiales notables de
subduccion, asi como los valores enriquecidos en su composicion isotopica, y el hecho de
que éstas se mantengan relativamente constantes durante la diferenciacion, tampoco
parecen ser consistentes con un mecanismo de contaminacion cortical. En cambio, estas
caracteristicas parecen sefialar que los conos cineriticos provienen de la fusion parcial del

manto que ha sido modificado en su composicion por efectos de la subduccion. Una vez
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formados, estos magmas basalticos podrian experimentar distintos grados de diferenciacion
simple. El enriquecimiento isotdpico en este caso podria estar ligado a la incorporacion de
sedimentos Unicamente, aunque no es posible descartar que una pequefia proporcién de
magmas adakiticos también haya sido también incorporada en ellos, aunque se encuentre
relativamente diluida entre los componentes mantélicos y sedimentarios, como sucede con

las rocas de Tancitaro con bajo Sr/Y.
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Figura 29. Componente enriquecido. (a) y (b) Las rocas de Tancitaro forman un arreglo lineal,
consistente con una mezcla binaria entre un componente similar al MORB y un componente
enriquecido representado por los sedimentos subducidos, mientras los conos forman un patrén
ligeramente horizontal. (c) Las rocas de Tancitaro se grafican entre un componente MORB con alto
Nd/Pb y un componente enriquecido con bajo Nd/Pb, representado por los sedimentos. (d) Las
rocas de Tancitaro muestra un arreglo linear que parten de un componente empobrecido hacia el
campo de los sedimentos.
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7.4 Reaccion entre basaltos eclogiticos subducidos y la cufia del manto

Aunque las relaciones isotopicas y de elementos traza de los productos de Tancitaro
sugieren la participacion de dos componentes distintos derivados de la fusion parcial de la
corteza oceénica (sedimentos y basaltos), la cufia del manto también debi6 jugar un papel

importante en la petrogénesis de los magmas de Tancitaro.

Las rocas del volcan Tancitaro se caracterizan por tener bajas concentraciones en
MgO con respecto a los conos cineriticos. Sin embargo, su Mg# es similar, y varia para
Tancitaro entre 51-63, mientras que en los conos varia entre 59-71 (Fig. 27).

Los datos experimentales de Rapp y Watson (1995) y Rapp et al., (1999) indican
que los fundidos parciales de rocas basalticas a altas presiones son liquidos silicicos que
tienen composiciones de elementos traza muy similares a las observadas en rocas
adakiticas. Sin embargo, estos liquidos experimentales, que representan fundidos puros de
la placa subducida, tienen concentraciones de elementos compatibles (Ni, Cr) y Mg#
menores a los que se observan en muchos magmas adakiticos. Los estudios experimentales
de Rapp et al. (1999) muestran que algunos fundidos silicicos derivados de la fusion
parcial de basaltos se encuentran en desequilibrio con las peridotitas del manto, y por lo
tanto reaccionan con ellas incrementando las concentraciones de Cr, Ni y Mg# en los

fundidos hibridos resultantes.

Las rocas de Tancitaro tienen caracteristicas quimicas que son consistentes con este
proceso de hibridizacion. En el diagrama de SiO; contra el Mg# (Fig. 27), los fundidos
puros de rocas basélticas tienen valores de Mg# (en promedio 35) menores que en
Tancitaro, mientras que los fundidos hibridos tienen Mg# similares a los observados en los

productos de Tancitaro.

Por lo anterior, se interpreta que las rocas de Tancitaro derivan a partir de fundidos
de la placa oceanica en subduccién que posteriormente reaccionaron con un manto
periodotitico. Este proceso modifica la composicion de los elementos compatibles de los
magmas resultantes, pero no debe afectar significativamente a los elementos traza

incompatibles.
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7.5 Analogia del magmatismo adakitico en la FVTM

En nuestro pais, rocas adakiticas han sido encontradas en Baja California [Rogers et
al., 1985] y a lo largo de la FVTM en los estratovolcanes Miocénicos Palo Huerfano, La
Joya y Zamorano ubicados en Querétaro [Mori, en proceso], el volcan Cerro Grande en
Puebla [Gémez Tuena y Carrasco Nufiez, 2000], y en plutones en el area de Palma Sola
[GOmez-Tuena et al., 2003]. Sin embargo, firmas adakiticas mas recientes de edad
Cuaternaria han sido reportadas en Nevado de Toluca [Martinez-Serrano et al., 2004], el

volcan San Juan [Luhr, 2000] y en el presente trabajo.

Casualmente, la mayor parte del magmatismo adakitico reciente dentro de la FVTM
se encuentra restringida a su parte central. La figura 30 muestra la relacién Sr/Y contra Y
de las rocas del area de estudio, junto con los datos de rocas adakiticas reportados para
Nevado de Toluca. Los productos de Tancitaro tienen relaciones de Sr/Y mucho mas altas
que las reportadas para Nevado de Toluca, ademas presenta valores de Y mucho menores
que en este volcan. Por consiguiente, y siguiendo la definicion de Defant y Drummond
(1990) en términos de elementos traza, las rocas de Tancitaro tienen caracteristicas
geoquimicas mas adakiticas que las reportadas en Nevado de Toluca. La diferente
magnitud de la sefial adakitica podria estar relacionada con las caracteristicas del sistema
en subduccion (edad y velocidad de convergencia de la placa subducida), y con la posicion
de los volcanes con respecto a la trinchera. En este sentido, el volcan Tancitaro se
encuentra en una zona donde la placa subducida es relativamente méas joven, la velocidad
de convergencia es relativamente menor y la posicion de la trinchera es mas cercana con
respecto al Nevado de Toluca (Fig. 3), por lo que se deberia esperar un gradiente
geotérmico mas elevado en Tancitaro, dando lugar a estas diferencias geoquimicas.
También podria ser posible que los magmas del Nevado de Toluca han experimentado un
mayor grado de contaminacion con la corteza, en un proceso que tenderia a enmascarar la

sefial adakitica [Martinez-Serrano et al., 2004].

De acuerdo a Gutscher et al. (2000) muchas de las adakitas Plio-Cuaternarias
encontradas alrededor del mundo son causadas por subduccion sub-horizontal en placas
relativamente jovenes. Estudios sismicos han confirmado que la disposicion de la placa de
Cocos bajo el sur central de México, es sub-horizontal [Pardo y Suérez, 1995]. Sin
embargo, esto no puede ser confirmado en el &rea de estudio debido a la falta de

hipocentros a lo largo del frente volcanico, cuya profundidad ha sido estimada entre 80 y
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100 km [Pardo y Suarez, 1995]. En la actualidad, se argumenta que el fundido de la placa
puede generar un area asismica debido a que se comporta como un cuerpo plastico y no
solido, tal proceso podria estar ocurriendo bajo Tancitaro, confirmando la ausencia de
hipocentros profundos en esa zona. Por lo anterior, la presencia de magmatismo adakitico
en Tancitaro puede ser explicada por subduccion sub-horizontal, este fendmeno se puede
extender desde el Nevado de Toluca hasta el volcdn Tancitaro como una caracteristica

general del sector central de la FVTM.
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Figura 30. Diagrama de variacién de Sr/Y contra Y de las rocas con firmas adakiticas presentes en
el sector central de la FVTM. Notese los valores altos en la relacion de Sr/Y en las rocas de
Tancitaro, con respecto a los datos reportados para Nevado de Toluca.
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8. Conclusiones

Los ensambles mineraldgicos y las caracteristicas geoquimicas de las rocas del
volcan Tancitaro y de los conos cineriticos aledafos reflejan la existencia de dos procesos
magmaticos distintos que se desarrollaron en un periodo de 0.98 Ma al Reciente en el
sector sur del CVMG.

Las caracteristicas geoquimicas de las rocas menos diferenciadas del volcan
Tancitaro indican que la placa oceanica en subduccion se esta fundiendo debajo del sector
sur del CVMG. Asi mismo, su contraparte mas evolucionada presenta caracteristicas
geoquimicas consistentes con la participacion de los sedimentos subducidos, los cuéles se
mezclan en distintas proporciones con los liquidos adakiticos. Sin embargo, tampoco es
posible descartar la posibilidad de que estas rocas tengan contribuciones importantes de la
corteza continental superior. En ese sentido, las rocas menos diferenciadas del volcan
Tancitaro pueden ser clasificadas como adakitas, debido a que representan fundidos
hibridos de la placa subducida que interaccionaron con el manto peridotitico adquiriendo

un alto Mg# durante su ascenso.

En cambio, los conos cineriticos muestran caracteristicas geoquimicas tipicas de
magmas de arco que una vez formados siguen un proceso de cristalizacién simple durante
su emplazamiento en niveles corticales. En ese sentido, la contaminacion de la corteza no
parece haber jugado un papel importante debido a que los conos cineriticos mas primitivos
son basalticos, alcanzan hasta 9% en el contenido de MgO, y tienen patrones de elementos
traza similares a los de los conos mas diferenciados. Por lo tanto es probable que estos
magmas hayan aprovechado fracturas corticales preexistentes que permitieron un ascenso

relativamente rapido y eficiente.

Aunque las rocas diferenciadas del volcan Tancitaro se sobreponen con las rocas
mas diferenciadas de los conos cineriticos, es evidente que los magmas de Tancitaro no
evolucionaron por un proceso de diferenciacion a partir de los conos cineriticos méas

primitivos pues presentan patrones divergentes en los diagramas isotdpicos.
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Los resultados del presente estudio permiten afiadir una localidad de magmatismo
adakitico en el Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato que parece evolucionar de forma

independiente de los magmas basalticos que son comunes en el campo.
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