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Resumen. 
 
La naturaleza única del vulcanismo monogenético ha generado muchas incógnitas acerca de su 

origen, duración y distribución espacial. En la Sierra Chichinautzin se realizaron estudios de 

reconocimiento, análisis morfométrico para edades relativas, procesamiento de imágenes y 

mapeo de los volcanes que conforman esta Sierra. Posteriormente se llevó a cabo una selección de 

estructuras volcánicas, enfatizando las representativas de los diferentes estilos eruptivos, 

morfologías y de edades relativas más antiguas. Una vez realizada esta selección, se hicieron 

estudios detallados sobre morfometría, estratigrafía volcánica, mapeo y análisis químicos a 23 

volcanes, de los cuales 20 son conos de escoria/ceniza, dos domos y un derrame grueso de lava sin 

cono asociado. De estas estructuras se obtuvieron en total 24 edades nuevas 40Ar/39Ar. Se 

definieron los límites temporales y espaciales del vulcanismo monogenético en la Sierra 

Chichinautzin y los conos se dividieron en cuatro grupos volcánicos: (1) Grupo Volcánico 

Monogenético Peñón (GVMP); (2) Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo (GVCA); (3) Grupo 

Volcánico Chichinautzin Joven (GVCJ) y (4) Sierra Santa Catarina (SSC).  

 

El Grupo Volcánico Monogenético Peñón es el vulcanismo más antiguo (1,294 ± 36 a 765 ± 30 ka) e 

inició en la parte norte del área con el volcán Peñón Del Marqués y la última erupción ocurrió en el 

sur. Estos conos basáltico andesíticos están ampliamente espaciados y forman un alineamiento 

NE-SW (N60°E). Después de esta actividad volcánica, el vulcanismo monogenético aparentemente 

se detuvo por ~527 ka. 

 

El vulcanismo monogenético se reactivó después de este primer gap, con el nacimiento del volcán 

Tezoyuca 1, marcando el inicio del segundo grupo volcánico (Grupo Volcánico Chichinautzin 

Antiguo; 238 ± 51 a 95 ± 12 ka) en la parte sur del área de estudio. En estos conos basálticos, 

andesíticos y dacíticos se identificaron dos grupos, uno con alto MgO y otro con bajo MgO. 

Posterior a la última erupción en el Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo, el vulcanismo 

monogenético se detuvo de nuevo, ahora por ~60 ka.  

 

Hace ~35 ka, la actividad monogenética comenzó otra vez, pero ahora en la parte este del área de 

estudio, cerca del volcán Popocatépetl, con la erupción del volcán Zitlaltépetl. Esto dio inició a la 

formación del GVCJ (< 35 ± 4 ka). Los conos de este grupo están alineados E-W y las muestras 
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analizadas varían de basaltos a dacitas. El Grupo Volcánico Chichinautzin Joven se considera aún 

activo ya que las últimas erupciones tuvieron lugar hace menos de 2 ka.  

 

La Sierra Santa Catarina (132 ± 70 a 2 ± 56 ka) está localizada en la parte norte del área, en el 

antiguo Lago de Chalco y está separada del resto de los volcanes, considerándose una sierra 

diferente. Esta sierra formó alineamientos de conos basáltico-andesíticos a andesíticos muy juntos 

entre sí, con una orientación N70°E. Las muestras de este grupo volcánico tienen concentraciones 

más altas en Zr, P2O5, y Nb, comparados con los otros grupos volcánicos, lo que sugiere una fuente 

mantélica diferente de los demás volcanes.  

 

Los límites espaciales al norte y sur de cada grupo volcánico se fueron reduciendo con el tiempo: 

78 km en el GVMP, ~40 km en el Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo y ~25 km en el Grupo 

Volcánico Chichinautzin Joven, concentrando los volcanes más jóvenes en la parte central del área. 

Los alineamientos de los conos también cambiaron progresivamente de NNE-SSW a NE-SW a E-W 

a través del tiempo, estos cambios se asociaron a variaciones en el campo de esfuerzos presente 

en el área. La rotación de estos campos de esfuerzos en sentido horario parece controlar la 

distribución de los campos volcánicos, en la que la extensión N-S incrementa con el tiempo 

permitiendo la alineación de los conos E-W.  

 

Los resultados obtenidos sugieren que la Sierra Chichinautzin se compone de cuatro campos 

volcánicos diferentes, en lugar de uno como se había pensado anteriormente. Las diferencias en 

edad, en la orientación de emplazamiento y las variaciones geoquímicas apoyan esta conclusión.  
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Abstract. 
 
 

The unique nature of monogenetic volcanism has always raised questions about its origin, 

longevity and spatial distribution. Detailed temporal and spatial boundaries resulted from a 

morphometric study, mapping, relative dating, twenty-four new 40Ar/39Ar dates, and chemical 

analyses for the Sierra Chichinautzin, Central Mexico. Based on these results the monogenetic 

cones were divided into four groups: (1) Peñón Monogenetic Volcanic Group (PMVG); (2) Older 

Chichinautzin Monogenetic Volcanic Group (Older CMVG); (3) Younger Chichinautzin Monogenetic 

Volcanic Group (Younger CMVG) and (4) Sierra Santa Catarina Monogenetic Volcanic Group (SSC). 

 

The PMVG cover the largest area and marks the northern and southern boundaries of this field. 

The oldest monogenetic volcanism (PMVG; 1,294 ± 36 to 765 ± 30 ka) started in the northern part 

of the area and the last eruption of this group occurred in the south. These basaltic-andesite cones 

are widely spaced and are aligned NE-SW (N60°E). After this activity, monogenetic volcanism 

stopped for ~527 ka. 

 

Monogenetic volcanism was reactivated with the birth of the Tezoyuca 1 Volcano, marking the 

beginning of the second volcanic group (Older CMVG; 238 ± 51 to 95 ± 12 ka) in the southern part 

of the area. These andesitic to basaltic andesite cones plot into two groups, one with high MgO 

and Nb, and the other with low MgO and Nb, suggesting diverse magma sources. The eruption of 

the Older CMVG ended with the eruption of Malacatepec volcano and then monogenetic 

volcanism stopped again for ~60 ka. 

 

At ~35 ka, monogenetic volcanism started again, this time in the eastern part of the area, close to 

Popocatépetl volcano, forming the Younger CMVG (<35 ± 4 ka). These cones are aligned in an E-W 

direction. Geochemical composition of eruptive products of measured samples varies from basalts 

to dacites with low and high MgO. The Younger CMVG is considered still active since the last 

eruptions took place <2 ka. 

 

The SSC (132 ± 70 to 2 ± 56 ka) is located in the northern part of the area, in the old Chalco Lake 

and is separated by faults from the rest of the volcanic groups as a different range. The SSC 
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formed closely spaced basaltic andesites to andesitic cones oriented NE-SW (N70°E). The SSC 

samples have high Zr, P2O5, and Nb, indicating a different magma source. 

 

The northern and southern spatial boundaries of the field (the surface area with monogenetic 

volcanoes) became smaller with time: 78 km for PMVG, ~40 km for the Older CMVG and ~25 km 

for the Younger CMVG, concentrating the volcanoes in the central part of the area. The alignment 

of the cones changed progressively from NNE-SSW to NE-SW to E-W through the time, associated 

with the changes in the stress field which appears also to have caused the gaps. 

 

Results suggest that the Sierra Chichinautzin is actually four different volcanic fields, some partially 

overlapping, instead of one as previously considered. The differences in age, emplacement 

orientation and geochemistry support this conclusion. 
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Introducción. 

 
El comportamiento y la naturaleza de los campos monogenéticos, su inicio y el tiempo que 

duran activos son cuestiones que aún no han sido totalmente definidas. Identificar cómo y cuándo 

ocurrió el vulcanismo monogenético, así como establecer los límites espaciales, servirá para 

entender el comportamiento de los campos monogenéticos, su historia eruptiva y su evolución 

mediante la distribución espacio-temporal de los conos. El vulcanismo monogenético se define 

como la actividad volcánica que tiene un periodo de vida corto y que ocurre en un solo evento 

eruptivo (Nakamura, 1975, 1986). Se refiere también a un sistema magmático pequeño que forma 

campos de volcanes monogenéticos, los cuales se producen por erupciones explosivas y efusivas 

que son activadas por pequeños pulsos de magma (Cañón-Tapia y Walker, 2004; Smith y Németh, 

2017). 

 

El inicio de la actividad volcánica monogenética de la Sierra Chichinautzin (SC) y sus límites 

espacio-temporales son temas de incertidumbre. Se llevaron a cabo estudios de reconocimiento 

en campo, análisis morfométrico y procesamiento de imágenes de todos los volcanes de la Sierra 

Chichinautzin, enfatizando aquéllos que, de acuerdo a la edad relativa, fueran los más antiguos en 

la zona de estudio. A partir de estos estudios se seleccionaron 23 volcanes monogenéticos que son 

representativos de los diferentes estilos eruptivos, morfologías, distribución espacial y variaciones 

químicas. De dichas estructuras monogenéticas se detalló el análisis morfométrico [altura (h), 

diámetro basal (Wb), diámetro del cráter (Wcr), y relación (h/Wb)] para la edad relativa, se 

muestrearon para análisis químicos y se obtuvieron 24 edades 40Ar/39Ar nuevas.  

  

Contexto tectónico del área de estudio. 

 

La zona de estudio se ubica en la parte frontal de la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM), 

la cual está formada por varios campos monogenéticos como el Campo Volcánico Mascota, 

Michoacán-Guanajuato, la Sierra Chichinautzin, el Campo Volcánico Apan o el Campo volcánico de 

Los Tuxtlas, que están separados por grandes volcanes poligenéticos como el Volcán de Fuego de 

Colima, el Popocatépetl o el Pico de Orizaba. La FVTM se encuentra a una distancia variable de 

Oeste (~120 km) a Este (~320 km) de la Trinchera Mesoamericana, tiene de 40 a 200 km de ancho 
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y aproximadamente unos 800-1000 km de largo, desde el Océano Pacífico hasta el Golfo de 

México (Velasco-Tapia y Verma, 2001; Demant, 1976; Nixon, 1982; Urrutia-Fucugauchi y Del 

Castillo, 1977; Pardo y Suárez, 1995; Mooser, 1969; Fig. 1).  

 

 
Fi. 1. Mapa general del área de estudio. FVTM: Faja Volcánica Trans Mexicana. CVM: Campo Volcánico 

Mascota; CVGM: Campo Volcánico Michoacán-Guanajuato. SC: Sierra Chichinautzin.  
 

La FVTM es el resultado de la subducción de las placas de Cocos y Rivera, desde el 

Mioceno, debajo de la de Norteamérica (Nixon, 1982; Johnson y Harrison, 1990; Pardo y Suarez, 

1995; Pérez-Campos, et al., 2008; Ferrari et al., 2012). La subducción de la placa de Cocos es 

subhorizontal y conforme avanza al interior cambia el ángulo de inclinación de la zona de Benioff a 

casi vertical (Suárez et al., 1990; Pardo y Suárez, 1995; Singh y Pardo, 1993; Ferrari et al., 1999; 

Pérez-Campos et al., 2008), llegando a una profundidad de unos 150 km bajo la Ciudad de México 

(Pérez-Campos et al., 2008). Sin embargo, la placa de Cocos tiene una subducción oblicua con 

respecto a la Trinchera, subduciendo hacia el N-NE (Pardo y Suárez, 1995; Ferrari et al., 1999; 

Gorbatov y Fukao, 2005).  

 

Localización del área de estudio. 

 

El área de estudio está limitada por la Sierra de las Cruces al W, la Sierra Nevada al E, al N 

por sedimentos lacustres y al S por los valles de Cuernavaca y Cuautla. La figura 2 muestra la zona 

de estudio que comprende parte de las siguientes cartas topográficas de INEGI: Ciudad de México 

(E14A39), Milpa Alta (E14A49), Cuernavaca (E14A59), Jojutla de Juárez (E14A69), Chalco (E14B31), 
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Amecameca de Juárez (E14B41) y Cuautla (E14B51). En el área de estudio se contabilizaron 227 

estructuras volcánicas, incluyendo a los volcanes localizados al oriente de la CDMX los cuales son 

Chimalhuacán (CHI), Peñón Del Marqués (PB), Cerro de la Estrella (EST) y a la Sierra Santa Catarina 

(SSC). 

 
Fig. 2. Imagen Landsat 8 Thematic Mapper (RGB 4-3-2) indicando el área de estudio. CDMX: Ciudad de 
México; CHI: Chimalhuacán; PB: Peñón Del Marqués; EST: La Estrella; S. Catarina: Sierra Santa Catarina; CTZ: 
Coatzontle; MZ: Mezontepec; MT: Malacatepec; QP: Quepil; TB: Tabaquillo; AH: Aholo; CUA: Cuautepel; 
TCM: Tecmilco, TLY: Tlayacapan; ZTL: Zitlaltépetl; ACH: Achichipilco; TT: Las Tetillas; CO: La Corona; TZ: 
Tezoyuca 1 y 2; JT: Jumiltepec; TLT: Tlaltizapán.  
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Antecedentes de la zona de estudio. 

 

El área de estudio está conformada por 227 estructuras volcánicas, entre conos y flujos de 

lava asociados, volcanes tipo escudo pequeños, domos y derrames gruesos de lava dentro de un 

área ~5945 km2 (Martin Del Pozzo, 1982; Wallace y Carmichael, 1999; Velasco-Tapia y Verma, 

2001; Velasco-Tapia, 2003). La densidad de conos en la Sierra Chichinautzin es de 0.15/km2 y el 

volumen total ~470 km3, con una tasa de erupción de 11.75 km3/1000 años (Márquez et al., 1999).  

 

Estudios morfológicos, vulcanológicos y petrográficos.  

 

Los análisis geomorfológicos y la estratigrafía volcánica en la zona de estudio han 

permitido inferir el desarrollo eruptivo y edades relativas de los conos (Bloomfield, 1975; Martin 

Del Pozzo, 1982). Estos autores utilizaron los siguientes parámetros morfométricos: base del 

cono/altura, altura/diámetro basal, diámetro del cráter/diámetro basal del cono y las estructuras 

primarias de los derrames de lava (conservación de los bordes y frentes del derrame, levees, 

crestas de presión, líneas de flujo) para obtener edades relativas. Basado en un análisis 

morfoestratigráfico, los conos de la Sierra Chichinautzin se dividieron en cinco grupos: Plv1, Plv2, 

Plv3, Plv4 y Hv (Martin Del Pozzo, 1982). Estudios realizados para los derrames de lava indican que 

son principalmente flujos de bloques cuya relación longitud/espesor varía de 21.4 a 350; el alcance 

de los derrames va de 1 a 21.5 km y el espesor de 0.5 a 100 m (Martin Del Pozzo, 1982). La 

granulometría de los piroclastos llevada a cabo por Martin Del Pozzo (1982) indica que el tipo de 

vulcanismo presente fue de tipo surtseyano y estromboliano, aunque también se identificaron 

productos asociados a vulcanismo de tipo hawaiano. 

 

Los diferentes estilos eruptivos presentes en la zona de estudio han producido estructuras 

de diversos tipos. Ejemplos del vulcanismo de tipo surtseyano, que en este trabajo se decidió 

nombrarlo hidromagmático, son el anillo piroclástico Xico, localizado en el borde SE del Lago de 

Chalco, en el área metropolitana de la CDMX (Ordoñez, 1904; Gallegos-Meza et al., 2015) y el 

volcán La Caldera, perteneciente a la Sierra Santa Catarina, que es considerado como un tuff cone 

o cono de tobas descrito previamente por Francis y Thorpe (1974) y Lugo-Hubp et al (1994) y que 

se encuentra a 7 km al norte del volcán Xico.  
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El volcán Xitle es un cono de escorias cuya erupción inició con emisiones de ceniza y 

escoria, posteriormente la erupción fue dominada por flujos de lava alimentados por tubos 

(Martin Del Pozzo et al., 1997). El volcán Chichinautzin se formó inicialmente por secuencias de 

flujos delgados de lava que fluyeron al sur, mientras que los derrames de lava al Este, Oeste y 

Norte fueron más gruesos (Martin Del Pozzo et al., 1997). Ambos volcanes podrían ser ejemplo de 

una actividad volcánica tipo estromboliana-estromboliana violenta. 

 

Los derrames gruesos de lava sin cono asociado y domos son productos del estilo eruptivo 

efusivo. Los derrames como el Tabaquillo y la Mesa La Gloria, al oeste del área de estudio, y el 

Tetequillo-Xicomulco, al norte, son derrames de lava viscosa que se van autobrechando mientras 

avanzan. En estos derrames también se observan levees marcados, indicando la dirección del flujo 

y es posible identificar las bocas por donde salió la lava (Martin Del Pozzo, 1982). 

 

Los datos petrográficos muestran que en la Sierra Chichinautzin las rocas máficas en 

general presentan cristales de olivino y piroxeno (ortopiroxeno), mientras que en las rocas más 

silícicas el olivino decrece en cantidad, aumenta el clinopiroxeno y aparece la hornblenda (Martin 

Del Pozzo, 1982). En el caso de las plagioclasas, éstas suelen presentar fenocristales, 

microfenocristales y microlitos de acuerdo a los tamaños publicados por Martin Del Pozzo (1982; 

Nota: los tamaños para los cristales en el estudio petrográfico fueron tomados de Nelson (2017): 

0.03 - 0.3 mm microfenocristal, 0.3 - 5 mm fenocristal y > 5 mm megafenocristal). La matriz de 

estas rocas, en la mayoría, es de grano fino con microlitos de plagioclasa, piroxeno, 

titanomagnetita y vidrio (Martin Del Pozzo, 1982; Wallace y Carmichael, 1999; Velasco-Tapia y 

Verma, 2001; Márquez y De Ignacio, 2002; Siebe et al., 2004; Meriggi et al., 2008). Para los 

derrames gruesos de lava, de composición principalmente dacítica, se identificaron hiperstenas y 

hornblendas muy oxidadas (reportadas como oxihornblendas) así como cristales de cuarzo y 

plagioclasas (Martin Del Pozzo, 1982). 

 

Estudios geocronológicos. 

 

Bloomfield (1975) obtuvo edades 14Cde paleosuelos y carbones asociados a los conos que 

varían en un rango de 38,592 ± 3210 a B.P. a 8440 ± 70 a B.P., en la zona oeste del área de estudio 

y propuso que el vulcanismo en la Sierra Chichinautzin inició aproximadamente hace 40 ka. Estas 
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edades sirvieron como base para la clasificación morfoestratigráfica de los cinco grupos realizada 

por Martin Del Pozzo (1982). Posteriormente, Kirianov et al., (1999), Siebe (2000) y Siebe et al., 

(2004, 2005) publicaron edades 14C en un rango de >21675 + 220/-215 a B.P. a 1675 ± 40 a B.P.; 

otras edades publicadas por Córdova et al. (1994) para el volcán Xitle son de 1975 ± 60 a B.P., y 

otra de 2030 ± 60 a B.P. (Córdova et al., 1997). 

 

Por otro lado, las mayores edades obtenidas en la zona de estudio con el método 
40Ar/39Ar son de 1020 ± 160 ka para rocas en la parte sur de la zona de estudio (Arce et al., 2013); 

mientras que las menores, también con este método, son de alrededor de 2 ka (Arce et al., 2015).  

 

Las investigaciones en la zona del Lago de Chalco han detallado la secuencia cronológica 

del relleno sedimentario partiendo del estudio de diatomeas, polen, susceptibilidad magnética y 

fechamientos de radiocarbono (Lozano-García et al., 1993; Urrutia-Fucugauchi et al., 1994; 

Caballero-Miranda y Guerrero-Ortega, 1998). Se reportó una actividad volcánica intensa durante 

el Pleistoceno tardío y el Holoceno debido a la presencia de 10 horizontes de tefra con 

fechamientos de hasta 21600 ± 1050 años B.P. (tefra IX; Ortega-Guerrero y Newton, 1998). 

Además, en esta secuencia vulcano-sedimentaria se identificaron marcadores estratigráficos como 

la Pómez con Andesita del volcán Popocatépetl (PWA; Mooser, 1967; también llamada Pómez 

Tutti Frutti por Siebe et al., 1996), de hace ~14 ka, y la Pómez Toluca Superior (~10 ka; Arce et al., 

2003). Recientemente, Ortega-Guerrero et al. (2017) presentaron una litoestratigrafía detallada de 

la secuencia maestra del Lago de Chalco, compuesta por una serie de núcleos con una profundidad 

total de 122 m, en la que está registrada la actividad volcánica y los cambios climáticos de los 

últimos 150 ka en la región.  

 

Estudios petrogenéticos. 

 

La composición química de las rocas de la Sierra Chichinautzin es dominantemente 

andesítica aunque también hay basalto y dacita (Martin Del Pozzo, 1982; Márquez et al., 1999). Se 

han propuesto modelos para explicar el origen de los magmas, como el de Martin Del Pozzo (1990) 

en el que los magmas de la Sierra Chichinautzin provienen de tres tipos de fuentes que se forman 

tanto del manto como de la corteza inferior, presentan contaminación cortical y mezcla de 

magmas. Esto se evidencia con la variación de los valores de 87Sr/86Sr y por algunos aspectos 
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petrográficos, así como la presencia de valores altos de MgO, Cr, Ni y P2O5 en algunas muestras. 

También se ha propuesto que los magmas se formaron por la presencia de una placa subducida 

hidratada, rica en Si, Na y elementos LILE que transforma el manto peridotítico (OIB) en un manto 

piroxenítico (Straub et al., 2008). Un modelo similar a estos es el que proponen Cervantes y 

Wallace (2003), quienes mencionan que los fundidos se formaron mediante descompresión de un 

manto modificado ligeramente por los componentes del slab subducido, dando origen a magmas 

calcoalcalinos. Según Wallace y Carmichael (1999) las rocas intermedias de afinidad calcoalcalina, 

provienen de magmas que fueron generados a partir de una región del manto que fue 

empobreciéndose por fusiones parciales previas; mientras que los magmas de las rocas basálticas 

con afinidad alcalina fueron generados por la fusión de un manto con diferencias en elementos 

traza, variando desde un manto tipo tras-arco (back-arc) a un manto altamente empobrecido 

similar al de los magmas calcoalcalinos (manto heterogéneo).  

 

Al SE de la Sierra Chichinautzin se realizaron estudios en rocas miocénicas (~20.7 Ma) del 

complejo de domos Chalcatzingo, indicando que la composición de estos domos representa 

contribuciones magmáticas del slab subducido que interactúa con la cuña del manto sub-arco 

durante el ascenso (Gómez-Tuena et al., 2008). Las rocas del complejo Chalcatzingo muestran los 

valores isotópicos más primitivos reportados hasta el momento en la FVTM (87Sr/86Sr: 0.703186 - 

0.703626; 206Pb/204Pb: 18.346 - 18.449; 207Pb/204Pb: 15.479 - 15.516; 208Pb/204Pb: 37.836 - 38.045; 
143Nd/144Nd: 0.512893 - 0.513009), pero muy similares al MORB del Pacífico. El modelo propuesto 

por Gómez-Tuena et al. (2008) indica que valores altos de Sr/Y, y Mg# se pueden modificar por 

una asimilación continua del manto, obteniendo composiciones similares a las rocas intermedias 

en México (Gómez-Tuena, et al., 2008). 

 

Schaaf et al. (2005) consideran que la cristalización fraccionada polibárica explica las 

variaciones en la geoquímica entre las rocas alcalinas y calcoalcalinas. Para Siebe et al. (2004), 

Martínez-Serrano et al. (2004) y Meriggi et al. (2008), además de la cristalización fraccionada 

polibárica, también hay procesos de asimilación y esto lo explican mediante el comportamiento de 

los elementos traza. 

 

Además del modelo de subducción para la generación de magmas en la Sierra 

Chichinautzin, algunos autores proponen que en la zona existe un proceso de extensión tipo rift. 
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Uno de estos autores, Verma (2000), argumenta que este rift existe debido a que las rocas más 

primitivas, alcalinas, presentan características tipo islas oceánicas (OIB) con números Mg altos, 

enriquecidas en REE ligeras y alto Nb; mientras que las rocas más diferenciadas, calcoalcalinas, 

tienen cantidades menores de elementos incompatibles, anomalías negativas de Ce pequeñas y 

valores isotópicos de Sr, Pb y Nd bajos. Verma (2000) y Márquez y De Ignacio (2002) reconocieron 

dos tipos de fuentes para los magmas: 1) manto anhidro y enriquecido para las rocas tipo OIB, y 2) 

manto hidratado y metasomatizado para las rocas calcoalcalinas. El modelo petrogenético 

propuesto por Márquez y De Ignacio (2002) involucra la mezcla de un magma máfico (manto 

superior heterogéneo) con dos magmas corticales félsicos para explicar la diversidad en 

composición, texturas y mineralogías de las rocas de la Sierra Chichinautzin. 

 

Estudios geológico-estructurales. 

 

Estudios realizados sobre la geología estructural de la zona, indican que hay fallas de tipo 

transtensional y extensional que se asocian al vulcanismo Plio-Cuaternario de la Sierra (Ferrari et 

al., 1994). Se ha observado que los volcanes monogenéticos se alinean en dirección E-W 

(Bloomfield, 1975; Martin Del Pozzo, 1982; Martin Del Pozzo et al., 1997; Alaniz-Álvarez et al., 

1998; Márquez et al., 1999), además se ha identificado que existe una diferencia de altura entre 

las rocas calizas del Mesozoico en la cuenca de México (encontrada a profundidades entre 1200 y 

3775 m en los pozos de PEMEX Mixhuca y Tulyehualco) y al sur de la misma (alrededor 1500 

msnm), por lo que se ha propuesto que la Sierra Chichinautzin se localiza sobre una serie de fallas 

en dirección E-W (Márquez et al., 1999; García-Palomo et al., 2000; Ferrari et al., 1994, 2000). De 

acuerdo con Alaniz-Álvarez y Nieto-Samaniego (2005).A nivel regional se identificó al Sistema de 

Fallas San Antonio (SFSA), el cual está caracterizado por fallas normales orientadas NNE-SSW con 

un componente lateral izquierdo (García- Palomo, et al., 2000). Existe además un sistema de fallas 

mayor llamado La Pera, la cual se ha asociado con el Sistema de Fallas Tenango (SFT), situado al 

oeste del área de estudio(García-Palomo et al, 2002, 2008; Norini et al, 2006). El sistema de fallas 

Tenango tiene una deformación típica de un régimen de esfuerzos transtensional lateral-izquierdo 

con una componente normal, siguiendo una tendencia general E-W con una longitud de 50 km 

(García-Palomo et al, 2002). Todos estos autores mencionan que la distribución de los aparatos 

volcánicos está controlada por las fallas identificadas en la zona de estudio y que es posible 

observar un alineamiento preferencial, en donde volcanes poligenéticos se orientan casi N-S 
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(Alaniz-Álvarez et al., 1998); mientras que los de tipo monogenético se alinean en dirección E-W 

(Bloomfield, 1975; Martin Del Pozzo, 1982; Martin Del Pozzo et al., 1997; Márquez et al., 1999). 

 

Planteamiento del problema y justificación. 

 

La Ciudad de México se encuentra parcialmente edificada sobre la Sierra Chichinautzin, 

por esta razón resulta de vital importancia conocer la historia eruptiva de los volcanes que la 

componen, así como dar a conocer las fases iniciales del vulcanismo en un contexto 

geocronológico. Este trabajo ampliará el conocimiento sobre el vulcanismo monogenético de la 

Sierra Chichinautzin investigando cuáles fueron sus manifestaciones iniciales, las relaciones 

temporales, la distribución de los conos,  los factores que controlaron el emplazamiento y las 

características químicas generales y de estilo eruptivo entre diferentes grupos volcánicos. 

 

Objetivo general. 

 

El propósito de esta investigación es determinar cómo fueron las primeras etapas del 

vulcanismo monogenético en la Sierra Chichinautzin y si evolucionó como un solo campo, así como 

aportar información al conocimiento de los procesos eruptivos y evolutivos en los campos 

monogenéticos mediante fechamientos relativos, edades radiométricas, estratigrafía volcánica, 

características químicas y distribución espacio-temporal.  

 

Se realizó un reconocimiento del área y posteriormente una discriminación morfométrica 

de los conos, ya que este análisis permite conocer el desgaste del relieve y aporta una estimación 

sobre las edades de los conos.  Sin embargo, este análisis se realizó con cautela, pues existen 

factores que pueden alterar en mayor o menor grado la morfología de los conos y dar edades 

erróneas.  Una vez obtenida esta primera clasificación de edad relativa se realizaron los estudios 

vulcanológicos y los fechamientos para corroborar las edades relativas de los conos y determinar 

las fases iniciales del vulcanismo monogenético. 
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Objetivos particulares. 

 

 Determinar las edades relativas de las estructuras volcánicas de la Sierra Chichinautzin por 

medio de un análisis morfométrico y seleccionar los conos que clasifiquen como los más antiguos 

de la Sierra. 

 

 Identificar cuándo inició el vulcanismo monogenético en la Sierra Chichinautzin mediante 

edades 40Ar/39Ar, así como los eventos volcánicos subsecuentes denominándolos grupos 

volcánicos de diferente edad. 

 

Interpretar la secuencia eruptiva a partir del análisis estratigráfico de la secuencia 

piroclástica de los conos seleccionados de cada grupo de edad. 

 

Determinar las áreas donde se presentaron las primeras erupciones monogenéticas y 

establecer cómo ocurrieron las manifestaciones iniciales tanto de los conos de cada grupo 

volcánico como del campo en general. 

 

Identificar los aspectos químicos generales de cada grupo volcánico, los cambios 

importantes en la orientación de los conos y los estilos eruptivos dominantes a través del tiempo. 
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Capítulo 1. Campos volcánicos monogenéticos. 
 

1.1 Vulcanismo monogenético. 

 

El vulcanismo monogenético produce volcanes que hacen erupción en un solo periodo 

eruptivo, estos volcanes llegan a formar campos monogenéticos. Los campos monogenéticos se 

encuentran en diferentes ambientes tectónicos como el intraplaca con campos volcánicos como el 

de Auckland, Nueva Zelanda o el Eiffel, en Alemania; o en arcos volcánicos como el campo 

volcánico, San Francisco, Arizona, USA; o el campo Carrán-Los Venados en Chile (Tabla 1).  Aunque 

los campos volcánicos están asociados generalmente a esfuerzos extensionales a nivel regional, de 

corta duración y caracterizados por volúmenes pequeños de magma, entre 0.0001 - 0.10 km3 

(Németh y Kereszturi, 2015; Le Corvec et al., 2013a,b; Németh 2010; Connor y Conway 2000), 

también pueden presentarse en ambientes tectónicos compresivos, como el caso de Newer 

Volcanics Province, al sureste de Australia (van den Hove et al., 2017; Le Corve et al., 2013a). Sin 

embargo, también es posible encontrarlos en ambientes tectónicos transicionales entre la 

extensión y la convergencia como el caso del campo volcánico Boring, en Oregon, USA (Fleck et al., 

2002). 

 

1.2 Tipo de actividad volcánica y estilo eruptivo en los campos volcánicos monogenéticos. 

 

El ascenso de magma a la superficie se interpreta como el resultado del desequilibrio entre 

la presión magmática y la presión litostática. Una vez que el magma sale a superficie, interactúan 

tanto factores internos como externos a diferentes proporciones, los cuales son responsables de 

los diferentes estilos eruptivos y morfologías en los volcanes monogenéticos (Németh, 2010). Es 

decir, una erupción volcánica en superficie dependerá de la relación entre los procesos internos 

(tasa de extracción de magma, dinámica de los diques en ascenso) y los procesos externos 

(tectónica regional y local; Németh, 2010). 

 

La clasificación de las erupciones volcánicas se basa en la composición del magma, relación 

magma/agua, tamaño y geometría del edificio volcánico, altura de la columna eruptiva y 

dispersión y tamaño dominante de los piroclastos. Las erupciones provocadas por mecanismos 
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internos son originadas por la exsolución de los volátiles en el magma, principalmente H2O y CO2, 

estos dos gases, presentes en todos los magmas, son los que permiten la formación de burbujas y 

éstas, al romperse, generan lo que se conoce como fragmentación del magma.   

 

En las erupciones de tipo Hawaiano se presenta muy poca fragmentación del magma 

debido al bajo contenido de gases disueltos. Se caracteriza por producir fuentes y ríos de lava muy 

fluida, con piroclastos muy gruesos que generalmente se depositan cerca del conducto ocurriendo 

así una compactación mecánica debido a la presión de sobrecarga. Se pueden presentar pequeñas 

columnas eruptivas con material como la ceniza o lapilli que se deposita cercano al conducto, 

permitiendo así la formación de conos cineríticos. 

 

Las erupciones Estrombolianas tienden a presentar mayor fragmentación del magma que 

las Hawaiianas, se producen columnas eruptivas poco sostenidas que generan grandes cantidades 

de tefra. Los mecanismos de fragmentación cerca de la superficie y la limitada energía liberada en 

una erupción crean piroclastos gruesos (lapilli a bloques) con dimensiones entre 1 a 10 cm de 

diámetro. La altura máxima del edificio volcánico está determinada por la velocidad de salida y el 

ángulo en la trayectoria balística (20-25°) de las partículas eyectadas. Una fragmentación 

magmática más energética causa erupciones del tipo Estromboliano violento, generando material 

volcánico más fino. Mientras que en las erupciones estrombolianas el gas se separa del magma en 

burbujas que ascienden a la superficie, se unen con otras burbujas y posteriormente se rompen, 

en las erupciones de tipo Estromboliano violento la segregación del gas se incrementa y la ruptura 

de las burbujas se vuelve más continua, generando así mayor explosividad en la erupción 

(Németh, 2010).   

 

Las erupciones pueden estar influenciadas por factores externos cuando el magma/lava 

interactúa con acuíferos, lagos, agua de mar o sedimentos saturados en agua, que es el caso de la 

actividad hidromagmática. En estas erupciones, una cantidad mayor de energía liberada durante 

las explosiones produce un alto grado de fragmentación y por lo tanto, se generará material fino 

(ceniza-lapilli), así como columnas eruptivas de  hasta 10 km de altura que permitirán la dispersión 

de este material fino a distancias mayores (Németh et al, 2011). En esta actividad la fragmentación 

del magma se debe a procesos de interacción entre agua y magma que convierten el calor 

magmático en energía mecánica (Németh et al., 2011). 
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1.3 Tipos de estructuras y características de los depósitos volcánicos. 

 

Las estructuras volcánicas más comunes en un campo monogenético varían entre conos 

de salpicadura (spatter cones), conos de escoria y/o ceniza, anillos piroclásticos, maares y algunos 

volcanes escudos. Generalmente los edificios volcánicos tienen aspecto de un cono truncado y 

muchas veces presentan un cráter en la cima. La actividad inicial de los conos cineríticos o de 

escoria es de tipo explosivo, produciendo así los piroclastos que se depositan alrededor del 

conducto del volcán formando el cono y posteriormente, en los estados tardíos de actividad, es 

cuando se producen los derrames de lava que frecuentemente destruyen parte de los 

edificios(Kereszturi et al., 2011). En la formación de estas estructuras volcánicas intervienen 

factores internos como la composición del magma, flujo magmático, tasa de efusión, viscosidad o 

contenido de gases; y factores externos como la tectónica local y regional, la topografía pre-

eruptiva o la presencia de agua. Estos factores son los que definen una morfología específica para 

cada estructura, así como los patrones de distribución y las facies volcánicas. Las tasas de emisión 

son altas los primeros días de actividad entre 104 y 106 m3/día, y posteriormente disminuyen. La 

forma de los conos está definida por los siguientes parámetros: diámetro del cráter (WCr), 

diámetro basal (Wb), altura (h) y ángulo de la pendiente (Fig. 3). El volumen total emitido en un 

cono cinerítico varía entre 0.0001 - 0.10 km3 (Connor y Conway 2000; Németh 2010; Le Corvec et 

al., 2013; Németh y Kereszturi, 2015).  

 
Fig. 3. Parámetros morfométricos de conos piroclásticos idealizados (modificado de Porter, 1972) 

 

La variación en el tamaño de los clastos dentro de un cono permite inferir el o los estilos 

eruptivos que estuvieron presentes en la formación del cono. Los clastos gruesos como bombas, 

bloques o lapilli son el resultado de los procesos asociados al vulcanismo estromboliano. De igual 

manera se pueden depositar clastos de menor tamaño y ceniza, pero estos productos se 

relacionan con la actividad estromboliana violenta. Es decir, los depósitos de balísticos son 
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comunes en la actividad estromboliana y hawaiana (McGetchin et al., 1974, Blackbunr et al., 

1976); mientras que los depósitos de caída, clastos <10 cm, están asociados a columnas eruptivas 

de varios km de altura que sufrieron colapsos a pequeña escala, es decir estromboliano violento 

(Riedel et al., 2003; Martin y Nemeth, 2006; Keresturi y Németh, 2012). 

 

1.4 Emplazamiento de los volcanes, tamaño y duración de los campos monogenéticos. 

 

La distribución de los volcanes en los campos monogenéticos parece estar controlada por 

la tectónica regional y local (Wood, 1980; Pasquarè et al., 1988; Connor, 1990; Connor et al., 1992; 

Valentine y Perry, 2007; Le Corvec et al., 2013). Sin embargo, el campo de esfuerzos que controla 

el ascenso del magma estará supeditado a las características de la litósfera y en particular a las 

barreras tensionales que estén presentes según las discontinuidades reológicas o estructurales. 

Además, se han relacionado los procesos de generación de magma con los que controlan su 

propagación a través de la litósfera, apoyando la idea de que el emplazamiento de los conos está 

controlado tectónicamente y que pueden ocurrir en grupos tipo cone cluster (Connor et al., 2000; 

Kiyosugi et al., 2010; Alberico et al., 2002, Mazzarini et al., 2010; Bebbington, 2013). También se 

ha observado una fuerte correlación entre las fracturas y los alineamientos de los conos en varios 

campos monogenéticos activos (Menand et al., 2010; Maccaferri et al., 2010, 2011; Mazzarini et 

al., 2010; Gudmundsson, 2011; Bolós et al., 2015).Sin embargo, se ha observado que en campos 

monogenéticos más antiguos, como en el caso del Campo Volcánico Camargo (Aranda et al., 

2003), existe una anticorrelación entre la densidad de fallas y densidad de volcanes. 

 

Los análisis geoestadísticos como los modelos del Vecino más cercano (Nearest Neighbor) 

o el de Kernel han sido útiles para establecer la probabilidad de erupciones futuras dentro de un 

campo monogenético, como ha sido en los campos volcánicos de Abu, en Japón; Michoacán-

Guanajuato, México, Yucca Mountains, USA; Auckland, Nueva Zelanda e inclusive en el campo 

volcánico de Tharsis, en Marte (Connor y Conway, 2000; Alberico et al., 2002, Kiyosugi et al., 2010; 

Mazzarini et al., 2010;Bebbington, 2013; Richardson et al., 2013; Pozzobon et al., 2014).  

 

El tiempo que dura activo un campo monogenético ha sido definido mediante 

fechamientos detallados, considerando que las evidencias de pausas temporales no han sido 

claras (Smith y Németh, 2017). La actividad que da origen a un volcán monogenético puede durar 
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semanas, meses, años o incluso décadas, como ocurrió con el volcán Paricutín (1943-1952) en el 

campo volcánico Michoacán-Guanajuato; pero la duración de todo el campo como tal, no ha 

quedado bien establecida. Existen varios campos monogenéticos que duran hasta millones de 

años como en el campo volcánico Highland Bakony-Balaton, Hungría (2.6-7.9 Ma, Wijbrans et al., 

2007), el Newer Volcanic Province, en Australia (0.005-4.6 Ma; Matchan et al., 2001; Gray y 

McDougall, 2009), o el Campo Volcánico Camargo, México (0.09-5 Ma; Aranda et al., 2003), pero 

no indican los periodos de reposo o cuánto han durado estos periodos (Tabla 1). 

 

Tabla 1. Ambientes tectónicos, edades y número de estructuras volcánicas de campos monogenéticos. 

 
Otra característica de los campos volcánicos monogenéticos es su tamaño, el cual depende 

de la cantidad de estructuras monogenéticas que contenga. Algunos campos son muy pequeños, 

Campo volcánico País
# 

volcanes
Ambiente 
tectónico

Edad mín.
Edad 
máx.

Método
Área 
(km2)

Referencias.

San Quintín México 10 Intraplaca 22 ka 165 ka
Ar-Ar,    

3He-4He
0.05-50

Luhr et al., 1995b; Williams, 1999; Aranda-Gómez
et al., 2005.

Auckland
Nueva 
Zelanda

49 Intraplaca 10 ka 0.25 Ma
K-Ar,       Ar-

Ar,    14C
336

Kermode 1992; Allen y Smith, 1994; Edbrooke et al.,
2003; Cassidy y Locke, 2004; Magill et al., 2005;
Lindsay y Leonard 2007; Molloy et al., 2009;
Kereszturi et al., 2010; Németh et al., 2010; Lindsay
et al., 2011; Le corvec et al., 2013; Németh y
Kereszturi, 2015. 

Bakony-Balaton Highland Hungría 50 Intraplaca 2.61 Ma 7.96 Ma K-Ar 3500
Balogh y Németh, 2005; Wijbrans et al., 2007;
Kerezsturi et al., 2011.

La Garrotxa España 54 Intraplaca 600 ka 12 Ma K-Ar 600
Martí y Mallarach, 1987; Martí et al., 2011; Bolós et
al., 2014; 

Grupo volcánico Abu Japón 56 Intraplaca 10 ka 3.3 Ma K-Ar 400
Uto y Koyaguchi, 1987; Kakubuchi et al., 2000;
Kiyosugi et al., 2010.  

Carrán-Los Venados Chile 65 Subducción
1979 última 
erupción

13.9 ka 14C 160
Bucchi et al., 2015

Lamongan Java 91 Intraplaca 1898 última 
erupción

40 ka 260 Carn, 2000; Carn y Pyle, 2001. 

Valle de Bravo México 120 Subducción 5 ka 40 ka Ar-Ar 3703
Blatter et al., 2001; Aguirre-Díaz et al., 2006. 

Eiffel  (Este) 57 400

Eiffel (Oeste) 170 600

Isla Jeju
Corea del 
Sur

250 Intraplaca 1 ka 1.8 Ma Ar-Ar, 14C 2000
Brenna et al., 2011; Brenna et al., 2012; Brenna et
al., 2015; Cheong et al., 2007; Sohn et al., 2008,
2012.

Hopi Buttes USA 300 Intraplaca 5 Ma 7 Ma Ar-Ar 2000
White, 1991; Lefebvre, 2013; Re et al., 2015;
Muirhead et al., 2016.

Camargo México 300 Intraplaca 0.09 Ma 4.73 Ma Ar-Ar 3000 Aranda-Gómez et al., 2003.

Provincia volcánica Newer Australia 400 Subducción 0.005 Ma 4.6 Ma K-Ar 25000
McDougall et al., 1966; Wellman y McDougall,
1974; Price et al., 1997; Hare y Cas, 2005.

11 Ma 15 Ma

10 ka 1.5 Ma

San Francisco USA 360 Subducción
1064 A.D. (.25 
Ma)

5 Ma K-Ar 4800
Tanaka et al., 1986

Harrat Rahat 
Reino de 
Arabia 
Saudita

968 Intraplaca 0.05 Ma 10 Ma Ar-Ar 20000
Camp y Roobol 1989; Coleman y Gregory 1983; El
Difrawy et al. 2013; Moufti et al. 2013; Murcia et
al., 2014.

Michoacán-Guanajuato México 1000 Subducción
Paricutín (1942-
1953)

5 Ma K-Ar, 14C 40000
Hasenaka y Carmichael, 1985, 1987; Hooper y
Sheridan, 1998; Mazzarini et al., 2010.

0.16 Ma 0.36 Ma K–Ar
0.06 Ma 0.55 Ma Ar–Ar
0.22 Ma 0.65 Ma Ar–Ar
0.89 Ma 1.08 Ma U-Pb
0.8 Ma 2.6 Ma K-Ar

Pre- Pinacate

Intraplaca K-Ar 3000 Vidal et al., 2005; 2007.

Alemania Intraplaca

El Pinacate México 408

Innocenti et al., 1975; Pasquaré et al., 1988; Ercan
et al., 1992; Notsu et al., 1995; Gençalioğlu-Kuşcu,
2011; O'Sadnick et al., 2013; Aydin et al., 2014.

Schmincke y Mertes, 1979; Schmincke et al., 1983;
Büchel, 1993; Schmincke, 2007.0.01 Ma

0.6-0.7 
Ma

K-Ar,       Ar-
Ar,    14C

Provincia volcánica de 
Anatolia Central

Turquía 819 20000

Posible 
subducción 
asociada a 
esfuerzo 

transtensional
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como el San Quintín, México, que cuenta con 10 volcanes; mientras que otros son muy grandes 

con hasta 1000 estructuras, como el campo volcánico Michoacán-Guanajuato (Tabla 1). 

 

La tabla 1 resume las características mencionadas anteriormente, y se puede ver que los 

campos volcánicos monogenéticos tienen grandes variaciones de rangos de edad entre sí. 

 

1.5 Campos Volcánicos Monogenéticos en México. 

 

En México se han identificado varios campos volcánicos monogenéticos con características 

químicas y de emplazamientos diferentes, a continuación se hablará de algunos de ellos. 

 

El Campo Volcánico El Pinacate (CVP; Fig. 4) comprende una superficie ~3,000 km2, en la 

cual hay más de 400 conos cineríticos y ocho maares que se encuentran en una cuenca 

sedimentaria dispuesta en el límite divergente entre dos placas, una principalmente oceánica 

(Pacífico) y otra principalmente continental (Norteamérica). La región es sísmicamente activa y 

pertenece al sistema transforme de la Falla de San Andrés, que separa las placas del Pacífico y 

Norteamérica. En este campo se reconocen dos grandes eventos de vulcanismo Neógeno - 

Cuaternario: el Evento Pre-Pinacate con edades de 15 a 11 Ma (Lynch, 1981) y el pulso más joven 

de edad cuaternaria a histórica, de afinidad alcalina, conocido propiamente como Evento Pinacate 

y fechado en 1.5 Ma a menos de10 ka (Vidal et al, 2005). El vulcanismo monogenético reciente 

generó más de 100 conos de salpicadura (spatter cones) con flujos de lava aa y pahoehoe 

asociados, que muestran ciclos eruptivos en los cuales un flujo fisural inicial es seguido de 

emisiones piroclásticas que edifican la estructura volcánica, posteriormente se renueva la 

actividad efusiva con flujos de lava que rompen los conos y finalmente ocurren emisiones 

piroclásticas ricas en lapilli (Vidal et al., 2007).  

 



22 
 

 

Fig. 4. Localización de los campos volcánicos monogenéticos descritos en este capítulo. 

 

El Campo Volcánico San Quintín se encuentra localizado a lo largo de la Costa del Pacífico 

de Baja California Norte, a unos 260 km al sur de la frontera con USA (Fig. 4). Este campo cuenta 

con 10 conos cineríticos agrupados en dos grupos y separados geográficamente, estos grupos 

reciben el nombre de grupo del norte y el grupo del sur, además de otros dos volcanes aislados 

conocidos como Monte Mazo y la Isla San Martín (un posible undécimo complejo está 

representado por restos expuestos entre los grupos del norte y del sur; Aranda-Gómez et al., 

2005). Una peculiaridad de este campo es que está emplazado en ambiente intraplaca con 

vulcanismo máfico-alcalino (Aranda-Gómez et al., 2005). Se considera que la actividad de este 

campo comenzó en el Pleistoceno y se ha argumentado que tuvo actividad muy reciente hace 

aproximadamente 3,000 años (Gorsline y Stewart, 1962), o tal vez en el tiempo histórico 

(Woodford, 1928).  
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El campo volcánico Camargo se localiza en la parte sureste del estado de Chihuahua (Fig. 

4). Este campo se considera del Plio-Pleistoceno y está formado por ~300 conos de ceniza y 

extensos campos de lava de composición máfica alcalina que cubren un área aproximada de 3000 

km2y un volumen estimado de 120 km3(Aranda-Gómez, et al., 2003; 2010). En las lavas de este 

campo se han encontrado xenolitos de peridotita, piroxenita y granulitas. Fechamientos Ar-Ar 

obtenidos para las lavas de este campo indican edades entre 4.6 y 0.09 Ma, sugiriendo que el 

vulcanismo migró de SW a NE (Aranda-Gómez et al, 2003).  

 

El Campo Volcánico Durango (CVD) está ubicado al Este de la Sierra Madre Occidental (Fig. 

4). Es una meseta de lava extensa, que cubre un área aproximada de 2,100 km2 y tiene un 

volumen estimado de magma de 20 km3. En el área hay aproximadamente 100 conos cineríticos, 

conos de lava y dos maares. La edad isotópica (K-Ar, roca total) de dos muestras colectadas en 

este campo volcánico es < 0.8 Ma (Smith, 1989), aunque con base en el estudio de la 

degradación de conos cineríticos se estima que hay conos de edad muy joven y otros 

considerablemente viejos, cercanos a exponer sus cuellos (Aranda-Gómez et al., 2000, 2005). 

El complejo volcánico La Breña-El Jagüey está formado por dos maares, conos cineríticos y 

derrames de lava, sepultados por los depósitos del volcán La Breña (Aranda-Gómez et al., 1992); 

este campo presenta actividad volcánica de tipo estromboliano, fisural y freatomagmático. La 

región ha experimentado varios períodos de fallamiento normal durante el Cenozoico medio y 

tardío. Los alineamientos de conos cineríticos sugieren que los magmas alcanzaron la superficie a 

través de grietas tensionales de rumbo NW, similar al de las fallas normales cuaternarias y a fallas 

regionales más antiguas (Aranda-Gómez et al., 1992). 

 

El Campo Volcánico Mascota (CVM) se encuentra en el Bloque de Jalisco (Fig. 4), tiene una 

extensión de 2,000 km2, con 85 estructuras volcánicas entre conos de lava, conos de escoria con 

diferentes grados de erosión, y coladas de lava con diversa morfología y dimensiones (Ownby et 

al., 2008). Se encuentra localizado a 160 km de la Trinchera Mesoamericana, en una serie de fosas 

con orientación NE dentro del bloque Jalisco. Este campo ha producido un total de 7 km3 de 

magma. Las rocas de este campo son calcoalcalinas y potásicas cuyas erupciones fueron 

contemporáneas. Los volúmenes de estos dos tipos de lavas son semejantes ya que tenemos 

~49% vulcanismo calcoalcalino (andesita basáltica y andesita) y ~51% vulcanismo potásico 

(minettas, absarokitas y lamprofidos básicos de hornblenda; Carmichael et al., 1996).  
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El Campo Volcánico de Michoacán-Guanajuato (CVMG) comprende unas 1,400 estructuras 

volcánicas en un área de 40,000 km2 (Hasenaka y Carmichael, 1985a, b; Hasenaka, 1994), que 

cubre la mitad del estado de Michoacán y el sur del estado de Guanajuato (Fig. 4). Lo constituyen 

901 conos cineríticos y conos de lavas, 43 domos de lava, 22 maares, ~300volcanes escudos 

pequeños y 61 derrames de lava (Hasenaka, 1994). En este campo dos volcanes hicieron erupción 

en tiempos históricos, el Parícutin y el Jorullo (Dobson, 1985). El vulcanismo de este campo 

comenzó a partir del Plioceno Tardío y continua hasta el presente (Gómez-Tuena et al., 2005). En 

el CVMG existen volcanes profundamente erosionados, probablemente del Mioceno Tardío al 

Plioceno Temprano. De los 1,400 aparatos que integran el CVMG, con base en sus características 

geomorfológicas y fechamiento 14C, 60 son estimados de edad holocénica y 78 son considerados 

más viejos que 40,000 años (Hasenaka y Carmichael, 1985a). Estos volcanes más antiguos sólo 

ocurren en el sureste del campo volcánico, y muestran alineamientos locales (NE), que son 

paralelos al vector de movimiento relativo entre las placas de Cocos y Norteamérica. En contraste, 

los alineamientos E-W son predominantes en la parte norte del campo, y son subparalelos a las 

fallas normales E-W del sistema de fallas Tula-Chapala. Se ha encontrado que los conos cineríticos 

jóvenes varían en composición de basalto de olivino-augita a andesita de hornblenda y piroxenos, 

mientras que los volcanes viejos tipo escudo y los estratovolcanes son más silícicos (Williams, 

1950; Hasenaka y Carmichael, 1985b). 

 

El Campo Volcánico Valle de Bravo (CVVB) se encuentra al oeste del Nevado de Toluca (Fig. 

4), está conformado por 120 conos cineríticos, un volcán escudo, el San Agustín; varios domos y 

algunos derrames de lava fisurales, todas estar estructuras dentro de un área de 3,703km2 

(Aguirre-Díaz et al., 2006) de edad plio-cuaternaria (Blatter y Carmichael, 2001). Este campo tiene 

dos direcciones preferenciales de alineamientos de volcanes, una en dirección NE que 

corresponde a los conos cineríticos, la cual se asocia a la dirección que sigue el vector de 

convergencia entre la placa de Cocos y Norteamérica, y de manera regional se asume que sigue la 

tendencia del sistema de fallas Tenochtitlán (De Cserna et al., 1989; García-Palomo et al., 2002); el 

segundo alineamiento es en dirección NW, perpendicular al primero y se acerca a la orientación 

del sistema de fallas Taxco-San Miguel de Allende en la región (Demant, 1978; Pasquaré et al., 

1988; Johnson y Harrison, 1990; Aguirre-Díaz et al., 2005). En este campo se identificaron 

diferentes tipos de domos y derrames de lava, que incluyen los tipo Peleano que se caracterizan 

por tener flancos muy escarpados debido a que su lava es extremadamente viscosa y se consolida 
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con gran rapidez (Blake, 1990). El tipo colada o coulée que se forman cuando un flujo de lava 

viscosa sale en una superficie inclinada, con forma de una lengua y un alcance muy corto (Blake, 

1990). Los domos tipo Bajo presentan ángulos bajos, este tipo de domo hizo erupción 

generalmente en terreno casi plano, son de cima plana y más o menos circular (Blake, 1990).  

 

El Campo Volcánico Apan-Tezontepec (CVAT) se encuentra en la parte Este del país (Fig. 4) 

y es un campo cuyo registro geológico muestra una interacción intermitente entre vulcanismo y 

tectónica. Este campo se conforma por aproximadamente 280 conos de escoria, 10 volcanes en 

escudo, 5 domos y múltiples flujos de lava (García-Palomo et al., 2002). Se han obtenido algunas 

fechas radiométricas para este campo, una de 1.5 ± 0.07 Ma (Cantagrel y Robin, 1979), 0.8 ± 0.2 

Ma (López Hernández y Hernández-Castillo, 1997) y 0.47 ± 0.07 Ma (Carrasco-Núñez et al., 1997). 

Las rocas de este campo se clasificaron como andesitas basálticas con un contenido de sílice de 50 

a 56.5 %p y afinidad calcoalcalina (García-Palomo et al., 2002). Las características geoquímicas 

indican que son productos eruptivos procedentes de una zona de subducción.  

 

El campo volcánico Xalapa-Naolinco (Fig. 4) tiene un extensión de 2,400 km2 y está 

formado por al menos 129 estructuras volcánicas como conos piroclásticos, volcanes escudo 

pequeños y anillos piroclásticos de composición alcalina y calcoalcalina (Siebert y Carrasco-Núñez, 

2002). Se localiza en la parte este de la FVTM a 35 km desde el Golfo de México. El cono de mayor 

tamaño es el Cerro Acatlán al NE de Naolinco de Victoria. Este y otros conos cercanos tuvieron 

erupciones que han derramado importantes cantidades de lava que viajaron hacia el sur y sureste. 

Se tiene el registro del flujo de lava Coacoatzintla, que provino del cono de escoria Rincón de 

Chapultepec, en la parte occidental del campo, hace unos 3,000 años y representa uno de los 

flujos de lava más jóvenes del campo. Otro evento importante fue el nacimiento del Volcancillo, el 

cual tiene un derrame fechado en 870 años y otro en 780 años. Para explicar el complicado 

vulcanismo de este campo, algunos autores lo consideran consecuencia de un período de 

extensión tectónica (López-Infanzón, 1991) y otros sugieren que el vulcanismo alcalino y 

calcoalcalino están relacionados con la subducción de la placa de Cocos (Gómez-Tuena et al., 

2003). La tasa de emisión de este campo se ha estimado en 0.007 km3/1000 años, la cual es una 

tasa de emisión muy baja si se compara con otros campos como el Michoacán-Guanajuato, con 0.8 

km3/1000 años (Hasenaka y Carmichael, 1985) o Chichinautzin con 11,5 km3/1000 años (Márquez 

et al., 1999). 
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El campo volcánico Los Tuxtlas (CVT) está localizado en la porción meridional de la planicie 

costera del Golfo de México (Fig. 4). El CVT está compuesto por cerca de 210 conos de escoria, 

maares y cuatro edificios volcánicos grandes: San Martín Tuxtla, Santa Marta, San Martín Pajapan 

y Cerro El Vigía (Zamora-Camacho et al., 2010); todas estas estructuras se encuentran localizadas a 

unos 350 km de la trinchera. El vulcanismo en esta zona presenta dos episodios, el primero tuvo 

actividad entre 7 y 1.5 Ma (Nelson y González-Caver, 1992) y el segundo evento es menor a 0.8 Ma 

(Nelson y González-Caver, 1992). La actividad volcánica ha sido de tipo explosivo con erupciones 

plinianas, fisurales (erupciones efusivas) y de carácter predominantemente alcalino (Zamora-

Camacho et al., 2010; Nelson y González-Caver, 1992). 
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Capítulo 2. Metodología. 

 
Se llevó a cabo reconocimiento en campo y procesamiento de imágenes de satélite de la 

zona de estudio, así como análisis morfométricos de las estructuras volcánicas para estimar 

edades relativas. Posteriormente se hizo una selección de los volcanes que se juzgaron como 

representativos del área de estudio de acuerdo a las edades relativas, enfatizando las más 

antiguas, que incluyera los diferentes tipos de estilo eruptivo y morfologías, así como la 

distribución espacial para estudiarlos a mayor detalle. En total se seleccionaron 22 conos, un flujo 

de lava grueso sin cono asociado y dos domos. Todas estas estructuras fueron mapeadas y 

muestreadas para fechamientos y análisis químicos de elementos mayores y traza. 

 

2.1 Morfometría y trabajo de campo. 

 

Se realizó la fotointerpretación del área de estudio mediante fotografías aéreas verticales 

a escala 1:75,000 de las cartas topográficas 1:50,000 de INEGI: Milpa Alta (E14A49), Cuernavaca 

(E14A59), Jojutla de Juárez (E14A69) y Amecameca de Juárez (E14B41), posteriormente con el 

modelo de elevación digital a 5 m (DEM), también de INEGI, se analizaron las cartas restantes con 

el programa Arc Gis. La fotointerpretación de las fotografías aéreas y del DEM se usó para la 

identificación y separación de los volcanes y sus unidades, así como para marcar los contactos de 

los depósitos y elaborar un mapa geológico de reconocimiento de las estructuras. La zona de 

estudio cubre un área localizada dentro de los 99°23′ a 98°40′ longitud oeste y 18°34′ a 19°26′ 

latitud norte (coordenadas UTM 14Q 470,000–515,500 E y 2,050,000–2,149,000 N, Datum WGS 

1984). 

 

La metodología propuesta en este estudio está basada en los trabajos de Wood (1980) y 

Hopper (1995) en los que se demuestra que los parámetros geomorfológicos de un cono de 

escorias están relacionados con su edad. El análisis morfométrico de este estudio se realizó a 

partir de los datos obtenidos por el DEM LIDAR (obtenido del INEGI) con resolución de 5 metros, 

diversas imágenes de satélite SPOT (proporcionadas por el CENAPRED) con resolución de 10, 5 y 

2.5 metros, Imágenes Landsat y Digital Globe. Estos archivos se procesaron en el programa Arc 

View y se obtuvo el modelo de sombreado del área. Se utilizó un valor de altitud de 45°, que 
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representa el ángulo sobre el horizonte desde donde incide la luz del sol (0° es el horizonte, 90° es 

el medio cielo). Este valor determina el alargamiento de las sombras sobre el mapa topográfico; 

cuanto más cerca el sol del horizonte, las sombras son más alargadas. El valor Azimut elegido fue 

de 315, este valor representa el ángulo respecto al norte desde donde proviene la luz del sol (0° es 

el Norte, 90° es el Este, 180° el Sur y 270° el Oeste). También se realizó medición directa de las 

cartas topográficas se obtuvieron los parámetros morfológicos de los conos usando la 

terminología de Porter (1972): Wb= diámetro basal del cono, Wcr= diámetro del cráter, h= altura y 

=ángulo de la pendiente (Fig. 5). Con estos parámetros se calcularon la relación h/Wb, para inferir 

edades relativas y el volumen. 

 

 
Fig. 5 Esquema ilustrativo para representar los parámetros morfológicos en un cono piroclástico idealizado 

(modificado de Porter, 1972). 
 

Los parámetros morfométricos son útiles para estimar las edades relativas en los conos de 

escoria o ceniza, pues éstos muestran varios estados de degradación que se asocian al paso del 

tiempo. Estudios morfológicos han examinado los procesos de modificación de los conos para dos 

de los mecanismos más importantes en la degradación: la cobertura de los flancos del cono por 

flujos de lava posteriores y la erosión y pérdida de masa de material del cono (Wood, 1980; 

Hopper, 1995).  

 

El diámetro basa del cono (Wb) se obtuvo del promedio entre el diámetro mayor y el 

menor, ya que muchos conos no presentan una base circular sino más bien de tipo elíptica; el 

mismo criterio se usó para calcular el diámetro promedio del cráter. El valor de la altura es la 

diferencia entre la curva de nivel más baja, perteneciente a la base del cono y la curva de nivel 

más alta, perteneciente al cráter. La obtención de este parámetro fue mediante procesos 

manuales con las cartas topográficas y mediante el programa Arc Gis con el DEM. En algunos 
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volcanes la imagen del DEM muestra conos muy desgastados producto de una continua 

explotación para la industria de la construcción, y en estos casos se utilizaron los datos de las 

cartas topográficas. El cálculo del volumen se realizó con la fórmula geométrica del cono trunco 

cuya fórmula es: V=1/3**h(R2+r2+R*r) donde R=radio de la base del cono (0.5Wb) y r=radio del 

cráter (0.5Wcr). Para calcular la pendiente promedio se utilizó la fórmula: =tan-1(2h)/(Wb-Wcr). 

 

Una vez obtenidos los datos de la altura y diámetro de la base de los conos, se calculó la 

relación h/Wb para estimar la edad relativa, cuyo criterio básico es que los valores altos en esta 

relación se asocian a los conos más jóvenes y los más bajos corresponden a los conos más 

antiguos. Se calculó el ángulo de la pendiente para estimar la degradación del cono de manera 

general y se contabilizaron la cantidad y profundidad de los surcos en los conos, ya que éstos 

tienden a aumentar con la edad. Todos estos parámetros son criterios útiles para determinar la 

edad relativa (Martin Del Pozzo, 1982; Hasenaka y Carmichael, 1985), sin embargo, existen algunas 

limitaciones al emplear los métodos propuestos por Wood (1980) y Hooper (1995); la más 

importante de ellas es la gran variación que existe en la morfología de los conos de escoria como 

son los conos tipo anillo simétrico o asimétrico, en forma de herradura, múltiples o volcanes sin 

cráter (Fig. 6a; Dóniz-Páez, 2015). Además de tomarse en cuenta que algunos conos pueden estar 

cubiertos por depósitos de cenizas de otros volcanes y presentar una morfología alterada.  

 

Recientemente, Bemis y Ferencz (2017) también han considerado otros parámetros para 

definir la forma como la elongación del cono, y el número, geometría, forma y elongación de los 

cráteres, ya que los conos no siempre son estructuras perfectas. Bemis y Ferencz (2017) hacen una 

clasificación de los conos y además de los propuestos por Dóniz-Páez (2015), que incluye a los 

conos surcados, conos inclinados, con cráteres en línea y conos parásitos (Fig. 6b). También 

proponen otros parámetros morfométricos como el grado de redondez de la cima del cono (F, flat-

topped-ness); la inclinación de la pendiente o qué tan abrupta es (S, Steep-sided-ness), la 

profundidad relativa del cráter, la pendiente del cráter y la elongación del cono. La fórmula usada 

para calcular el volumen por Bemis y Ferencz (2017) es V=h[(Wcr
2+Wcr)*(Wb+Wb

2)]/12, donde 

Wb= diámetro del cono y Wcr=diámetro del cráter. 
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Fig. 6. Tipos morfológicos de conos, modificados de (a) Dóniz-Páez, 2015 y (b) Bemis y Ferencz, 2017  

 

Estas distintas morfologías se asocian a diferentes tipos de actividad eruptiva y podrían 

obtenerse valores erróneos al aplicar la metodología aquí planteada si no se toman en cuenta. Es 

por eso que todas las características y parámetros antes mencionados sirven para determinar los 

efectos que se tienen en los conos durante los procesos de crecimiento y erosión, lo que influye en 

la estimación de las edades relativas. 

 

El análisis morfométrico para los derrames gruesos de lava sin cono asociado y los domos 

es diferente al análisis de los conos de escoria. Para los derrames gruesos de lava se tomó en 

cuenta el espesor y la longitud del derrame, además de identificar las características primarias 

como los levees, líneas de flujo crestas de presión, y determinar la redondez de los bordes del 

derrame. Otro parámetro es la medición del espesor de suelo presente. En el caso de los domos se 

obtuvo la altura y el diámetro basal promedio, se midió el espesor de la capa de suelo y se calculó 

el volumen y el ángulo de la pendiente. 

 

La distribución espacial de los volcanes seleccionados (conos, derrames gruesos de lava sin 

cono asociado y domos) se evaluó tomando en cuenta la ubicación de cada uno, y que estuvieran 

localizados de preferencia en los extremos del área de estudio.  

 

El criterio de selección de los volcanes se basó en escoger aquéllos que presentaran una 

morfología antigua, en el caso de los conos que tuvieran valores bajos de la relación h/Wb, que 
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fueran representativos de los estilos eruptivos, así como su distribución espacial. Una vez 

seleccionadas las 29 estructuras volcánicas de las 227, se complementó la información 

morfométrica de los conos de escoria/ceniza con los parámetros morfométricos propuestos por 

Bemis y Ferencz (2017). 

 

Considerando todos estos parámetros se planearon las salidas de trabajo de campo, el 

cual se llevó a cabo en 50 días efectivos para examinar, describir y muestrear los depósitos que 

construyeron los edificios volcánicos, las características de los derrames gruesos de lava sin cono 

asociado y de los domos. Se describieron y midieron 30 columnas estratigráficas resaltando las 

características y diferencias de los depósitos piroclásticos, mostrando los cambios en tipo (ceniza, 

lapilli, bloques) y estructura del depósito (estratificación, flujo, caída) en el caso de los conos. En 

campo se realizaron observaciones en la estratigrafía de los conos para determinar si los depósitos 

presentaban una secuencia cíclica y se llevó a cabo un reconocimiento de los alcances de los 

derrames de lava asociados a los conos y del tipo de roca. Una vez realizado lo anterior se 

seleccionaron así los volcanes en los que se llevarían a cabo los análisis petrográficos, geoquímicos 

y geocronológicos. 

 

 2.2 Análisis petrográfico y geoquímico. 

 

A las muestras colectadas se les hicieron análisis microscópicos, indicando características 

petrográficas como la mineralogía, grados de cristalinidad de la matriz, cantidad y forma de los 

fenocristales y texturas de las rocas y minerales.  

 

Se llevaron a cabo 24 análisis de elementos mayores y traza de los volcanes 

representativos en el Laboratorio de Fluorescencia de Rayos X del Instituto de Geología de la 

UNAM. Las muestras fueron trituradas y pulverizadas hasta obtener polvos de 200 , se 

prepararon en base seca y se fundieron con Borato-Tetraborato de Litio (8 gr de fundente y 0.4 gr 

de muestra) para el análisis de elementos mayores(Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K y P). En el caso 

del análisis de elementos traza (Ba, Zr, Sr, Nb and Rb) se preparó una tableta de 5 gr de muestra y 

1.6 gr de cera-C en micropolvo. Los análisis se llevaron a cabo en un espectrómetro secuencial de 

rayos X (Rigaku ZSX Primus II), equipado con un tubo de rodio y una ventana de berilio de 30 

calibrado con muestras internacionales de referencia geoquímica. Los errores estimados son 
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<1% en los elementos mayores y <4% en elementos traza. Los análisis se realizaron de acuerdo a 

los procedimientos descritos por Lozano-Santa Cruz et al. (1995). 

 

2.3 Análisis geocronológico. 

 

2.3.1 Método  40Ar/39Ar. 

La geocronología es la ciencia que fija en términos de años los eventos ocurridos durante 

la historia de la Tierra mediante fechamiento relativo (geomorfología, magnetoestratigrafía, 

morfometría de conos piroclásticos) o fechamiento absoluto numérico. Dentro de los métodos 

absolutos destacan los astronómicos, de termoluminiscencia, la dendrocronología y los 

radiométricos, los cuales se basan en la desintegración radioactiva de ciertos isótopos. La edad 

isotópica de una roca o mineral se define como el tiempo transcurrido desde que dicho material se 

comporta como un sistema hasta el momento del fechamiento.  

 

El método 40Ar/39Ar es una modificación al método 40K/40Ar. Dicha modificación radica en 

la producción de 39Ar mediante una reacción nuclear del 39K, el isótopo más abundante del K, 

mediante la irradiación de muestras que contienen potasio con neutrones rápidos en un reactor 

nuclear (Merrihue y Turner, 1966). Cuando una muestra que contiene K es irradiada con 

neutrones, los isótopos de argón se forman por varias reacciones incluyendo al potasio, calcio y 

cloro (Faure, 1986). La producción de 39Ar a partir del 39K se puede expresar como (White, 2007): 

 

 

Donde e es la energía de neutrón, e es la densidad de flujo de neutrones a una energía e, 

e es la captura de 39K para neutrones con energía e, y  es el tiempo de irradiación. Entonces la 

relación 40Ar*/39Ar está dada por: 

 

 

 

Durante la práctica, el análisis y la irradiación se realizan simultáneamente a un estándar 

de edad conocida (Lanphere y Dalrymple, 2000). El flujo, la captura de electrones y la constante de 

decaimiento pueden ser los mismos tanto para el estándar como para la muestra. A este punto se 

puede introducir la variable C, la cual está dada por: 
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Y sustituyendo en la ecuación (2): 

 

 

 

El valor de C se puede determinar mediante el análisis del estándar (que se determina por 

K-Ar), y la relación 40K/39K de la ecuación (3) se incorpora también en la constante C (denominada 

generalmente J),  

 

 

 

En la datación normal de K-Ar, el Ar se libera de las muestras por fusión al vacío, pero es 

común que durante el análisis se presente un fenómeno llamado difusión, lo que significa que una 

muestra perderá Ar antes de alcanzar su temperatura de fusión. Si la relación de 40Ar radiogénico y 

K (y por lo tanto, 39Ar) estuviera distribuida uniformemente en toda la muestra, el dato obtenido 

daría la misma edad para una fusión total. Sin embargo, algunas partes del cristal tienen una 

pérdida preferencial de Ar a través de la difusión durante el enfriamiento inicial del cristal o 

durante algún evento subsecuente de recalentamiento. Debido a que la difusión es proporcional al 

gradiente de concentración, se esperaría que la difusión fuese más rápida en los bordes -donde 

este gradiente es mayor- que en el centro del cristal, dándose así una pérdida mayor de Ar a 

temperaturas bajas en los bordes, lo que se traduce en edades jóvenes. Si calentáramos una 

muestra, la orilla del cristal empezaría a desprender Ar a temperaturas bajas porque el Ar tiene 

menos distancia que recorrer para salir. La baja relación de 40Ar/39Ar del gas en el borde podría ser 

visto como una edad joven, pero al ir aumentando la temperatura, las partes más retentivas del 

cristal liberan el gas, incrementando esta relación y la edad aparente. Si algunas partes del cristal 

no han perdido gas, la relación 40Ar/39Ar registraría la edad “correcta”.  

 

El método 40Ar/39Ar llevado a cabo con el proceso de calentamiento por pasos provee 

información geocronológica muy útil en las muestras cuyos valores se han visto comprometidos 

debido a la pérdida de Ar por difusión. En los fechamientos radiactivos, es importante que el 
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sistema haya permanecido cerrado, pero con la datación 40Ar/39Ar se requiere solo que algunas 

partes del sistema hayan permanecido así (Dalrymple y Lanphere, 1971; 1974).  

 

2.3.2 Estudios previos con el método 40Ar/39Ar. 

 

Este método es más ventajoso que el de K-Ar, a pesar de tener un procedimiento más 

complejo. En primera, la relación 40Ar/39Ar se mide de la misma muestra, lo que reduce el 

problema de la no homogeneidad en la distribución del K que a su vez es una de las fuentes de 

incertidumbre en el análisis por K-Ar. En segunda, no se necesitan concentraciones absolutas de 

isótopos de argón. Esto incrementa la precisión del método y permite que muestras con pequeñas 

cantidades de argón sean analizadas. Tercero, las relaciones isotópicas pueden ser medidas en 

fracciones de gas liberado a diferentes temperaturas (calentamiento por pasos y fusión por láser; 

Ivanov et al., 2003).  

 

La datación 40Ar/39Ar es una de las herramientas geocronológicas más precisas y exactas 

con un rango de varios millones de años hasta 2 ka (Arce et al., 2015). En estudios recientes se 

obtuvieron edades de 5.3 ± 0.3 ka, realizadas en sanidinos obtenidos de tefras de los Mono 

Craters, en California. A su vez, esta edad se calibró mediante 14C cuyo resultado fue de 4.6 ± 0.1 

ka (Chen et al., 1996). Otro estudio, también en sanidinos separados de pómez alcalinas con más 

del 5% de esta fase mineral (Cioni et al., 1995), fue el realizado para la erupción del Volcán 

Vesubio y reportó un edad de 1925 ± 94 años, la cual corresponde al evento del 79 A.D. (Renne et 

al., 1997). Al tratarse de rocas muy jóvenes, se tiene el problema del exceso de Ar, sin embargo, 

Renne et al., (1997) indican que a pesar de esto, el método tiene buena efectividad en muestras 

tan antiguas como 2000 años con una precisión de 5% y por lo tanto puede ser un geocronómetro 

viable para rocas volcánicas del Holoceno tardío. Jicha y Singer(2006) mostraron que este método 

es eficaz para fechar rocas del Pleistoceno tardío al Holoceno, inclusive en rocas toleíticas con bajo 

contenido en potasio.  
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2.3.3 Procedimiento del análisis 40Ar/39Ar para las rocas de la Sierra Chichinautzin. 

 

Se realizaron análisis geocronológicos 40Ar/39Ar a 24 muestras de diferentes volcanes del 

área de estudio. Se escogieron muestras de domos, derrames de lava y piroclastos masivos tipo 

bombas pertenecientes a los conos que cumplieran con los criterios de selección basados en la 

morfología, en la relación h/Wb y en las características petrográficas. La petrografía permitió 

identificar las rocas que tuvieran minerales apropiados para el método (sanidinos, micas, 

hornblendas, plagioclasas, roca total), o bien, que fueran lo menos vítreas para obtener mejores 

resultados. Se descartaron las rocas muy vesiculares. 

 

Las muestras seleccionadas se analizaron en el Laboratorio de Geocronología de la 

Universidad de Alaska, Fairbanks, USA, donde fueron trituradas y tamizadas hasta obtener granos 

de ~0.3 mm. Se utilizó un mineral estándar tipo TCR-2 con una edad conocida (27.87 Ma; Lanphere 

y Dalrymple, 2000) para vigilar el flujo de neutrones y calcular el parámetro J, el cual es un 

parámetro instrumental para cada muestra, que se obtiene a partir de una curva de calibración 

establecida con patrones de edad conocida introducidos en el reactor. Las muestras, una vez 

separadas y limpias, fueron envueltas en láminas de aluminio e introducidas en recipientes, 

también de aluminio, de 2.5 cm de diámetro por 6 cm de largo. Las muestras se irradiaron en un 

reactor con uranio enriquecido en la Universidad de McMaster, Hamilton, Ontario, Canadá con 

una tasa de 0.5 MW-hrs. Después de la irradiación, las muestras y el estándar se montan en rejillas 

de cobre de 2 mm de diámetro debajo de una columna con extractor a ultra-alto vacío. Una vez 

que las muestras y los minerales estándar se cargan, se calientan y fusionan progresivamente 

mediante la incidencia de un haz láser generado por un láser de iones de argón de 6 watts 

siguiendo la técnica descrita por York et al. (1981), Layer et al. (1987), Layer (2000) y Benowitz 

(2014). 

 

La purificación del argón se obtuvo usando una trampa de enfriamiento con nitrógeno 

líquido y una trampa de gases reactivos marca SAES de Zr-Al a 400°C por 10 minutos. Las muestras 

se analizaron en un espectrómetro de masas VG-3600. Los isótopos de argón medidos se corrigen 

para un sistema en blanco (estándar) y para una discriminación de masas, así como para las 

interferencias de reacción de calcio, potasio y cloro siguiendo el procedimiento de McDougall y 

Harrison (1999). Los blancos analíticos del sistema son generalmente 2x10-16 mol 40Ar y 2x10-18 mol 
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36Ar, los cuales son 10 a 50 veces más pequeños que las señales analíticas de las muestras. La 

discriminación de masas se monitorea haciendo pasar igual números de disparos de aire calibrado 

como muestras de vidrio de edad cero, y para el caso de las muestras analizadas fue de 0.8% por 

unidad de masa. Durante el análisis, la calibración se realizó semanal y mensualmente para revisar 

cambios en la discriminación de masa, los cuales no presentaron variaciones significativas. Los 

resultados se presentan con un error de la desviación estándar (+1σ), los cuales se calcularon 

usando las constantes de Steiger y Jäeger (1977) y de Renne et al. (2010).  

 

La edad integrada es la edad dada por el total del gas medido. El espectro provee una edad 

de plataforma o meseta si tres o más fracciones de gas consecutivas representan al menos el 50% 

del total del gas liberado (Fig. 7) y se encuentran dentro de la segunda desviación estándar de 

cada una (MSWD < 2.5).  

 

 
Fig. 7. Ejemplo de meseta con varias fracciones consecutivas de gas representando el 50% del total del gas 

liberado correspondiente a una de las muestras analizadas en este trabajo. 
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Capítulo 3. Resultados. 
 

3.1 Morfometría. 

 

 3.1.1. Datos morfométricos. 

Los conos, domos y derrames de lava gruesos sin cono asociado, analizados 

morfométricamente fueron agrupados según el tipo de estructura y de acuerdo a la carta 

topográfica a la que corresponden. En el caso de los conos cineríticos y de escoria se ordenaron de 

menor a mayor según el valor h/Wb. Durante el análisis morfométrico se presentaron casos que 

requirieron atención especial, como los conos en forma de herradura y los conos que han sido 

sometidos a explotación como banco de materiales. En el caso de los primeros, se decidió 

extrapolar la circunferencia de la base y del cráter para obtener los diámetros; y en el caso de los 

conos usados como bancos de materiales se usaron los datos de las cartas topográficas del INEGI 

más antiguas disponibles, en las que se pudieran apreciar las curvas de nivel de los conos. Ejemplo 

de esto es el análisis del cono Yuhualixqui, en la Sierra Santa Catarina, en donde se utilizó la carta 

topográfica E14A39F, escala 1:20,000 del INEGI para trazar de manera manual la base del cono y el 

cráter, ya que al usar la imagen del DEM, no se logra apreciar un cono como tal (Fig. 8).  

 
Fig. 8. (a) Carta topográfica 1:20,000 del INEGI donde se muestra al volcán Yuhialixqui y sus curvas de nivel 
con los diámetros marcados manualmente de la base y cráter del cono. (b) Imagen del mismo volcán en el 
DEM a 5m del INEGI.  
 

Los datos morfométricos de altura y diámetro para los domos y espesor para los derrames 

de lava sin cono asociado se muestran en la Tabla 2, además de sus coordenadas UTM centrales.  



 

Tabla 2. Parámetros morfométricos de los 

 

En la Tabla 3 se presentan las coordenadas UTM

(h) que varía de 15 a 330 m, diámetros promedios de la base (W

h/Wb, cuyos valores oscilan entre
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Tabla 2. Parámetros morfométricos de los domos y derrames gruesos de lava sin cono asociado.

 

la 3 se presentan las coordenadas UTM de los conos de escori

, diámetros promedios de la base (Wb) de 180 a 1800 m 

oscilan entre 0.0385 a 0.28. 

 

. Parámetros morfométricos de los conos de escoria y ceniza.

 

 

de lava sin cono asociado. 

de los conos de escoria/ceniza, la altura 

de 180 a 1800 m y la relación 

de escoria y ceniza. 
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. Parámetros morfométricos de los conos de escoria y ceniza (continuación).de escoria y ceniza (continuación). 
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Tabla 3. Parámetros morfométricos de los conos
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. Parámetros morfométricos de los conos de escoria y ceniza.

La selección final consistió, como se mencionó en la metodología, 

estructuras volcánicas que fueran representativas de los diferentes estilos eruptivos, distintas 

límites del área. En esta selección se excluyeron los volcanes escudos

como el volcán Pelado (Siebe et al., 2004;) y el Tláloc (Siebe et al., 2005), ya que éstos son volcanes 

y este trabajo está enfocado a identificar las primeras manifestaciones de 

monogenético en la zona. En total se escogieron 29 estructuras volcánicas 

tivas, de las cuales 26 son conos de escoria y/o ceniza, dos domos y un derrame de lava 
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m y un diámetro promedio de 575 m, está cubierto por una capa de suelo de 10 cm

con abundante vegetación. Por otro lado, el domo Tecuautzi no está cubierto por suelo y tiene 170 
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con abundante vegetación. Por otro lado, el domo Tecuautzi no está cubierto por suelo y tiene 170 
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m de altura y 575 m de diámetro (Tabla 4). El derrame de lava sin cono asociado Tabaquillo tiene 

300 m de espesor promedio, una longitud máxima de 6 km y se midieron 3 cm de espesor de 

suelo. Este derrame de lava conserva sus crestas de presión o líneas de flujo que indican la 

dirección de flujo hacia el sur y también pueden ser útiles para identificar la boca del derrame.  

 

Tabla 4. Parámetros morfológicos de los domos y derrames gruesos de lava seleccionados. 

 

 

3.1.2. Clasificación de los volcanes según edad relativa por h/Wb 

 

A los 26 conos de escoria y ceniza seleccionados se les recalcularon los parámetros 

propuestos por Bemis y Ferencz (2017) tales como el grado de redondez de la cima del cono (F, 

flat-topped-ness); la inclinación de la pendiente (S, Steep-sided-ness); la profundidad relativa del 

cráter, la pendiente del cráter y la elongación del cono, además se calculó de nuevo el volumen de 

acuerdo a la fórmula usada por estas autoras. Estos parámetros complementan los propuestos por 

Wood (1980) para determinar el desgaste de los conos por procesos erosivos. 

 

Los conos seleccionados tienen alturas (h) entre 20 y 200 m y diámetros basales (Wb) de 

196 m a 1807 m (volcanes Tezoyuca 2 y Jumiltepec respectivamente). La relación h/Wb aumenta 

de 0.093 a 0.24 y los derrames de lava asociados a los conos alcanzan longitudes desde 1 km 

(Peñón Del Marqués) a 11.5 km (Achichipilco), con espesores de hasta 5 m. La pendiente varía de 

12° a 34° y el volumen de los conos varía de 0.0005 km3 (Tezoyuca 2) a 0.19 km3 (Jumiltepec). 

 

Los conos fueron divididos en cuatro grupos, tres de ellos de acuerdo a la edad relativa y 

uno a su localización. El grupo con edad relativa más antigua tiene valores h/Wb de 0.085 a 0.104 y 

pendientes de 12° a 17°; el grupo intermedio varía de 0.11 a 0.157 y el ángulo de la pendiente 

varía de 15° a 22° y el grupo más joven oscila entre 0.161 a 0.247, con pendientes entre 19° a 34° 

(Tabla 5). 

 

Derrame grueso 
de lava/Domo

Espesor/h 
(m)

Wb 

(m)
Longitud 

(*km)
Volumen 

(km3)
Pendient

e ° ( )
Espesor de 
suelo (cm)

Dirección 
líneas de 
flujo Leeves

Redondez 
de los 
bordes

Tabaquillo 300 -------- 6.0 0.72 N/A 3 Sur sí Incipiente
Quepil 90 575 -------- 0.14 18 10 N/A N/A N/A
Tecuautzi 170 575 -------- 0.11 20 0 N/A N/A N/A
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El cuarto grupo está representado por la Sierra Santa Catarina, la cual es una cadena 

volcánica que se encuentra 12 km alejada de los demás conos por sedimentos lacustres y 

fallamiento normal, considerándose un grupo aparte. Por tal motivo, se analizaron de manera 

independiente al resto de los volcanes y no se incluyeron en los grupos de edades relativas, pero 

se graficaron en las mismas gráficas. Los conos de la Sierra Santa Catarina presentan valores h/Wb 

de 0.138 a 0.195 y pendientes de 18° a 29°. (Tabla 5).  

 

Tabla 5.Morfometría de los conos piroclásticos seleccionados. 
 

 
 

Los parámetros calculados según la metodología de Wood (1980) y Bemis y Ferencz (2017) 

muestran ligeras variaciones (Tabla 5). Se puede apreciar que los volúmenes calculados son 

similares y la pequeña diferencia se debe a que la fórmula usada por Wood (1980) considera el 

radio de la base del cono y del cráter, y la usada por Bemis y Ferencz (2017) utiliza el diámetro del 

Edad 
relativa Volcán

h 
(m)

Wb 

(m)
Wcr 

(m) h/Wb

Pendiente 
del cono ° 

( )

V cono 
(km3)

Longitud 
(*km) 
prom

Espesor 
(*m) 
prom

V cono 
(km3) (S) (F) PRC *

Pendiente 
del cráter Elongación

Tlaltizapán 80 462 100 0.1731 24 0.0057 1.50 2.00 0.0047 0.4417 0.22 0.25 0.4000 0.796

Tecmilco 130 803 55 0.1618 19 0.0236 5.20 1.50 0.0221 0.3475 0.07 0.60 2.8364 0.903

Mezontepec 200 834 75 0.2398 28 0.0400 4.20 2.70 0.0368 0.5270 0.09 0.06 0.3200 0.811
Aholo 130 525 88 0.2476 31 0.0112 1.70 3.00 0.0097 0.5950 0.17 0.46 1.3698 0.825
Cuautepel 200 856 120 0.2337 28 0.0445 10.00 3.00 0.0391 0.5437 0.14 0.10 0.3175 0.903
Achichipilco 150 646 200 0.2324 34 0.0230 11.50 2.70 0.0180 0.6734 0.31 0.27 0.4000 0.592
Zitlaltepel 120 745 150 0.1610 22 0.0217 4.10 1.00 0.0182 0.4032 0.20 0.29 0.4667 0.700

Promedios 144 696 113 0.2071 26 0.0242 5.46 2.27 0.0212 0.5045 0.17 0.29 0.8729 0.790

Malacatepec 125 1046 200 0.1195 16 0.0440 2.50 1.50 0.0371 0.2955 0.19 0.24 0.2980 0.858
Tlayacapan 100 840 90 0.1190 15 0.0207 6.40 2.80 0.0187 0.2667 0.11 0.23 0.5111 0.820
Tezoyuca 2 30 190 80 0.1579 28 0.0005 1.25 4.00 0.0003 0.5455 0.42 0.47 0.3500 0.849
Texio 30 247 50 0.1216 17 0.0006 1.00 2.80 0.0005 0.3050 0.20 0.33 0.4000 0.933
Tres de Mayo I 35 290 50 0.1206 16 0.0009 1.00 2.00 0.0008 0.2914 0.17 0.49 0.6800 0.661
Tres de Mayo 2 40 332 100 0.1206 19 0.0016 1.80 1.50 0.0013 0.3453 0.30 0.48 0.3800 0.586
Tres de Mayo 3 45 288 70 0.1561 22 0.0013 2.50 2.00 0.0010 0.4124 0.24 0.33 0.4286 0.920
Coatzontle 60 545 190 0.1101 19 0.0069 1.20 2.00 0.0052 0.3383 0.35 0.98 0.6211 0.890
Tezoyuca 1 65 540 90 0.1204 16 0.0059 2.10 7.00 0.0051 0.2889 0.17 0.29 0.4222 0.636

Promedios 59 480 102 0.1273 19 0.0091 2.19 2.84 0.0078 0.3432 0.24 0.43 0.4546 0.795

C. La Estrella 110 1070 150 0.1029 13 0.0382 1.50 5.00 0.0336 0.2393 0.14 0.09 0.1333 0.797
La Corona 30 322 72 0.0931 13 0.0010 2.10 3.00 0.0009 0.2398 0.22 0.47 0.3889 0.568
Jumiltepec 170 1807 450 0.0941 14 0.1904 7.80 3.70 0.1543 0.2506 0.25 0.12 0.0889 0.934
Las Tetillas 130 1245 200 0.1044 14 0.0626 4.70 5.00 0.0542 0.2487 0.16 0.17 0.2200 0.797
Chimalhuacan 140 1447 100 0.0968 12 0.0824 1.90 2.00 0.0771 0.2079 0.07 0.34 0.9600 0.872
Peñón del Marqués 70 815 370 0.0859 17 0.0202 1.10 1.70 0.0147 0.3144 0.45 0.71 0.2703 0.864

Promedios 108 1118 224 0.0962 14 0.0658 3.18 3.40 0.0558 0.2501 0.22 0.32 0.3436 0.805
Guadalupe 270 1401 388 0.1928 28 0.1876 2.50 2.50 0.2767 0.2963 0.41 0.86 0.41 0.854

Mazatepec 180 924 290 0.1949 29 0.0568 2.30 3.00 0.0442 0.5680 0.31 0.18 0.2181 0.506
Yuhualixqui 110 795 100 0.1384 18 0.0208 1.50 1.00 0.0185 0.3167 0.13 0.21 0.4600 0.904
Tetecón 90 650 170 0.1385 21 0.0132 1.90 2.00 0.0106 0.3750 0.26 0.89 0.9412 0.773
Xaltepec 150 1072 290 0.1399 21 0.0607 2.40 2.80 0.0485 0.3835 0.27 0.33 0.3421 0.919

Promedios 160 968 248 0.1609 23 0.0678 2.12 2.26 0.0797 0.3879 0.28 0.49 0.4749 0.7912
* PRC: Profundidad relativa del cráter

Flujos de lava 
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cono y del cráter. Sin embargo, al comparar con los grupos de edad relativa, se observa un 

comportamiento similar con los parámetros de las metodologías diferentes. 

 

Aun considerando las diferentes metodologías, los volúmenes mayores corresponden a los 

volcanes clasificados dentro del grupo más antiguo, y el volumen de los conos disminuye en los 

volcanes de los grupos más jóvenes (Fig. 9). Por otro lado, al comparar el valor de  y S con los 

diferentes grupos de edades relativas, se pudo identificar que la pendiente en los volcanes del 

grupo más antiguo es menor mientras que en los volcanes del grupo más joven, tiende a aumentar 

(Fig. 9). En el caso de la Sierra Santa Catarina, los conos con mayor pendiente tienen mayor 

volumen y los de menor pendiente, menor volumen. Estas características son consistentes con el 

tiempo de exposición a procesos de erosión de los conos, entre más tiempo transcurra, es de 

esperarse que ocurra un mayor desgaste en los conos (Fig. 9). 

 

 
Fig. 9. Comparación de volumen de conos y pendientes contra edades relativas. (a) usando parámetros de 

Wood (1980). (b) Usando parámetros de Bemis y Ferencz (2017). 
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En cuanto a la longitud y el espesor de los derrames de lava asociados a los conos son en 

promedio 3.18 km y 3.40 m, respectivamente para los conos del grupo más viejo. En los conos de 

los grupos más jóvenes, el alcance de los derrames de lava es mayor, con un promedio de 5.46 km 

y un espesor promedio de 2.27 m. 

 

Los volcanes de la Sierra Santa Catarina se encuentran con valores h/Wb entre el grupo 

intermedio y el joven (0.138 y 0.194), con volumen promedio de 0.036 km3, y longitud y espesor 

promedio de 2.03 km y 2.20 m respectivamente. 

 

La figura 10 muestra la correlación entre los parámetros F (Flat-topped-ness) y S (Steep-

sided-ness o inclinación de la pendiente) y el valor del cono ideal según Wood (1980) que es F: 0.4 

y S: 0.6. Se puede observar que la pendiente es menor en los volcanes del grupo más antiguo y 

que va incrementándose, de manera general, en los volcanes de los grupos más jóvenes. Se 

observa además una correlación entre F (redondez de la cima) y S en la cual a mayor redondez 

menor la inclinación. Esto, en general, es consistente con la degradación de los conos a través del 

tiempo. 

 
 

Fig. 10. Comparación entre los parámetros F y S de los volcanes de cada uno de los grupos de edad relativa. 
  

3.2 Geocronología 

 

 3.2.1 Análisis de las edades: periodos de actividad y de inactividad. 

 

El análisis de fechamiento se hizo para 23 conos piroclásticos, dos domos y un derrame de 

lava sin cono asociado. Las edades 40Ar/39Ar obtenidas se muestran en la Tabla 6 y varían de ~1294 

ka a ~7 ka con una incertidumbre de 1 .Las estructuras fechadas se dividieron en cuatro grupos, 
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tres de ellos por edad y uno por su ubicación. Los volcanes divididos por edad fueron corroborados 

con los grupos de edad relativa obtenidos por la relación h/Wb mencionados anteriormente (Tabla 

5).  

Tabla 5. Edades 40Ar/39Ar y 14C de la Sierra Chichinautzin.

 

Edad 
relativa Volcán Método Posición/tipo de muestra Autor

1,675 ± 40 yr B.P. 14C Carbón en ceniza Siebe 2000

1975 ± 60 yr B.P. 14C
Carbón en material  arqueológico debajo de 
lava

Córdoba, et. al., 1994 

Chichinautzin 1835 ± 55 yr B.P. 14C Carbón en ceniza Siebe et. al. 2004
PL-1 Tecuautzi 2 ± 56 ka 40Ar/39Ar Roca total Layer et al., 2009

Jumento 2010 ± 30 yr B.P. 14C Oleada húmeda basal Arce et al., 2015
Pelagatos >2520 ± 105 yr B.P. 14C Carbón retrabajado contra flujos  de lava Guilbaud et al., 2009

Gespalapa >2835 ± 75 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre cono Siebe et al., 2004
Pelado 4070± 150 yr B.P. 14C Paleosuelo entre bloques de lava Kirianov, et. al . 1990
Tláloc >6200 ± 85 yr B.P. 14C Paleosuelo debajo de ceniza Siebe et. al. 2005

P3C1 >6700 ± 150 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre el cono Kirianov, et. al . 1990
Tabaquillo 7 ± 9 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

7360 ± 120 yr B.P. 14C Depósito de flujo de bloques y ceniza Siebe et. al. 2005

8225 ± 130 yr B.P. 14C Lahar debajo de un depósito de BAF Siebe et. al. 2005
>1060 ± 70 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre cono Kirianov, et. al . 1990

>10410 ± 80 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre cono Kirianov, et. al . 1990
Mezontepec 11 ± 3 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

13585 ± 75 yr B.P. 14C Cenza debajo de PWA* Siebe et. al. 2005
>21675 + 220/-215 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre flujo de lava Siebe et. al. 2005

Oyameyo 13755 ± 95 yr B.P. 14C Carbón debajo de lapil l i
Wal lace y Carmichael, 
1999 

>15570 ± 300 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre cono Kirianov, et. al . 1990
>15740 ± 80 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre cono Kirianov, et. al . 1990

P3C2 18680 ± 120 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre lava Kirianov, et. al . 1990
Malinale 18900 ± 600 yr B.P. 14C Carbón en cono de escoria Kirianov, et. al . 1990

Hijo del 
Cuautzin

>20895 + 245/-235 yr B.P. 14C Paleosuelo sobre lava debajo de PWA* Siebe et. al. 2005

V. Aholo 23 ± 15 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
V. Cuautepel 34 ± 5 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Achichipilco 34 ± 6 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Tlayacapan 35 ± 4 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Malacatepec 95 ± 12 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Zitlaltépel 133 ± 32 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Tezoyuca 2 159 ± 26 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Quepil 181 ± 20 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Coatzontle 222 ± 52 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Tezoyuca 1 238 ± 51 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

C. La Estrella 765 ± 30 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
La Corona 820 ± 11 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Jumiltepec 846 ± 8 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Las Tetillas 986 ± 46 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

AT-1  1020 ± 160 ka 40Ar/39Ar Roca total Arce et al., 2013
Chimalhuacan 1094 ± 23 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

1124 ± 21 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
1294 ± 36 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Mazatepec 23 ± 4 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Tecuautzi 29 ± 4 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Yuhualixqui 62 ± 98 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo
Tetecón 85 ± 32 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

Xaltepec 132 ± 70 ka 40Ar/39Ar Roca total Este trabajo

PWA. Pómez con Andesita (Mooser, 1967). También conocida como Pómez Tutti  Frutti  (Siebe et al ., 1996)
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En el caso del domo El Quepil, éste se había asignado al grupo intermedio por las 

características del espesor del suelo y la pendiente, y en el caso del derrame Tabaquillo al grupo 

de edad más joven por su incipiente suelo y sus bordes abruptos, así como las crestas de presión 

bien conservadas. El domo Tecuautzi pertenece al grupo de la Sierra Santa Catarina. La figura 11 

muestra las incertidumbres de las edades obtenidas para cada estructura fechada. 

 

 
Fig. 11 Gráfica de las incertidumbres sigma 1 de las fechas obtenidas en este trabajo. 

 

Del análisis de la tabla 4 y de la figura 11 se identificaron tres grupos de edades que están 

separados por dos gaps temporales en el vulcanismo monogenético. De acuerdo a las edades, el 

vulcanismo monogenético más antiguo en el área de estudio aconteció hace 1294 ± 36 ka y 

terminó hace 765 ± 30 ka. En este trabajo se nombraron a los conos que conforman ese grupo 

como el Grupo Volcánico Monogenético Peñón (GVMP). En la figura 12a se observa un gap 

temporal en la actividad monogenética que duró aproximadamente 527 ka, este hiatos terminó 

cuando el vulcanismo monogenético se reactivó hace 238 ± 51 ka. Esta segunda etapa de 

vulcanismo monogenético finalizó hace 95 ± 12 ka y a los conos que pertenecen a este grupo se les 

denominó Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo (GVCA), seguido de un segundo periodo de 

quietud volcánica monogenética que duró unos 60 ka (Fig. 12b). El vulcanismo monogenético 

empezó de nuevo hace 35 ± 4 ka con los volcanes que conforman al Grupo Volcánico Chichinautzin 

Joven (GMCJ; Fig. 6b). Las últimas erupciones datadas de este grupo son entre 1675 ± 40 a 1975 ± 
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60 yr B.P. (Córdova et al., 1994; Siebe, 2000). La Sierra Santa Catarina tiene un rango de edad de 

132 ± 70 a 23 ± 4 ka. 

 
Fig. 12 (a) Los volcanes del GVMP tienen edades de 1294 ± 36 ka a 765 ± 30 ka. Entre el GVMP y el GVCV se 
observa el primer gap de ~527 ka. (b) Acercamiento de los últimos 240 ka, se observan la segunda y tercera 
reactivación del vulcanismo mongenético y el segundo gap de ~60 ka. Los símbolos rellenos son de este 
trabajo, los símbolos abiertos son de trabajos previos (Tabla 5). 

 

3.2.2 Correlación del análisis morfométrico y las edades 40Ar/39Ar. 

 

Las edades relativas fueron correlacionadas con las edades radiométricas obtenidas en 

esta investigación y, con estos datos se realizó un análisis geoestadístico con el método Spline, en 

Arc Gis, el cual interpola una superficie raster a partir de puntos usando una técnica de curvatura 

mínima bidimensional. El resultado se usó para determinar la posible distribución de los volcanes 

monogenéticos de cada uno de los grupos identificados. Con este mapa de distribución (Fig. 13) se 

observa que los volcanes más recientes se fueron concentrando en la parte media del área con el 

tiempo. 
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Fig. 13 Mapa de distribución de los grupos volcánicos monogenéticos. 

 

El vulcanismo monogenético más antiguo del área lo representa el Grupo Volcánico 

Monogenético Peñón (GVMP), el cual fue identificado en las partes norte y sur del área estudiada 

(Fig. 14). Los depósitos de este grupo volcánico podrían continuar por debajo de los sedimentos 

lacustres del lago de Chalco, como sugieren estudios geofísicos y de limnología realizados en la 

zona (Lozano-García et al., 1993; Campos-Enríquez et al., 1997, 2015; Ortega-Guerrero et al., 

2017). Los volcanes del Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo (GVCA) fueron identificados en los 

extremos oeste, este y sur (Fig. 14). El Grupo Volcánico Chichinautzin Joven (GVCJ) se emplazó en 

la parte central del área de estudio, sobreyaciendo algunos depósitos del GVCA (Fig. 14). 
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Fig. 14 Mapa geológico del área de estudio. Líneas blancas: fallas(García-Palomo et al, 2002, 2008); líneas 

blancas punteadas: fallas inferidas(Campos-Enríquez et a., 2015); línea azul: límite inferido del antiguo Lago 
de Chalco. 
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La Sierra Santa Catarina se encuentra en la parte norte del área estudiada y está limitada 

al norte y al sur por depósitos lacustres (Fig. 14). De acuerdo a los depósitos observados en la 

sierra, se piensa que éstos sobreyacen algunos depósitos del lago y depósitos volcánicos más 

antiguos. 

 

3.3 Grupos volcánicos de la Sierra Chichinautzin.  

 

En la siguiente sección se describirán cada uno de los grupos volcánicos. Se explicará el 

pulso inicial de la actividad volcánica, los cambios en el vulcanismo a través del tiempo y el estilo 

eruptivo mediante la secuencia estratigráfica de los volcanes representativos de cada grupo. 

 

Grupo Volcánico Monogenético El Peñón (GVMP). 

 

El vulcanismo monogenético más antiguo del área comenzó en el norte con las erupciones 

de los volcanes Peñón Del Marqués (PB) y Chimalhuacán (CHI) hace 1294 ± 36 ka (Fig. 15). Estos 

volcanes marcan el límite norte de este grupo volcánico.  

 

 
Fig. 15. Localización de los volcanes más Peñón Del Marqués, Chimalhuacán y La Estrella del GVMP, ubicados 

en la parte norte del área de estudio. 
 

Posteriormente, el vulcanismo monogenético migró hacia el sur con los volcanes Las 

Tetillas (TT), Jumiltepec (JT) y La Corona (LC), los cuales son los conos más al sur en el área (Fig.16). 



 

Fig. 16. Localización de los volcanes

 
Los depósitos de estos volcanes, probablemente s

más jóvenes en la parte media del área. La última actividad monogenética registrada en el GVMP 

fue con la erupción del volcán La Estrella hace 765 ± 30 ka. 

podrían considerarse consistentes con 

asocian con el Cron Matuyama, el cual es mayor a 700 ka (Martin Del Pozzo, 1989). 

 

La distancia entre los bordes norte y sur de este grupo es ~78 km, y morfológicamente los 

conos son amplios, con diámetros entre 

conos muestran pendientes suaves, lo que puede indicar que estuvieron sometidos a procesos de 

erosión por más tiempo. Además se encuentran a una distancia promedio ent

alineados con una orientación promedio N70°E. La figura 

elaborados a partir de las imágenes de satélite y del modelo de elevación digital.
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. Localización de los volcanes Las Tetillas, La Corona y Jumiltepec pertenecientes al GVMP,

en la parte sur del área de estudio. 

Los depósitos de estos volcanes, probablemente subyacen a los depósitos de los volcanes 

más jóvenes en la parte media del área. La última actividad monogenética registrada en el GVMP 

fue con la erupción del volcán La Estrella hace 765 ± 30 ka. Las edades obtenidas en estos volcanes 

consistentes con la polaridad inversa que se obtuvo para estos conos,

con el Cron Matuyama, el cual es mayor a 700 ka (Martin Del Pozzo, 1989). 

La distancia entre los bordes norte y sur de este grupo es ~78 km, y morfológicamente los 

on amplios, con diámetros entre 322 y 1807 m y bajos con alturas entre 30 y 

conos muestran pendientes suaves, lo que puede indicar que estuvieron sometidos a procesos de 

erosión por más tiempo. Además se encuentran a una distancia promedio ent

alineados con una orientación promedio N70°E. La figura 17 muestra los perfiles topográficos 

elaborados a partir de las imágenes de satélite y del modelo de elevación digital.

 

Las Tetillas, La Corona y Jumiltepec pertenecientes al GVMP, ubicados 

ubyacen a los depósitos de los volcanes 

más jóvenes en la parte media del área. La última actividad monogenética registrada en el GVMP 

Las edades obtenidas en estos volcanes 

la polaridad inversa que se obtuvo para estos conos, y se 

con el Cron Matuyama, el cual es mayor a 700 ka (Martin Del Pozzo, 1989).  

La distancia entre los bordes norte y sur de este grupo es ~78 km, y morfológicamente los 

m y bajos con alturas entre 30 y 170 m. Estos 

conos muestran pendientes suaves, lo que puede indicar que estuvieron sometidos a procesos de 

erosión por más tiempo. Además se encuentran a una distancia promedio entre sí de 8 km y están 

muestra los perfiles topográficos 

elaborados a partir de las imágenes de satélite y del modelo de elevación digital. 
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Fig. 17 Perfiles topográficos de los volcanes más antiguos del área de estudio. La escala vertical y la 

horizontal no son iguales. 
 

Las erupciones iniciales en los volcanes Chimalhuacán, Peñón Del Marqués, La Estrella y 

Jumiltepec ocurrieron por un conducto abierto, esta actividad produjo grandes fragmentos de lava 

masivas tipo spatter y bombas que al depositarse se fueron aglutinando y soldando, formando la 

base de los conos. Este tipo de piroclastos se asocia a una fragmentación lenta del magma durante 

su ascenso, provocando que las burbujas de gases exploten cerca de la superficie, arrojando los 

fragmentos de lava (Zimanowski et al., 1997). Posteriormente, las erupciones produjeron estratos 

de ceniza gruesa de color rojizo con espesores entre 10 y 40 cm, intercaladas con capas de lapilli 

grueso y capas de lapilli escoreáceo con bombas densas de lava en proporciones variables. Hacia la 

cima de los volcanes es común encontrar estratos de lapilli grueso con espesores de 4 a 7 cm. La 

presencia de materiales menos gruesos como lapilli y la ceniza, indican que la actividad eruptiva se 

volvió medianamente más explosiva. Los flujos de lava se emplazaron rodeando a los conos, como 

se puede ver en el mapa geológico (Fig. 14). Los volcanes parecen haber sido formados primero 

eyectando materiales gruesos (bombas y escorias) y después emitiendo materiales finos como la 

ceniza (Fig. 18).  
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Fig. 18 Columnas estratigráficas de los volcanes Chimalhuacán, Peñón Del Marqués, La Estrella y Jumiltepec. 
 

En el caso de los volcanes La Corona y Las Tetillas, al sur del área de estudio, la base de los 

conos se formó por la acumulación de bloques masivos juveniles. Sobreyaciendo estos bloques se 

observa un cambio gradual de bombas tipo spatter a una sucesión de capas de 10 a 20 cm de 

espesor de ceniza y lapilli rojiza, intercaladas con estratos delgados (2-3 cm) de bombas 

escoreáceas. Esto sugiere que hubo variaciones en el contenido de gas en el magma, favoreciendo 

una mayor fragmentación del mismo y una vesicularidad mayor en los productos generados, lo 

que se asocia a procesos explosivos (Fig. 19). 
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Fig. 19 Columnas estratigráficas de los volcanes Las Tetillas (arriba) y La Corona (abajo). 

 

Los flujos de lava asociados a los volcanes Chimalhuacán, La Estrella y Peñón Del Marqués, 

en la parte norte del área, tienen hasta 4 km de largo; mientras que los derrames de lava de los 

volcanes Las Tetillas, La Corona y Jumiltepec, localizados en la parte sur del área, fueron más 

fluidos y alcanzaron hasta 8 km de longitud, probablemente formando tubos de lava. Estudios 

previos de paleomagnetismo realizados en las rocas de estos volcanes indican que estos conos 

tienen polaridad reversa (Martin Del Pozzo, 1989), lo que los ubica en el cron Matuyama (>777.76 

ka, Hyodo y Kitaba, 2015). Las edades obtenidas en este trabajo, de 1294 ± 36 ka (Peñón Del 

Marqués) a 820 ± 11 ka (La Corona) pueden ser consistentes con las polaridades reversas. En el 

caso del volcán C. La Estrella, la edad obtenida (765 ±30 ka) está en el límite propuesto para los 

crones Matuyama y Bruhnes y de acuerdo con Urrutia-Fucugauchi (1995), las rocas tienen 

polaridad normal pero con inclinación intermedia, por lo que este autor las sitúa en el cron 

Matuyama. 

 

La petrografía muestra que las rocas (CH-2 Chimalhuacán, CH-3 Peñón Del Marqués, JJ-1 

Jumiltepec y CV-4 La Corona) son hipocristalinas con matriz de microlitos de plagioclasa inmersos 



55 
 

en vidrio. Algunas rocas presentan texturas porfídicas (20-30% matriz, 80-70% fase cristalina) y 

otras pilotaxíticas. Se encontraron plagioclasas en fenocristales (0.3 a > 3 mm) euhedrales y 

subhedrales que se encuentran fracturados, algunas con zoneamiento oscilatorio y la mayoría sin 

bordes de reabsorción. En el volcán Chimalhuacán se identificaron plagioclasas con el centro 

reabsorbido (Fig. 20), indicando desequilibrio en esta fase mineral. Los piroxenos se presentan en 

fenocristales (0.3 mm) y microfenocristales (0.15 mm) euhedrales y subhedrales con indicios de 

desequilibrio como bahías y bordes ligeramente reabsorbidos, excepto en el volcán La Corona, en 

donde se observaron bordes de oxidación muy desarrollados (0.05 mm) y centro reabsorbido con 

cristales de plagioclasa (Fig. 20).  

 
Fig. 20. Fotomicrografías de muestras de algunos volcanes del Grupo Volcánico Monogenético Peñón. Plg: 
plagioclasa; Px: piroxeno; Ol: olivino; mcr: microlitos; Vsc: vesícula; BR: bordes de reacción por oxidación. 
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También en las rocas del Peñón Del Marqués se identificaron algunos piroxenos con 

evidencias de disolución. El olivino se identificó en rocas de los volcanes Peñón Del Marqués y 

Jumiltepec, son poco abundantes y se encontraron en microfenocristales (0.1-0.2 mm), 

subhedrales, fracturados y con bordes de reabsorción delgados (Fig. 20). 

 

En la muestra CH-2 del volcán Chimalhuacán, se presentan glomerocristales de plagioclasa 

y piroxeno. Los óxidos de Fe-Ti se encuentran diseminados en la matriz (son poco abundantes) y 

como bordes de reacción poco desarrollados en los minerales ferromagnesianos (Fig. 20). La 

clasificación petrográfica de todas las muestras estudiadas corresponde a andesitas. 

 

Los resultados químicos se muestran en la tabla 5 y se aprecia que el sílice varía de 53.3 % 

a 59.7%. El cálculo de mg# se realizó usando la fórmula mg#=MgO/(FeOt+MgO) y para calcular el 

FeO se multiplicó el valor de Fe2O3t por 0.9889. 

 

Tabla 5. Química de elementos mayores (%p) y traza (ppm) de los volcanes del GVMP. 

 

 

Las rocas de los volcanes monogenéticos del vulcanismo más antiguo son principalmente 

andesitas basálticas de acuerdo al diagrama TAS (Le Bas et al., 1986), calcoalcalinas con contenido 

medio de K (Fig. 21a), la excepción, al igual que en la petrografía, es la muestra CV-4 (volcán La 

Corona) la cual fue clasificada como andesita. En las andesitas basálticas, la variación de los 

porcentajes de los elementos mayores ocurre dentro de un rango restringido de sílice, de los más 

significativos serian el CaO (6.16-8.23 %p), Fe2O3 (6.21-8.21 %p), MnO (0.08-0.13 %p) y K2O (0.92-

1.60 %p). El TiO2 y el Na2O no muestran variaciones significativas.  
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Fig. 21 a) Diagramas TAS (Le Bas et al., 1986), álcalis vs sílice y AFM(Irvine y Baragar, 1971). b) diagramas 

Harker de elementos mayores (%p) de las rocas del GVMP. 
 

Las concentraciones de los elementos trazas como el Sr (364-724 ppm), Zr (134-227 ppm), Cr (73-

409 ppm), Nb (4-12 ppm) y Ni (30-200 ppm) muestran variaciones significativas en el rango 

restringido de sílice (Fig. 13). Este comportamiento es similar al de los elementos mayores.  

 

 
Fig. 22 Diagramas Harker de elementos traza en ppm de las rocas del GVMP. 
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Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo (GVCA). 

 

Después de un periodo de inactividad volcánica monogenética de ~527 ka, la actividad se 

reinició hace ~238 ka dando origen al Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo (GVCA). Las primeras 

manifestaciones ocurrieron en la parte sur del área con el volcán Tezoyuca 1 (Tz1), Tres de mayo 

(3MY; de acuerdo a las características morfométricas) y Coatzontle (CZT); Fig.23). 

 
Fig. 23. Mapa de localización de los volcanes del Grupo Volcánico Chichinautzin Viejo. 

 

 La relación h/Wb de los conos de este campo aumenta de 0.111 a 0.14, con diámetros 180 

a 950 m y alturas de 20 a 125 m. Al comparar los valores del diámetro y la altura con los conos del 

grupo anterior (GVMP), se observa que las estructuras del Grupo Volcánico Chichinzutzin Antiguo 

son más pequeñas y al compararlos perfiles topográficos de ambos grupos volcánicos, los del 

GVCV se encuentran medianamente redondeados (Fig. 24). 
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Fig. 24. Perfiles topográfico de volcanes considerados representativos del Grupo Volcánico Chichinautzin 

Antiguo. 
 

El vulcanismo monogenético de este campo inició con las erupciones de los volcanes 

Tezoyuca 1(TZ-1) y Coatzontle(CZT), cuyos conos se formaron por el depósito de grandes bombas 

de lava tipo spatter generadas por erupciones poco violentas. Fragmentos de lava tipo spatter 

forman la bases del cono, sobre el cual se depositó una secuencia intercalada de estratos de 

ceniza media a fina de 50 a 70 de espesor con estratos de 3-4 cm de espesor compuestos por 

bombas escoreáceas. Este cambio en el tipo de productos sugiere que la actividad eruptiva cambió 

e incrementó su explosividad, produciéndose mayor fragmentación del magma. La cima de estos 

volcanes está caracterizada por depósitos gradados de ceniza gruesa a fina, esto es indicativo de 

que la energía de la columna eruptiva disminuyó (Fig. 25). Por otro lado, la actividad eruptiva de 

tipo efusivo está representada por el domo El Quepil (QP), de composición dacítica que se 

emplazó en la parte oeste del área, muy cerca de la Sierra de las Cruces.  
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Fig. 25 Columnas estratigráficas de los volcanes Quepil (izquierda arriba), Tezoyuca 1 (derecha arriba; el 

cuadro muestra una retro excavadora para escala) y Coatzontle (abajo). 
 

En el caso de los volcanes Tezoyuca 2 (TZ-2), Tlayacapan (TLY) y Malacatepec (MT; Fig. 26), 

las erupciones de tipo estromboliano generaron bombas tipo listón o ribbon (1.5 m), bombas tipo 

bolillo o spindle (10 cm) y lapilli escoreáceo de 3 a 7 cm de color negro, distribuidos 

aleatoriamente para formar la base de los conos.  

 

Estos depósitos basales fueron cubiertos por una secuencia de capas delgadas de 5 a 7 cm 

de espesor de ceniza media a fina de color rojizo alternadas con estratos gruesos (70 a 100 cm) de 

bombas tipo spatter. Esta secuencia de estratos se repite hasta la cima de los conos. La 

intercalación de estratos de materiales gruesos y estratos de materiales finos reflejan cambios que 

están relacionados con la ruptura de burbujas que explotan cerca de la superficie y con el 

incremento en la fragmentación del magma para producir ceniza. Los volcanes son ejemplos de 

conos construidos por estos procesos volcánicos (Fig. 26). 
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Fig. 26 Columnas estratigráficas de los volcanes Tezoyuca 2, Malacatepec y Tlayacapan. 

 

De acuerdo a las edades obtenidas, la última erupción monogenética en la zona ocurrió 

hace ~95 ka con el cono de escoria Malacatepec y se estima que esta erupción marca así el final de 

la actividad volcánica del Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo. En este grupo volcánico 

predominan los volcanes individuales, como en el Grupo Volcánico Monogenético Peñón, pero es 

en este grupo que los volcanes empiezan a emplazarse en forma de racimos (clusters), como el 

caso de los volcanes Tres de Mayo. 

 

Las muestras estudiadas petrográficamente de los conos del Grupo Volcánico 

Chichinautzin Antiguo son hipocristalinas, con matriz formada por microlitos de plagioclasa 

inmersos en vidrio (70-80%), y cristales (30-20%). Algunas rocas tienen textura pilotaxítica con 

microfenocristales (0.2-0.25 mm) de plagioclasas subhedrales con poca evidencia de desequilibrio. 

Los piroxenos se presentan en fenocristales (0.3 mm) euhedrales a subhedrales con bordes de 

reacción delgados formados por óxidos de Fe-Ti. En estas muestras se identificaron fenocristales 

(0.4 mm) subhedrales de anfíbol. Los minerales opacos se encuentran esparcidos en la matriz 

como bordes de reacción (Fig. 27). 
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Fig. 27. Fotomicrografías de las rocas de algunos volcanes del Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo. Plg: 

plagioclasa; Px: piroxeno; Ox Fe-Ti: óxidos de Fe-Ti; Anf: anfíbol; Qz: cuarzo; Vsc: vesícula. 
 

Otras muestras tienen textura porfídica, con matriz microlítica de plagioclasa en un 70% y 

un 30% de cristales. La plagioclasa se presenta en microfenocristales (0.25 mm) subhedrales, 

algunos de ellos con evidencias de desequilibrio pues están reabsorbidos en el centro, pero tienen 

bordes sanos. El anfíbol es de color rojizo con pleocroísmo de pardo claro a oscuro en fenocristales 

(0.7 mm) subhedrales, algunos tienen bordes de desequilibrio muy desarrollados (oxidación) y el 

centro del cristal está parcialmente reabsorbido. En la muestra del domo El Quepil se identificó 

biotita en microfenocristales (0.1mm) subhedrales y se identificaron xenocristales >1 mm de 

cuarzo muy fracturado. Los minerales opacos fueron identificados como bordes de desequilibrio 

en los minerales ferromagnesianos, principalmente en los anfíboles (Fig. 27). 

 

De acuerdo a las características petrográficas, las muestras fueron clasificadas como 

andesitas y dacitas. 

 

La tabla 6 muestra los contenidos de los óxidos de elementos mayores en porcentaje en 

peso, con una variación de sílice de 51.16 a 67.66 %p.  
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Tabla 6. Química de elementos mayores (%p) y traza (ppm) de los volcanes del GVCA. 

 

 

Las muestras analizadas químicamente fueron clasificadas como basaltos, andesitas ricas 

en sílice y dacitas, todas son calcoalcalinas con contenido de K medio (Fig. 28). Las muestras se 

distribuyen en dos grupos, separados por un gap de sílice con valores entre 52-60 %p, en donde 

no se graficaron muestras. Las que se catalogan como basaltos tienen altas concentraciones de 

MgO (6.90-8.11 %p), TiO2 (1.52-1.96 %p), CaO (7.78-8.00) %p), MnO (0.13-0.15 %p) y Fe2O3 (9.17-

9.68 %p), pero con variaciones mínimas entre cada uno de estos elementos. Las clasificadas como 

andesitas y dacitas tienen menores concentraciones de estos mismos elementos (Fig. 28). Por otro 

lado, los porcentajes de Na2O son bajos para los basaltos (3.28-3.58 %p), mientras que para las 

andesitas y dacitas varían de 3.60 a 4.56 %p. En el caso del Al2O3, las concentraciones en todas las 

muestras oscilan entre 14.54 a 17.49 %p.  
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Fig. 28. Diagramas TAS (Le Bas et al., 1986), álcalis vs sílice y AFM(Irvine y Baragar, 1971). Diagramas Harker 

de elementos mayores (%p) de las rocas del Grupo Volcánico Chichinautzin Antiguo. 
 

En cuanto a los elementos traza, los basaltos muestran variaciones mínimas en las 

concentraciones de Rb (20-27 ppm), Sr (470-506 ppm), Zr (198-202 ppm), Nb (16-17 ppm), V (150-

164 ppm) y Ni (164-184 ppm). Para el Ba (250-326 ppm) y Cr (298-409 ppm) las concentraciones 

tienen un rango más amplio de variación (Fig. 29). Por otro lado, las andesitas y dacitas tienen 

concentraciones de estos mismos elementos con un rango más amplio y se observa que el 

contenido de Ba tiende a ser mayor (386-510 ppm), mientras que para el Nb (3-9 ppm), Cr (34-206 

ppm) y Ni (17-72 ppm) son menores (Fig. 29). 
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Fig. 29. Diagramas Harker de elementos trazas en ppm de las rocas del GVCA. 

 

 

Grupo Volcánico Chichinautzin Joven (GVCJ). 

 

El Grupo Volcánico Chichinautzin Joven inició después de un hiatos de ~60 ka, en los que 

no se tiene vulcanismo monogenético fechado. La actividad monogenética inició hace 35 ± 4 ka, en 

la parte este del área de estudio, cerca del volcán Popocatépetl, con las erupciones de los volcanes 

Zitlaltepel (ZTL), Cuautepel (CUA), Achichipilco (ACH) y Aholo (AH;).Posteriormente, y de acuerdo a 

las edades, el vulcanismo monogenético se presentó con la actividad de los volcanes Tecmilco 

(TCM), Mezontepec (MZ) y el derrame de lava grueso Tabaquillo (TB; Fig. 30) 
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Fig. 30. Mapa de localización de los volcanes del Grupo Volcánico Chichinautzin Joven. 

 

Los diámetros y las alturas de los conos de este grupo van de 280 a 860 m y 50 a 200 m, 

respectivamente. Esto indica que en promedio el diámetro de los conos ha ido disminuyendo en 

cada grupo, y las alturas muestran una ligera tendencia a aumentar. La figura 31 muestra los 

perfiles topográficos de los conos. 

 

 
Fig. 31. Perfiles topográfico de volcanes representativos del Grupo Volcánico Chichinautzin Joven. 
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Las primeras erupciones de los volcanes Zitlaltepel (ZTL), Cuautepel (CUA), Achichipilco 

(ACH) y Aholo (AH) ocurrieron en conductos abiertos que arrojaron a la superficie fragmentos y 

bombas de lava tipo spatter de 10 hasta 20 cm de tamaño. Este tipo de piroclastos forman las 

bases de los conos. Sobreyaciendo a estos depósitos se encuentran capas de bombas escoreáceas 

y estratos de ceniza y lapilli vesicular con espesores de 5 a 20 cm. La presencia de clastos finos 

indica una mayor fragmentación del magma. Después de esto, se piensa que las erupciones se 

volvieron menos explosivas con menor fragmentacion del magma, lo que produjo horizontes 

gruesos de bombas tipo spindle. La alternancia entre estratos de clastos gruesos con grandes 

espesores y estratos delgados de materiales finos se asocia a varios pulsos en la columna eruptiva 

durante la formación de los conos en la que había un conducto abierto (Fig. 32).  

 
Fig. 32 Columnas estratigráficas de los volcanes Achichipilco (arriba izquierda), Aholo (arriba derecha) 

Cuautepel (abajo izquierda) y Zitlaltepel (abajo derecha). 
 

La mayoría de los volcanes de la zona este del área de estudio están cubiertas por flujos de 

lodo del Popocatépetl asociados a la erupción de hace ~14 ka [Pómez con Andesita (PWA; Mooser, 

1967) o Pómez Tutti Frutti (Siebe et al., 1996)]. En estos casos se realizó en campo una medición 

directa de la pendiente y se comparó con la obtenida mediante los parámetros morfométricos, y 
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también se midió el espesor del depósito retrabajado del Popocatépetl para restarlo de la altura 

de los conos medidos en cartas topográficas y en el DEM. Se manejó un espesor constante para 

cada uno de los conos. Esto se hizo para tener datos morfométricos más precisos a la estructura 

volcánica y que no estuvieran modificados por los depósitos de otros volcanes.  

 

En la parte oeste del área, el volcán Mezontepec inició su actividad mediante la emisión de 

bombas andesíticas tipo bolillo (spindle) cerca del conducto, formando así la base del cono del 

volcán. Cubriendo estos depósitos se encuentran estratos de 40 a 70 cm de espesor de lapilli 

gruesa con alta vesicularidad y ceniza media intercalados con estratos delgados (4-10 cm) de 

bombas de lava masiva tipo spatter. Esta erupción finalizó con una fase estromboliana típica, 

produciendo horizontes de bombas escoreáceas hacia la cima del cono. Se considera que esta 

secuencia de depósitos fue producida por cambios en la fragmentación del magma, a mayor 

cantidad de burbujas rompiéndose, mayor fragmentación, lo que da como resultado la producción 

de ceniza; y a menor fragmentación se producen más fragmentos balísticos y lava tipo spatter. Por 

otro lado, el volcán Tecmilco, localizado en la parte central del área, comenzó su formación con 

una actividad estromboliana por un conducto abierto, expulsando bombas de lava densa, bombas 

tipo listón (ribbon), formando aglomeraciones de lava soldada de composición basáltica (Fig. 33). 

Estas capas están intercaladas con depósitos de caída de 3-5 cm de espesor conformados por 

lapilli grueso de color negra a rojiza. Un flujo de lava de 5 km de longitud hacia el sur, marca el 

final de la erupción de este volcán. 

 
 

Fig. 33. Columnas estratigráficas del volcán Mezontepec y del volcán Tecmilco. 
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 Una característica importante en este grupo de volcanes es que existen varios conos que 

se emplazaron en forma de cone clusters o racimos de conos. Estos cone clusters pueden estar 

formados por 3 o hasta 7 volcanes, y cada uno de ellos puede tener derrames de lava asociados 

con diferentes direcciones de flujo. Por lo general, estos conos agrupados muestran un 

alineamiento en dirección E-W, lo que permite suponer que en el área de estudio existen zonas de 

debilidad cortical, en esa misma orientación, que facilita el ascenso de los magmas. Los volcanes 

más jóvenes de este grupo tienen flujos de lava extensos y tan fluidos que algunos formaron tubos 

de lava como el caso del Xitle, Chichinautzin y Suchiooc (Martin Del Pozzo, 1982; Espinasa-Pereña, 

2001; Straub et al., 2008) 

 

Dentro de este grupo volcánico se encuentran varios derrames de lava gruesos sin cono 

asociado, como los de Tetequillo-Xicomulco, el Tabaquillo y la mesa La Gloria por mencionar 

algunos. En este trabajo se seleccionó al derrame Tabaquillo como representativo del estilo 

efusivo, además de los domos. 

 

El Tabaquillo es un derrame de lava de composición dacítica con un espesor promedio de 

300 m (Fig. 34) y una longitud máxima de 6 km.  

 
Fig. 34. Columna estratigráficas del derrame de lava sin cono asociado Tabaquillo. El rectángulo en amarillo 

indica la escala. 
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Este derrame grueso de lava se encuentra en la parte oeste del área de estudio, está 

cubierto por un suelo incipiente y las crestas de presión están bien conservadas las cuales se 

pueden utilizar para inferir la ubicación del conducto por el cual ascendió el magma y también 

indican que la dirección de flujo fue hacia el sur. 

 

El Tabaquillo es un ejemplo de la gran extensión que pueden alcanzar los flujos de lava 

dacíticos, al igual que el derrame Tetequillo o la mesa La Gloria, aunque en la Sierra Chichinautzin 

existen flujos de lava con cono asociado y de composición más máfica que fueron muy fluidas y 

también extensas (Martin Del Pozzo, 1982; Siebe 2000, 2005). 

 

Las últimas erupciones fechadas en los conos del Grupo Volcánico Chichinautzin Joven 

oscilan entre 1675 ± 40 a ~2000 años BP (Tabla 2; Córdova et al., 1994; Martin Del Pozzo et al., 

1997; Siebe, 2000), por lo cual se considera como una zona volcánica activa que podría impactar a 

la Ciudad de México. 

 

El análisis petrográfico indica que las muestras son hipocristalinas [matriz microlítica y 

vidrio (80%) y cristales (20%)]. Algunas rocas presentan texturas pilotaxítica, otras microporfídica o 

porfídica. Se identificaron microfenocristales (0.1 a 0.25 mm) de plagioclasas subhedrales y 

anhedrales, con zoneamiento normal, parcialmente reabsorbidas. Se observaron pocos 

microfenocristales (0-15 mm) de piroxenos subhedrales con bordes de alteración delgados (<0.01 

mm), también parcialmente reabsorbidos y con evidencias de disolución. Los minerales opacos se 

observan distribuidos en las muestras y en los bordes de alteración. Estudios anteriores 

mencionan que las dacitas que corresponderían a este grupo volcánico (como el derrame El 

Tabaquillo) tienen textura porfídica, matriz de vidrio y cristales de plagioclasas subhedrales y 

anhedrales con zoneamiento inverso y normal; también tienen diópsido e hiperstena y pocos 

anfíboles de color rojizo con pleocroísmo de pardo claro a oscuro en cristales subhedrales (Martin 

Del Pozzo, 1982; Fig. 35).  
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Fig. 35. Fotomicrografías de muestras del Grupo Volcánico Chichinautzin Joven. Plg: plagioclasa; Px: 

piroxeno, Vsc: vesícula. 
 

Los datos químicos de los óxidos de elementos mayores de las rocas analizadas en este 

trabajo, muestran que el contenido de sílice varía de 49.79% a 64.13%p (Tabla 7), estos valores 

clasifican a las rocas de basaltos a dacitas, todas estas rocas son calcoalcalinas con K-medio (Fig. 

34). Datos publicados también mencionan que existen algunas muestras que pertenecen al campo 

alcalino (Wallace y Carmichael, 1999; Schaaf et al., 2005; Straub et al., 2008).  

 

Tabla 7. Química de elementos mayores (%p) y traza (ppm) de los volcanes del GVCJ. 
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Los porcentajes de estos óxidos varían ampliamente en las rocas analizadas, pero las más 

primitivas contienen los valores más altos en MgO, TiO2, CaO, MnO y FeO; mientras que para el 

K2O y Na2O tienen los valores más bajos. Sin embargo, existen muestras en las que el contenido de 

óxidos como el MgO es muy similar en un contenido de sílice constante (Fig. 36). El porcentaje de 

P2O5 en todas las rocas varía de manera poco significativa, manteniéndose menor a 0.5 %p. En el 

caso del Al2O3, se observa una amplia dispersión del porcentaje en las muestras (Fig. 36). 

 

 
Fig. 36 Diagramas TAS (Le Bas et al., 1986), álcalis vs sílice y AFM(Irvine y Baragar, 1971) y de elementos 

mayores (%p) de las rocas del Grupo Volcánico Chichinautzin Joven. 
 

Los contenidos de los elementos traza permiten distribuir a las muestras más primitivas 

(basaltos y andesitas basálticas) en un grupo con alto contenido de V (151-181 ppm), Cr (285-516 

ppm) y Ni (188-313 ppm); mientras que las andesitas y dacitas contienen valores menores a 114 

ppm, 272 ppm y 128 ppm para V, Cr y Ni respectivamente. Para el Sr, Ba y Nb la mayoría de las 

muestras tienen un contenido constante entre 406-510 ppm, 368-504 ppm y 3-10 ppm 

respectivamente, con una sola muestra que se separa del resto del grupo. Para el Zr e Y las 
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concentraciones de los elementos se mantienen relativamente constantes. En el caso del Rb, la 

concentración de este elemento es baja en las rocas primitivas; mientras que tiende a ser mayor 

en las rocas como andesitas y dacitas (Fig. 37). 

 

 
Fig. 37. Diagramas Harker de elementos trazas en ppm de las rocas del GVCJ. 

 

Sierra Santa Catarina (SSC). Un campo monogenético separado. 

 

La Sierra Santa Catarina (SSC) es una cadena volcánica emplazada dentro del lago de 

Chalco y compuesta por siete estructuras volcánicas alineadas NE-SW (N70°E), estas estructuras 

son, de oeste a este: Yuhualixqui, Xaltepec, Tetecón, Mazatepec, Tecuautzi, Guadalupe y La 

Caldera. Esta sierra se localiza en la parte norte del área de estudio y se considera que estos 

volcanes pudieron haberse formado hace menos de 40 ka de acuerdo a los estudios sobre 

morfología que realizaron Lugo-Hubp et al., (1994).  

 

De acuerdo a las edades obtenidas en este trabajo, el vulcanismo en la Sierra Santa 

Catarina ocurrió entre 132 ± 70 y 23 ± 4 ka. Los datos paleomagnéticos en esta sierra indican 

polaridades normales e inversas (Urrutia y Martin Del Pozzo, 1993) lo cual podría deberse a que la 
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actividad monogenética se presentó en los crones Bruhnes y Matuyama, pero según las edades 

obtenidas aquí, se apoya la idea de Urrutia y Martin Del Pozzo (1993) que durante el cron Bruhnes 

han ocurrido periodos transicionales y excursiones del campo magnético. La figura 38 muestra el 

mapa geológico de la Sierra Santa Catarina. 

 

 
Fig. 38. Mapa geológico de la Sierra Santa Catarina. 

 

Las primeras erupciones iniciaron hace 132 ± 70 ka en la parte oeste de la cadena 

volcánica (volcán Xaltepec), después el vulcanismo migró al este con la erupción del volcán 

Tetecón. La siguiente erupción se presentó en el volcán Yuhualixqui, seguido por el 

emplazamiento del domo Tecuautzi y la formación del volcán Mazatepec, el cual está fechado en 

23 ± 4 ka. Sin embargo, la edad más joven para esta cadena volcánica es la reportada por Layer et 

al., (2009) con 2 ± 56 ka. 

 

Los datos morfométricos indican que los conos tienen diámetros basales entre 650 m y 

1401 m y alturas de 90 a 270 m. La relación h/Wb varía entre 0.138 y 0.19 y las pendientes tienen 

ángulos entre  18° y 29°. Morfométricamente son volcanes relativamente jóvenes con pendientes 

pronunciadas (Fig. 39).  
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Fig. 39. Perfiles topográfico de los volcanes de la Sierra Santa Catarina. 

 

De acuerdo con los estudios de campo, las erupciones iniciaron con un componente 

hidromagmático al momento de que el magma se encontró con el Lago de Chalco, formando los 

volcanes Xaltepec, Yuhualixqui y Mazatepec. Se estima que al momento de las erupciones el lago 

tenía una profundidad de 15 a 20 m entre el 1,300 – 1,500 A.D. (durante el periodo Azteca; Bellia 

et al., 1992), sin embargo, el lago ha presentado fluctuaciones en el nivel del agua en los últimos 

150 ka, haciendo que el lago fuera a veces un pantano (Ortega-Guerrero et al., 2017). Estas 

erupciones iniciales produjeron oleadas piroclásticas húmedas de grano medio a grueso con 

fragmentos escoreáceos juveniles y lapilli acrecional y depósitos masivos de ceniza fina, estos 

depósitos formaron la base de los conos. Dentro de esta secuencia se identificaron horizontes de 

diatomeas intercalados con los depósitos volcánicos. En estos conos no se observaron diatremas, 

ni brechas volcánicas con fragmentos de rocas del basamento, lo que confirma que el vulcanismo 

ocurrió en un lago somero. Esta estratigrafía contrasta con la observada en el cráter Souana, en 

Japón, el cual tiene varias unidades de brechas masivas caóticas con bloques de lava del 

basamento y bombas juveniles cubiertas por una secuencia horizontal estratificada de ceniza 

volcánica fina, lapilli y arena lítica (Geshi et al., 2011). En las diatremas o maares es común que 

ocurran explosiones sucesivas que generen una mezcla de materiales del basamento o del 

conducto (Graettinger et al., 2014), este tipo de depósitos no se observaron en los conos de la 

Sierra Santa Catarina.  
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Los conos de la Sierra Santa Catarina se consideran conos de toba (tuff cones) que 

evolucionaron a conos cineríticos y por eso no tienen la morfología de anillos de toba (tuff rings), 

es decir, el nivel del cráter de los conos de la Sierra Santa Catarina no está por encima de la 

topografía pre-eruptiva. Cuando el nivel del cráter está por debajo de la topografía pre-existente, 

se consideran maares (Németh et al., 2006; Brand y Heiken, 2009; White y Ross, 2011), algo que 

tampoco se observó en la sierra.  

 

La actividad hidromagmática cambió a fases estrombolianas cuando el magma dejó de 

estar en contacto con el cuerpo de agua y se formaron depósitos de caída de lapilli escoreácea 

gruesa. Al parecer, el vulcanismo estuvo cambiando de hidromagmático a estromboliano-

estromboliano violento por los tipos de depósitos identificados, los cuales están alternados entre 

oleadas piroclásticas húmedas, estratos gruesos de ceniza fina (90 cm), capas de lapilli (10 cm) y 

horizontes de bombas tipo spatter de hasta 5 cm de espesor. Estos cambios en el estilo eruptivo 

estuvieron sujetos a las interacciones entre el magma y el nivel del lago como se observa en los 

conos (Fig. 40). 

 
Fig. 40 Columnas estratigráficas de los volcanes Yuhualixqui (arriba izquierda), Xaltepec (abajo izquierda) y 

Mazatepec (derecha). 
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Posteriormente y cuando cesó la interacción magma-agua del lago, el vulcanismo finalizó 

con actividad estromboliana, ya que se observaron bombas de lava tipo spindle y lapilli grueso, 

como lo demuestra el cono Tetecón (Fig. 41). Se considera que la formación del domo Tecuautzi, 

emplazado en la parte central de la Sierra Santa Catarina, ocurrió una vez que el vulcanismo se 

volvió subaéreo. 

 
Fig. 41. Columnas estratigráficas del volcán Tetecón (izquierda) y domo Tecuautzi (derecha). 

 

En esta cadena volcánica el volcán Guadalupe, localizado en el extremo E de la sierra, es 

considerado como el volcán más joven ya que sus lavas sobreyacen los depósitos del volcán 

Mazatepec, el más joven fechado en este trabajo. Morfométricamente es el cono más alto y con 

mayor diámetro en toda la Sierra Santa Catarina, con 270 m y 1401 m respectivamente, un 

diámetro promedio del cráter de 388 m y una profundidad de cráter de 80 m. En el interior de este 

volcán se identificaron varios domos que se consideran como la última manifestación volcánica de 

este cono (Fig. 42). En los derrames de lava del volcán Guadalupe es fácil distinguir las líneas de 

flujo de sus derrames hacia el N, E y S. Un segundo derrame se emplazó hacia el SW cubriendo los 

primeros derrames de lava así como los derrames del volcán Mazatepec. Estos derrames también 
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rodean al volcán La Caldera, al extremo este de la Sierra Santa Catarina, un cono con cráter doble 

que se asocia a actividad hidromagmática con depósitos de caída, oleadas y lapilli acrecional. 

 

 
Fig. 42 Vistas del volcán Guadalupe con la dirección de los flujos de lava y los domos dentro del cráter. 

 

La petrografía de las muestras seleccionadas de esta sierra indica que son rocas 

hipocristalinas con matriz microlítica y glomerocristales de plagioclasa y piroxenos. Las texturas 

identificadas en las rocas son porfídicas y otras son pilotaxíticas. Los plagioclasa son fenocristales 

(0.3 - 0.5 mm) y microfenocristales (<0.25 mm) euhedrales y subhedrales con zoneamiento 

normal, algunos fenocristales tienen el centro reabsorbido. Los piroxenos se presentan como 

fenocristales (0.4 - 0.8 mm) y microfenocristales (0.1 – 0.2 mm) subhedrales con ligero 

pleocroísmo y sin bordes de alteración, aunque sí muy fracturados. Los minerales opacos se 

encuentran diseminados en la matriz (Fig. 43).  
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Fig. 43. Fotomicrografías de las rocas de la Sierra Santa Catarina. Plg: plagioclasa; Px: piroxeno, Vsc:  

vesículas. 
 

El contenido de sílice de las muestras analizadas varía de 56.48% a 59%p (Tabla 6) y se 

clasificaron como andesitas basálticas y andesitas, todas son calcoalcalinas con contenido medio 

de K, aunque hay unas muestras que tienden al campo de alto K (Fig. 44).  

 

Tabla 8. Química de elementos mayores (%p) y traza (ppm) de los volcanes de la SSC. 

 

 

De acuerdo a los contenidos de óxidos de elementos mayores, se observa que el 

porcentaje disminuye dentro de un rango de sílice limitado. Este comportamiento se puede 

observar en el MgO (2.90-4.71 %p), P2O5 (0.40-0.66 %p), K2O (1.61-1.93 %p) y Al2O3 (15.69-17.16 
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%p). En el resto de los óxidos de elementos mayores, las concentraciones tienen variaciones 

mínimas, lo que se refleja en los diagramas en donde las muestras graficaron casi en el mismo 

punto. Los valores de P2O5 de las rocas de la Sierra Santa Catarina contienen las concentraciones 

más elevadas, esta característica que no presentan las rocas de los otros grupos volcánicos (Fig. 

42). 

  

 
Fig. 44. Diagramas TAS (Le Bas et al., 1986), álcalis vs sílice y AFM (Irvine y Baragar, 1971), y Harker de 

elementos mayores (%p) de las rocas de la SSC. 
 

En el caso de los elementos traza, se observa un comportamiento similar que al de los 

elementos mayores, las variaciones en las concentraciones de los elementos ocurren dentro de un 

rango muy limitado de sílice. Las concentraciones más bajas son para el Ni (14-51 ppm) y las 

concentraciones altas se observan en el Ba (427-544 ppm). El Rb tiene muy poca variación entre 

38 y 44 ppm. El Sr (417-557 ppm), Zr (280-375 ppm), Nb (15-22 ppm), V (89-134 ppm), Y (26-30 

ppm) y Cr (26-223 ppm) muestran variaciones considerables, siendo el Cr el elemento que tiene un 

rango mayor (Fig. 45). Este comportamiento indicaría que los magmas que dieron origen a estas 
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muestras, no tienen relación con procesos asociados a cristalización fraccionada, además de 

indicar una fuente mantélica diferente al resto de las rocas de la Sierra Chichinautzin.  

 

 

 

Fig. 45. Diagrama Harker de elementos traza  en ppm de las rocas de la SSC. 

 

La Sierra Santa Catarina es considerada un grupo monogenético separado por su 

localización dentro del lago de Chalco, el emplazamiento de los conos, la orientación NE-SW 

(N70°E) y la composición química en sus productos.  

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



82 
 

Capítulo 4. Discusión 
 

Los resultados obtenidos en este trabajo indican la existencia de varios periodos de 

actividad volcánica monogenética acotada por las edades Ar-Ar y separados por gaps temporales. 

Estos gaps surgieron a partir de un muestreo representativo de las rocas y volcanes seleccionados. 

También se observaron diferencias químicas en el comportamiento de los elementos mayores y 

traza de cada grupo, lo que sugiere fuentes magmáticas diferentes y podría relacionarse a los 

reajustes estructurales en la zona.  

 

Las características geocronológicas y de localización de los volcanes, sugieren que las rocas 

volcánicas del área de estudio se formaron en cuatro periodos de actividad monogenética con 

límites temporales y espaciales bien definidos. Esto hace que dichos periodos de vulcanismo con 

áreas bien definidas sean considerados no solo como simples eventos monogenéticos, 

previamente llamados grupos volcánicos, sino más bien como cuatro campos volcánicos 

monogenéticos diferentes. En este trabajo se propone que la Sierra Chichinautzin está conformada 

cuatro campos volcánicos, en lugar de uno solo como se había manejado antes. Los campos 

volcánicos se renombraron, del más antiguo al más reciente: Campo Volcánico Monogenético 

Peñón (CVMP) activo de 1294 ± 36 ka hasta 765 ± 30 ka aproximadamente; Campo Volcánico 

Chichinautzin Antiguo (CVCA) que inició actividad alrededor de 238 ± 51 ka y terminó hace 95 ± 12 

ka; y el Campo Volcánico Chichinautzin Joven (CVCJ) con la edad más antigua obtenida en este 

trabajo de 35 ± 4 ka. El cuarto es el Campo Volcánico Monogenético de la Sierra Santa Catarina 

(SSC), el cual está separado de los demás geográficamente y con actividad entre 132 ± 70 ka y 23 ± 

4 ka.  

 

Las fases iniciales del vulcanismo monogenético en el área de estudio fueron identificadas 

en las partes norte y sur con los volcanes del Campo Volcánico Monogenético Peñón, que 

comenzaron hace aproximadamente 1294 ± 36 ka. Las primeras manifestaciones de este 

vulcanismo formaron conos que comenzaron con la eyección de grandes fragmentos de lava tipo 

spatter de baja vesicularidad cuyo contenido de sílice varía entre 53-54%p. Este tipo de productos 

dominan la construcción de los conos, indicando que en el inicio hubo un magma que se 
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desgasificó lentamente haciendo que las erupciones fueran poco explosivas aunque hacia la cima 

se depositó lapilli indicando una mayor explosividad, característico de erupciones estrombolianas. 

 

El Campo Volcánico Monogenético Peñón se caracteriza por haber formado conos con 

diámetros basales amplios (1,118 m en promedio), con distancias entre 8 y 15 km de cono a cono, 

y por tener los mayores volúmenes individuales de los conos. Probablemente el arribo del magma 

estuvo limitado a sitios muy locales por donde pudiera salir a superficie, haciendo que los conos 

fueran de mayor volumen. El volcán La Corona es la estructura más baja y angosta de este grupo, y 

esto podría deberse a que se formó en una zona donde el crecimiento del cono estuvo limitado 

por las rocas encajonantes. Los perfiles de este campo volcánico monogenético muestran que las 

laderas de los volcanes se encuentran redondeadas con un ángulo promedio de =14°.  

 

La alineación de los conos adentro de este campo volcánico tiene una orientación NNE-

SSW (N60°E), aunque son pocos los volcanes expuestos. Las erupciones en este campo finalizaron 

hace 765 ± 30 ka probablemente por un déficit en el suministro de magma debido a cambios en la 

tectónica. Después de la última erupción registrada transcurrieron aproximadamente 527 ka en 

los que no se tiene evidencia de vulcanismo monogenético. 

 

Posterior al gap temporal de ~527 ka, se reactivó el vulcanismo monogenético, formando 

el Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo. Esta actividad comenzó hace 238 ± 51 ka en la parte 

sur del área y las manifestaciones iniciales de este segundo periodo de actividad monogenética 

produjeron basaltos (50.76-51.99 %p SiO2), andesitas (60.32-62.43 %p SiO2) y dacitas (68.18 %p 

SiO2). En este campo volcánico no se identificaron rocas con contenidos en sílice entre 53 y 56 %p, 

porcentaje predominante en las rocas del Campo Volcánico Monogenético Peñón (CVMP). De 

acuerdo a la estratigrafía, la base de los conos está formada por acumulación de bombas masivas 

de gran tamaño, cubierta por estratos de bloques, bombas y lapilli con baja vesicularidad, 

intercalados con estratos de ceniza fina y media. Esto significa que los bloques, las bombas y el 

lapilli fueron producidos por actividad estromboliana; mientras que la ceniza media y fina fueron 

generadas por actividad estromboliana violenta. Por otro lado la actividad efusiva formó al domo 

El Quepil de composición dacítica que se emplazó en la parte oeste del área de estudio.  
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Los volcanes del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo, tienen diámetros basales 

menores a 480 m en promedio, pendientes con un ángulo promedio de =19° y distancias entre sí 

de ~7 km. Son en su mayoría volcanes con una sola boca eruptiva.  

 

Se estima que la longitud máxima del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo es de unos 

40 km, aproximadamente 30 km menos que el Campo Volcánico Monogenético Peñón. Es posible 

que debajo de los volcanes y los depósitos del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo se 

encuentren el resto de los volcanes que pertenecen al Campo Volcánico Monogenético Peñón. En 

los volcanes del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo predomina la intercalación de estratos de 

piroclastos gruesos (lapilli y bloques) con estratos de ceniza lo que sugiere cambios en el estilo 

eruptivo. Los conos y domos se identificaron como basaltos, andesitas y dacitas. Comparando con 

el Campo Volcánico Monogenético Peñón, se observó que el vulcanismo del Campo Volcánico 

Chichinautzin Antiguo presenta mayor variación en el contenido de sílice, aunque no hay rocas con 

contenidos de sílice entre 53 y 56 %p. También se identificó mayor variación en el tipo de 

estructuras volcánica, pues en el Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo se identificaron domos 

además de conos, mientras que el campo volcánico previo, el CVMP, solo se identificaron conos. 

La última erupción de este campo volcánico se estima que ocurrió hace 95 ± 12 ka.  

 

El tercer campo volcánico monogenético, el Campo Volcánico Chichinautzin Joven, 

comenzó a formarse después de 60 ka, aproximadamente, de inactividad volcánica monogenética. 

Las primeras manifestaciones monogenéticas ocurrieron en la parte oriental del área de estudio, a 

las faldas del volcán Popocatépetl, hace 35 ± 4 ka. Los depósitos piroclásticos de estos conos 

sugieren que las primeras fases del vulcanismo fueron de tipo estromboliano, formando depósitos 

con materiales gruesos en la base de los conos, y después el vulcanismo cambió a estromboliano 

violento, depositando ceniza media a fina y muy fina. Los volcanes que se encuentran en la zona 

oeste y centro del área son los más jóvenes de acuerdo a las edades obtenidas previamente 

[volcanes Jumento (~2 ka; Arce et al., 2015), Xitle (~1.6 ka, Córdova et al., 1994; Martin Del Pozzo 

et al., 1997) y Chichinautzin (~ 1.8 ka; Siebe et al., 2004)] y muestran mayor variedad en el tipo y 

tamaño de clastos que formaron los conos, como bloques (masivos en el centro y muy vesiculares 

en los bordes) y lapilli escoreáceos. Algunos de estos derrames de lavas fueron muy fluidos y 

algunos estuvieron alimentados por tubos de lava. En la parte oeste y norte del área de estudio 
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también se encuentran derrames gruesos de lava sin cono asociado y algunos domos. Esto indica 

que el estilo eruptivo varió de estromboliano - estromboliano violento- efusivo.  

 

Morfométricamente, los conos del campo volcánico Campo Volcánico Chichinautzin Joven 

tienen diámetros basales y pendientes promedio de 696 m y 26°, respectivamente. Sin embargo, 

los volcanes de la parte oriental del área, están cubiertos por flujos de lodo del volcán 

Popocatépetl, lo cual hace que los perfiles presenten una topografía diferente a la original de cada 

cono. Los volcanes del Campo Volcánico Chichinautzin Joven presentan una alineación preferencial 

E-W, muchos de éstos se encuentran formando cone clusters (conos agrupados) y tienen como 

característica el estar concentrados en la parte central del área de estudio. Los conos son 

pequeños con volúmenes promedio de 0.024 km3 y separados entre sí de 2 a 4 km. Esto puede 

estar asociado a un aumento en la debilidad cortical que permitió la formación de diferentes rutas 

de ascenso de magmas, con zonas de conos pequeños con volúmenes bajos. Los límites al norte y 

al sur que definen el área del Campo Volcánico Chichinautzin Joven tienen una distancia 

aproximada de 25 km. Las últimas manifestaciones volcánicas de este campo están fechadas entre 

1675 ± 40 a ~2000 yr (Córdova et al., 1994; Martin Del Pozzo et al., 1997; Siebe, 2000), por lo que 

es considerado como activo.  

 

Las edades radiométricas corroboraron las edades relativas obtenidas con los datos 

morfométricos, y con la distribución de los conos se determinaron los alcances máximos de norte 

a sur para cada campo volcánico. El campo volcánico más antiguo, el Campo Volcánico 

Monogenético Peñón, tiene un alcance máximo de aproximadamente 78 km; el Campo Volcánico 

Chichinautzin Antiguo tiene un alcance máximo estimado de 40 km, y por último, el Campo 

Volcánico Chichinautzin Joven, se concentra en una franja en la parte central del área, con una 

longitud máxima entre el límite norte y sur de ~25 km. Los márgenes al E con el volcán 

Popocatépetl, y al W con la Sierra de las Cruces no cambiaron. La reducción de los límites N y S en 

cada uno de los campos volcánicos puede deberse a un mayor fracturamiento cortical, lo que 

permite mayor acenso de pulsos magmáticos y favorece que la distancia entre los conos de cada 

uno de los campos volcánicos sea cada vez menor. Como resultado se tiene una mayor 

concentración de volcanes, como se observa en el Campo Volcánico Chichinautzin Joven.  
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El cuarto Campo Volcánico Monogenético es el de la Sierra Santa Catarina (SSC), la cual se 

emplazó dentro del Lago de Chalco y se considera como un campo volcánico separado por su 

ubicación geográfica, a 12 km del resto de los volcanes, y por sus edades. La Sierra Santa Catarina 

inició hace 132 ± 70 ka con actividad hidromagmática, pero los conos no muestran la morfología 

típica de las estructuras asociadas a la interacción magma-agua profunda (maares o anillos 

piroclásticos) por ser un  lago somero. Sin embargo, la base de los conos de la Sierra Santa 

Catarina presenta depósitos asociados a la interacción magma-agua con abundantes fragmentos 

juveniles vítreos, oleadas piroclásticas húmedas de grano medio a grueso y depósitos de ceniza 

fina y lapilli (Jaimes-Viera et al., 2018). Estas características son similares a las identificadas en el 

cono de tobas Table Rock, que tiene depósitos de lapilli masivos a ligeramente estratificados, con 

capas laminadas finamente de sedimentos de grano fino (Brand y Clarke, 2009); y a los depósitos 

vistos en los volcanes de la Isla de Jeju, en donde la base de los conos está formada por oleadas 

piroclásticas y depósitos de caída, asociados a actividad hidromagmática en un mar somero (Sohn 

et al., 2012). 

 

Después que la interacción magma-agua disminuyó en la Sierra Santa Catarina, el 

vulcanismo se volvió subaéreo y sobre los productos que formaron la base de los conos se 

depositaron horizontes de lapilli grueso muy vesicular, bombas tipo spatter y bloques. Estas 

características indican cambios del estilo eruptivo de hidromagmático a estromboliano asociados a 

las variaciones en el nivel del agua. Cambios similares entre actividad hidromagmática y 

magmática han sido identificados en el campo volcánico de La Garrotxa (Cataluña, España) en 

donde la actividad inició con fases hidromagmáticas (oleadas húmedas, ceniza y lapilli) que 

cambiaron a magmáticos (escoria soldada, bombas y derrames de lava; Martí y Mallarach, 1987; 

Bolós et al., 2014). También este tipo de cambios en la actividad volcánica se observaron en el 

cono Maungauika (Campo Volcánico de Auckland), en donde depósitos de ceniza y lapilli gruesos, 

lapilli fino, bombas y líticos juveniles formaron la base del cono durante actividad hidromagmática 

y luego ésta se volvió Estromboliana generando lavas tipo spatter y escorias (Agustín-Flores, et al., 

2015). 

 

Los conos de la Sierra Santa Catarina están muy cercanos con una distancia entre sí de 1 a 1.5 

km y orientados N70°E. La SSC presenta pendientes entre 18 y 29°, y diámetros basales promedio 

de ~968 m. Actualmente los volcanes Yuhualixqui, Mazatepec y Tetecón están siendo explotados 
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para material de construcción. Esta acción antropogénica modificó los perfiles de los conos, y por 

esa razón que sus perfiles son diferentes al cono Xaltepec, uno de los volcanes más jóvenes de la 

Sierra Santa Catarina. En algunos derrames de lava de estos conos se pudieron observar líneas de 

flujo que indican la dirección del movimiento, como en el caso de las lavas del volcán Guadalupe. 

Los límites espaciales de este campo son 12.3 km de largo por 7.2 km de ancho, incluyendo el alcance 

máximo de los flujos de lava.  

 

Al comparar los perfiles de los volcanes fechados en este trabajo se observan las 

diferencias entre los diámetros basales y las alturas (Fig. 46).Los conos del Campo Volcánico 

Monogenético Peñón son los más anchos y uno de ellos, el volcán Jumiltepec, es el más alto de 

todos los conos con más de 200 m. En el Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo las estructuras 

son pequeñas y su altura es menor a los 100 m. Los conos del Campo Volcánico Chichinautzin 

Joven tienen diámetros basales de dimensiones similares a las del campo Chichinautzin Antiguo, 

pero difieren en las alturas, las cuales se acercan a los 200 m. Esto indica que la erosión de los 

conos de escoria o ceniza está asociada al tiempo al que están expuestos a los procesos de 

degradación. En la Sierra Santa Catarina los perfiles se muestran redondeados, varios de ellos por 

la explotación de material, pero el volcán Xaltepec es el mejor conservado. 

 

 
Fig. 46. Perfiles topográficos de los conos de la Sierra Chichinautzin ordenados del más joven al más antiguo, 

y de la Sierra Santa Catarina, mostrando diferencias en la morfología de los conos. 
  



88 
 

Las pendientes de los conos y la relación h/Wb muestran una buena correlación con los 

grupos de edades para los cuatro campos monogenéticos. La pendiente promedio para cada 

campo incrementa con la edad: 14° para el Campo Volcánico Monogenético Peñón; 19° para el 

Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo y 26° para el Campo Volcánico Chichinautzin Joven. Para la 

Sierra Santa Catarina, el promedio es de 23°. Por otro lado, la relación h/Wb para todos los conos 

muestra que los más recientes presentan valores de hasta 0.24 y para los más antiguos es de hasta 

0.085. Esta correlación es consistente con los datos publicados para diversas áreas en el mundo 

con condiciones climáticas diferentes (Hooper, 1995; Wood, 1980; Inbar y Risso, 2001; Inbar et al., 

2011, Bemis y Ferencz, 2017). Existe, por lo tanto, una clara relación entre el ángulo de la 

pendiente y la relación h/Wb para los datos obtenidos en este trabajo y para los calculados en 

zonas volcánicas como los conos del Etna (Italia), en los del Campo Volcánico San Francisco (USA) o 

en el Campo Volcánico de Tolbachic (Wood, 1980, Inbar et al., 2011; Fig. 47).  

 

 

Fig. 47. Comparación de los ángulos de las pendientes y relación h/Wb de los conos de los cuatro campos 
volcánicos de la Sierra Chichinautzin con los valores de otros campos volcánicos. La curva de predicción es 

del modelo de Wood (1980). 
 

La petrografía muestra que las rocas del Campo Volcánico Monogenético Peñón presentan 

plagioclasas bien conservadas y los minerales ferromagnesianos (olivinos y piroxenos) tienen 

bordes de reacción poco desarrollados que pueden deberse a la descompresión. Sin embargo, los 

cristales de los magmas más bien se encontraban en equilibrio. Únicamente las rocas del volcán La 

Corona presentan plagioclasas con evidencias de disolución en el centro y piroxenos muy 

alterados y parcialmente reabsorbidos que pueden atribuirse a cambios en la temperatura de los 
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magmas durante el ascenso. El volcán La Corona también se distingue por contener más sílice 

(59.7 %p) que el resto del campo. 

 

En algunas rocas del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo se logró identificar que 

existen varios grupos de plagioclasas: fenocristales (algunos muy fracturados), microfenocristales y 

microlitos con características petrográficas similares (mismos ángulos de extinción o mismo tipo 

de zoneamiento) además de plagioclasas recristalizadas que podrían ser xenocristales. En los 

minerales ferromagnesianos identificados no se observaron bordes de reacción tan desarrollados. 

Es posible que algunos de los minerales más grandes se fracturaran durante el ascenso. En otras 

muestras, como el domo El Quepil, se identificaron xenocristales de cuarzo que el magma incluyó 

durante su ascenso. Junto a los xenocristales de cuarzo se observaron fenocristales de anfíboles 

con el centro reabsorbido y bordes de reacción muy desarrollados. El borde de reacción en 

anfíboles se puede interpretar como una deshidratación del magma por descompresión 

(Rutherford et al., 1993).  

 

Las rocas del Campo Volcánico Chichinautzin Joven presentan cristales de plagioclasa en 

desequilibrio con centros fundidos y bordes diluidos, además de pocos fenocristales fracturados, 

que probablemente sean los minerales más antiguos en el magma. Los piroxenos muestran 

cristales parcialmente fundidos aunque no presentan bordes de reacción desarrollados como en 

las muestras del volcán La Corona (CVMP) o del domo El Quepil (CVCA). Dadas las evidencias de 

reacción, es probable que los cristales experimentaran cambios de temperatura durante el 

ascenso, moviéndose de zonas más frías a zonas más calientes dentro del mismo conducto. El 

fracturamiento de los cristales y que no haya bordes de desequilibrio pueden ser atribuidos a una 

rápida descompresión. 

 

La petrografía de las rocas de la Sierra Santa Catarina muestra plagioclasas con centros 

disueltos, pero con bordes bien conservados, también los piroxenos presentan características de 

disolución, pero no presentan bordes oxidados. Los cristales pudieran haber sido fundidos por 

cambios en la presión y no tanto por mezcla de magmas, a pesar de la fuerte zoneación en las 

plagioclasas. El zoneamiento de las plagioclasas puede deberse a un movimiento intermitente de 

los cristales durante el ascenso del magma por el conducto. La abundante presencia de 

glomerocristales de plagioclasa y piroxenos, podrían indicar las primeras cristalizaciones del 
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magma, los cuales pudieron haber cristalizado en las paredes del conducto, funcionando como un 

crystal mush, y cuando ocurrió la erupción fueron arrastrados a la superficie. En comparación con 

las muestras de los otros campos, es una característica que distingue a esta sierra del resto de los 

volcanes. 

 

La caracterización química de los campos volcánicos monogenéticos permitió identificar 

que las muestras del Campo Volcánico Monogenético Peñón, Campo Volcánico Chichinautzin 

Antiguo y Campo Volcánico Chichinautzin Joven son calcoalcalinas con contenido medio de potasio 

(Fig. 48). Sin embargo, se identificaron variaciones en el comportamiento de elementos mayores 

como el P2O5 y trazas como el Zr, Nb y Ni. Aunque en este estudio no se encontraron muestras 

alcalinas, sí se han reportado en trabajos anteriores, sobre todo en los volcanes más jóvenes 

(Wallace y Carmichael, 1999; Velasco-Tapia y Verma, 2001; Straub et al., 2008, 2009). Las 

muestras de la Sierra Santa Catarina, también son calcoalcalinas pero con tendencia hacia el 

campo de potasio alto (Fig. 48), y las concentraciones de elementos mayores (P2O5) y traza (Zr, Nb) 

son las más altas de todos los campos monogenéticos. 

 
 

Fig. 48. Diagramas de clasificación TAS (Le Bas et al., 1986), de SiO2 vs. K2O y AFM (Irvine y Baragar, 1971) de 
las rocas de la Sierra Chichinautzin. 

 

Las rocas más antiguas del área de estudio (Campo Volcánico Monogenético Peñón) 

presentan valores de sílice entre 53.3% y 54.9%p, excepto el volcán La Corona, que tiene un 

contenido de 59.5 %p SiO2. Rocas con ese intervalo en el contenido de sílice no se encontraron en 

las muestras del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo, pero sí se identificaron dos grupos, el 

primero con sílice entre 50.8 y 52 %p y el segundo grupo con 60.3 a 68 %p. En el tercer campo 

volcánico (Chichinautzin Joven) el contenido de sílice varía de 49.8% a 63.3 %p.  
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En las muestras del Campo Volcánico Monogenético Peñón, las concentraciones de P2O5 

(0.19-0.35%p), MgO (3.14-8.15 %p) y elementos traza como Ni (44 - 200 ppm), Zr (134 – 227 ppm) 

y Nb (9 – 12ppm) varían en un rango de sílice restringido, definiendo una tendencia casi vertical en 

el comportamiento de estos elementos, excepto en la muestra del volcán La Corona, ya que tiene 

mayor contenido de sílice (Fig. 47).  

 

Las muestras del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo se distribuyen en dos grupos, el 

de los basaltos y el de las andesitas ricas en sílice y dacitas, con un gap de sílice entre  52 y 60 %p 

(Fig. 49). Las concentraciones de elementos mayores como P2O5 y MgO, y trazas como Ni y Nb son 

mayores en las rocas más primitivas (basaltos) que en las andesitas ricas en sílice y las dacitas. En 

estas últimas rocas, el contenido de Zr es ligeramente más alto que en las rocas primitivas (Fig. 

47). Las muestras del campo volcánico Campo Volcánico Chichinautzin Joven presentan una 

variación composicional más amplia, de basaltos a dacitas y al igual que el campo Chichinautzin 

Antiguo, se pueden identificar dos grupos de rocas, uno con alto contenido de MgO y Nb y el otro 

con bajo contenido de MgO y Nb (Fig. 49). 

 

 

 
Fig. 49. Comparación de elementos mayores y traza contra SiO2 de los cuatro campos volcánicos de la Sierra 

Chichinautzin. 
 

Las rocas de la Sierra Santa Catarina presentan comportamientos diferentes al resto de los 

campos volcánicos anteriores, siendo las muestras con los valores más altos de P2O5 (0.404–0.659 
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%p), Zr (280–375 ppm) y Nb (15-22 ppm) en este estudio (Fig. 49). Esto podría indicar diferencias 

en la fuente respecto a los demás campos volcánicos. 

 

El comportamiento de elementos mayores como SiO2, TiO2, FeO y K2O respecto al mg# de 

las muestras de los campos volcánicos Chichinautzin Antiguo y Chichinautzin Joven se comportan 

de manera similar entre sí, esto podría indicar una fuente mantélica común (Fig. 50a). Las 

muestras del Campo Volcánico Monogenético Peñón y Sierra Santa Catarina se comportan de 

manera disímil tanto entre ellos dos, como con los campos volcánicos Chichinautzin (Antiguo y 

Joven). Estas variaciones sugieren que los magmas del campo Peñón y de Santa Catarina no 

comparten el mismo origen y que la fuente mantélica es diferente al de los campos Chichinautzin 

(Fig. 50a). 

 

De igual manera, la variación en elementos traza como Ni (14-313 ppm), Nb (3 – 17 ppm) y 

Zr (166 -240 ppm; Fig. 50b) y el comportamiento químico del TiO2 y Zr (Fig. 50c) de las rocas de los 

campos Chichinautzin Antiguo y Chichinautzin Joven, son similares entre sí, y grafican en los 

campos de estudios previos para las rocas calcoalcalinas (Straub et al., 2008; Wallace y Carmichael, 

1999). Estos datos refuerzan la idea de que las rocas de los campos Chichinautzin pudieran estar 

asociadas a magmas parentales derivados de la transformación de una fuente peridotítica a una 

fuente piroxenítica, es decir de una fusión parcial de un manto metasomatizado, como lo 

proponen Straub et al. (2008). Por otro lado, las rocas del Campo Volcánico Monogenético Peñón 

y Sierra Santa Catarina se comportan de manera diferente a las rocas de los campos Chichinautzin 

Antiguo y Joven. Esta diferencia química se relaciona con magmas derivados de la fusión parcial de 

fuentes mantélicas diferentes, quizá no tan metasomatizadas como en los campos Chichinautzin 

Antiguo y Chichinautzin Joven. En la figura 50c se muestran las líneas de los modelos de fusión 

parcial por lotes y se observa que las muestras de los campos Chichinautzin se comportan de 

manera cercana al modelo de fusión parcial de un manto enriquecido, mientras que las rocas del 

Campo Volcánico Monogenético Peñón se acercan más a la fusión de mato empobrecido.  

 



93 
 

 
Fig. 50. (a) Diagramas de comparación de elementos mayores contra mg#. (b) Diagramas Harker de 
elementos traza (Nb, Ni, Zr). (c) Zr-TiO2 para las muestras de este trabajo, de Straub et al. (2008) y Wallace y 
Carmichael (1999), las líneas muestran los modelos de fusión parcial por lotes (batch partial melting) 
propuestos por Wallace y Carmichael (1999). 
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La distribución de la concentración de elementos mayores y traza respecto a la latitud 

muestra que las rocas del Campo Volcánico Monogenético Peñón ubicadas en el sur contienen 

valores bajos de P2O5, Zr y Nb, y altos en MgO, Ni y Sr. En las rocas del norte ocurre lo contrario. En 

las muestras del Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo, la distribución de las concentraciones 

químicas respecto a la latitud muestra que el P2O5, el MgO y Ni son altos en las rocas del sur y van 

disminuyendo hacia el norte; mientras que para el Zr, Sr y Nb las concentraciones se mantienen 

constantes en las rocas del norte y del sur (Fig. 51). En el campo Chichinautzin Joven las 

concentraciones respecto a la latitud sugieren que el P2O5 es mayor en las rocas del sur y que va 

disminuyendo en las rocas del norte. Para el MgO, Ni y Nb, las muestras se distribuyen en dos 

grupos, las del sur con altos valores en estos elementos, y las de norte con valores bajos. Por otro 

lado, el Zr se mantiene constante en las rocas del norte y del sur (Fig. 51). 

 

 
 

Fig. 51. Distribución de las concentraciones de elementos mayores y traza de los cuatro campos volcánicos 
respecto a la latitud. 

 

De acuerdo al comportamiento químico observado en cada campo volcánico 

monogenético, se proponen dos fuentes mantélicas diferentes para los magmas: 

1) magmas derivados de una fuente mantélica no modificada (Campo Volcánico 

Monogenético Peñón y Sierra Santa Catarina) y 

 2) magmas cuyo origen tiene que ver con la mezcla de fundidos parciales de peridotitas y 

piroxenitas (fundidos de un manto previamente transformado), como en el caso de los Campos 

Volcánicos Chichinautzin Antiguo y Chichinautzin Joven.  
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En el área de estudio se identificaron lineamientos en la parte norte con los volcanes del 

Campo Volcánico Monogenético Peñón (NNE-SSW) y la Sierra Santa Catarina (ENE-WSW); y en la 

parte central con la tendencia E-W de algunos volcanes del Campo Volcánico Chichinautzin Joven. 

La figura 52 muestra los sistemas de fallas regionales cercanos al área de estudio. De acuerdo a los 

lineamientos identificados, los sistemas de fallas San Antonio (SFSA), caracterizado por fallas 

normales orientadas NNE-SSW, de edad pleistocénica (García- Palomo, et al., 2000) y el Sistema de 

Fallas Tenango (SFT) que genera fallas orientadas casi E-W y que se considera aún activo 

(Yamamoto y Mota, 1988), son los que se encuentran presentes en la zona estudiada. 

 

 
Fig. 52. Mapa de localización del área de estudio y de los sistemas de fallas cercanos. Tomado y modificado 
de García-Palomo et al. (2002): SFCh-T: Sistema de Fallas Chapala-Tula; SFCh-O: Sistema de Fallas Chapala-
Oaxaca; SFTech: Sistema de Fallas Tenochtitlán. NT: Nevado de Toluca; SCr: Sierra de las Cruces; SN: Sierra 
Nevada; MC: Ciudad de México; Q: Querétaro; G: Guadalajara. 
 

Los conos del Campo Volcánico Monogenético Peñón, en la parte norte, tienen una 

alineación preferencial N60°E y de acuerdo a sus edades, el vulcanismo estuvo activo durante el 

Pleistoceno. García-Palomo, et al. (2000), propusieron en el volcán Nevado de Toluca un sistema 

de fallas normales con componente lateral izquierdo, de edad pleistocénica: el Sistema de Fallas 

San Antonio (SFSA) con orientación NNE-SSW. Es probable que la alineación de los conos del 

Campo Monogenético Peñón sea la extensión hacia el Este del SFSA. Probablemente este sistema 

de fallas tuvo una reactivación cuando cambió el régimen de esfuerzos durante el Pleistoceno-
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Holoceno (García-Palomo et al., 2002) favoreciendo, posteriormente, el emplazamiento de los 

conos de la Sierra Santa Catarina en dirección N70°E. La separación de esta sierra de los otros 

campos volcánicos debe ser de origen tectónico. 

 

Los conos del Campo Volcánico Chichinautzin Joven presentan una orientación 

preferencial E-W, y ocurre por primera vez en la zona la formación de cone clusters. Las rocas 

varían de basaltos a dacitas y se han identificaron muestras alcalinas coexistiendo con las rocas 

calcoalcalinas (Martin Del Pozzo, 1982; Márquez et al., 1999, Wallace y Carmichael, 1999; 

Cervantes y Wallace, 2003; Siebe et al., 2004; Martínez-Serrano et al., 2004: Schaaf et al., 2005; 

Meriggi et al., 2008; Straub et al., 2008; Verma, 2000; Márquez y De Ignacio, 2002). En la zona se 

presentó un cambio en la geología estructural que está asociado a una rotación de 3 en sentido 

de las manecillas del reloj a una posición al norte, mientras que 1 se movió a una posición 

vertical produciendo fallas normales. Este movimiento provocó que aumentara el esfuerzo 

extensional en el área y las fallas normales tuvieran un movimiento transtensivo lateral izquierdo 

con orientación E-W, estas fallas se asocian al Sistema de Fallas Tenango (García-Palomo et a., 

2000). Se considera que el vulcanismo del Campo Volcánico Chichinautzin Joven está influenciado 

por el Sistema de Fallas Tenango (SFT). Se plantea que un mayor fracturamiento promueve el 

emplazamiento de más volcanes y que la distancia entre sí sea menor causando la formación de 

cone clusters, lo cual está ocurriendo en el Campo Volcánico Chichinautzin Joven. La variación 

química de estos magmas jóvenes es mayor que en los campos volcánicos previos y en el caso de 

los volcanes muy jóvenes, menores a 10 ka, existen muestras de carácter alcalino como algunas 

muestras de los volcanes Xitle, Chichinautzin o Suchiooc (Straub et al., 2008). Las rocas de 

composición alcalina no fueron identificadas en ninguno de los tres campos volcánicos anteriores 

(Campo Volcánico Monogenético Peñón, Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo, Sierra Santa 

Catarina). 

 

Los cambios en la orientación de los conos de NNE-SSW en el campo volcánico más 

antiguo (Campo Volcánico Monogenético Peñón) a E-W en el campo volcánico más joven (Campo 

Volcánico Chichinautzin Joven) pueden estar asociados a reajustes o reactivaciones en los sistemas 

de fallas. Esta rotación y reajuste en los campos de esfuerzos, debieron producir zonas de 

debilidad cortical que favorecieron el ascenso del magma. Esta rotación podría estar asociada a 

procesos de extensión cortical. 
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Cerca del área de estudio se encuentra el volcán Popocatépetl, una estructura poligenética 

que ha estado activa desde hace aproximadamente 730 ka, edad estimada a partir de las 

polaridades normales obtenidas en todas las rocas del volcán (Carrasco-Núñez et al., 1985; 

Delgado-Granados et al., 1988; Conte et al., 2004). La actividad del Popocatépetl es 

contemporánea al vulcanismo monogenético de la Sierra Chichinautzin. Sin embargo, y aunque la 

generación del magma está asociada al proceso de subducción para ambos tipos de vulcanismo, 

las rocas del Popocatépetl son, en general, más evolucionadas que las de los volcanes 

monogenéticos. 

 

Las rocas del volcán Popocatépetl están asociadas a un sistema de alimentación más 

complejo que el que alimenta a los volcanes monogenéticos. En el caso de los volcanes 

monogenéticos el conducto es estrecho y el magma se estaciona poco; mientras que en los 

poligenéticos el conducto es más grande y el magma puede estacionarse por más tiempo. Esto se 

observa también en la duración de los volcanes, los monogenéticos pueden durar de meses hasta 

10 años, y los poligenéticos, pueden estar activos por más tiempo y tener periodos de reposo 

largos. Por otro lado, la producción de magma es menor en los volcanes monogenéticos. Esto se 

observa en los volúmenes calculados en este trabajo para los conos de la Sierra Chichinautzin que 

son alrededor o menores a 1 km3, lo que contrasta fuertemente con el volumen para el 

Popocatépetl, que es ~500 km3 en los últimos 100 ka (Nixon et al., 1987; Robin y Boudal, 1987).  
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Conclusiones 

 
El vulcanismo monogenético en el área de estudio ha tenido varios episodios a través del tiempo, 

y en cada uno de ellos se identificaron características de orientación de los alineamientos de 

conos, de edad y de composición química diferente. Los datos obtenidos en este trabajo muestran 

que el vulcanismo monogenético en el área de estudio originó cuatro campos volcánicos distintos. 

Tres de estos campos volcánicos muestran límites temporales bien definidos: el Campo Volcánico 

Monogenético El Peñón (CVMP; 1294 ± 36 a 765 ± 30 ka); el Campo Volcánico Chichinautzin 

Antiguo (CVCA; 238 ± 51 a  95 ± 12 ka) y el Campo Volcánico Chichinautzin Joven (CVCJ; < 35 ± 4 

ka). El cuarto campo es la Sierra Santa Catarina (SSC; 132 ± 70 a 2 ± 56 ka), está separado 12 km 

del resto de los volcanes por sedimentos lacustres. 

 

El vulcanismo monogenético en la Sierra Chichinautzin comenzó en la parte norte con el 

campo volcánico monogenético Campo Volcánico Monogenético El Peñón en el Pleistoceno 

temprano, con la formación de conos grandes ampliamente distribuidos, dentro de un área de 78 

km de largo por 55 km de ancho. Los bordes norte y sur identificados para este campo 

monogenético indican el alcance máximo para la actividad monogenética más antigua en el área. 

Los conos presentan una alineación N60°E. El contenido de SiO2 es restringido, de 53-54% SiO2. 

 

 Posterior al primer hiatus en el vulcanismo monogenético (~527 ka) la actividad volcánica 

se reactivó formando el Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo con conos con diámetro basal de 

580 m aproximadamente, dentro de un área ~40 km de largo por 55 km de ancho y con una 

variación química predominante de basaltos a dacitas, con una ausencia en la composición 

andesítica de 52-60 %p SiO2. Luego de un segundo gap temporal en el vulcanismo monogenético, 

el régimen de esfuerzos cambió de NW-SE a N-S, produciendo así los volcanes del Campo 

Volcánico Chichinautzin Joven con una alineación E-W. Estos conos están más cercanos entre sí, 

muchos formando cone clusters. El área de distribución se redujo más que en el campo volcánico 

anterior. La variación química es amplia, encontrando desde basaltos hasta dacitas. Los periodos 

en los cuales no hubo vulcanismo monogenético podrían asociarse a un estrangulamiento en el 

ascenso de los magmas producido por los cambios en la orientación de los esfuerzos.  
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La SSC se emplazó dentro del Lago de Chalco, formando conos muy cercanos entre sí y en 

alineamientos N70°E. Estos volcanes cubren un área 12.3 km de largo por 7.2 km de ancho y sus 

rocas presentan una variación de sílice entre 56.49 y 59 %p. La edad más reciente para esta sierra 

es de 2 ± 56 ka (Layer et al., 2009), por lo que se podría considerar activo.  

 

Los límites al norte y sur de cada campo volcánico en el área se fueron reduciendo a través 

del tiempo: ~78 km para el Campo Volcánico Monogenético Peñón, ~40 km para el Campo Volcánico 

Chichinautzin Antiguo y ~25 km para el Campo Volcánico Chichinautzin Joven; sin embargo, los 

límites este y oeste se mantuvieron relativamente constantes entre la Sierra de las Cruces al oeste 

y el volcán Popocatépetl al este. Esta disminución en el área de los campos monogenéticos puede 

estar ligada a los cambios en los campos de esfuerzos que provocaron zonas de debilidad cortical 

con orientación que varió de NNE-SSW a NE-SW a E-W. 

 

Las variaciones en las concentraciones de elementos mayores y trazas en un rango de 

sílice restringido, como ocurre en las rocas del Campo Volcánico Monogenético Peñón y la Sierra 

Santa Catarina indican que la cristalización fraccionada no es un proceso dominante en la 

formación de las rocas. En el caso de los campos volcánicos Chichinautzin Antiguo y Chichinautzin 

Joven, los contenidos de Ni, Nb y Zr sugieren que los fundidos se formaron a partir de la 

transformación de una fuente peridotítica a una fuente piroxenítica. Por lo tanto, las 

características químicas identificadas indican que los procesos presentes en las rocas se asocian a 

fusión parcial de fuentes mantélicas diferentes.  

 

Los estilos eruptivos identificados en la zona, cambiaron de estromboliano (Campo 

Volcánico Monogenético Peñón) a estromboliano violento en los volcanes del Campo Volcánico 

Chichinautzin Antiguo; mientras que en el Campo Volcánico Chichinautzin Joven se identificaron 

estructuras formadas por actividad estromboliana, estromboliana violenta y efusiva. En el caso de 

la Sierra Santa Catarina, la actividad predominante fue de tipo hidromagmático, seguido de 

actividad estromboliana.  

 

Las variaciones identificadas en tiempo, orientación de emplazamiento y química, apoyan 

la idea de que los grupos volcánicos estudiados son en realidad cuatro campos volcánicos 

monogenéticos diferentes, en lugar de uno como se había pensado antes. Sin embargo, es posible 
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que el Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo y el Campo Volcánico Chichinautzin Joven sean uno 

solo, debido a las similitudes encontradas en la geoquímica, pero se separaron por el gap 

temporal identificado en la actividad volcánica monogenética (~60 ka), el cual es mayor que 

cualquier otro identificado con anterioridad en otras áreas.   

  

Este trabajo aporta información relevante para la Sierra Chichinautzin, la cual es considerada 

volcánicamente activa, y profundiza en la información sobre su historia eruptiva dando a conocer 

cómo se presentaron las fases iniciales del vulcanismo monogenético. Esta información puede ser 

utilizada para una evaluación de riesgo ya que la CDMX está parcialmente edificada sobre la Sierra 

Chichinautzin, la cual está conformada por cuatro campos volcánicos monogenéticos que se 

emplazaron uno encima del otro. Además se muestra que un estudio detallado sobre 

fechamientos y análisis geomorfológicos podría mostrar que en realidad, otros grandes campos 

volcánicos monogenéticos fueron formados durante varios pulsos de actividad y no solo en uno. 

Esto podría ser el caso de otros campos volcánicos en el mundo. 
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Apéndice 1 
Coordenadas de muestras fechadas. 
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Campo volcánico monogenético El Peñón. 
Muestra Volcán X Y Z %SiO2 ka 

CM-6 Peñón Del 
Marqués 

497150 2141850 2280   1294 ± 36 

CH-3 497005 2142422 54.42 1124 ± 21 
CH-2 Chimalhuacán 504818 2144133 2440 54.93 1094 ± 23 

CV-5 Las Tetillas 489700 2085350 ----- 53.3* 986 ± 46 

JJ-1 Jumiltepec 480070 2072073 1100 54.28 846 ± 8 

CV-4 La Corona 485800 2087450 1000 59.53 820 ± 11 

CM-19 C. La Estrella 490401 2138863 1100   765 ± 30 

  * Straub 2008         
              

Campo volcánico Chichinautzin Antiguo 

Muestra Volcán X Y Z %SiO2 ka 
CV-2 Tezoyuca 1 478250 2080050 1249 51.99 238 ± 51 

MPA-1 Coatzontle 477438 2127169 2940 62.20 222 ± 52 

MPA-5 Quepil 470586 2119076 3240 68.20 181 ± 20 

CV-9 Tezoyuca 2 478362 2079361 2230 51.74 159 ± 26 

CT-4 Tlayacapan 502684 2095663 1648 50.76 133 ± 32 

MPA-7 Malacatepec 471663 2119645 3210 60.32 95 ± 12 

              
Campo volcánico Chichinautzin Joven 

Muestra Volcán X Y Z %SiO2 ka 
CT-2 Zitlaltepel 506282 2098385 1880 63.33 35 ± 4 

CT-5 Achichipilco 519455 2093815 2000 61.34 34 ± 6 

AJ-1 V. Cuautepel 514268 2110778 2593 58.34 34 ± 5 

AJ-2 V. Aholo 515367 2110747 2581 64.13 23 ± 15 

MPA-18 Tabaquillo 468759 2113573 3110 ----- 7 ± 9 

MPA-4 Mezontepec 476314 2121804 3410 62.98 11 ± 3 

              
              

Sierra Santa Catarina 

Muestra Volcán X Y Z %SiO2 ka 
CM-5 Xaltepec 496225 2135724 2290 56.63 132 ± 70 

CM-14a Tetecón 497776 2136421 2230 56.79 85 ± 32 

CM-4 Yuhualixqui 494227 2135584 2280 ----- 62 ± 98 

CM-3 Tecuautzi 498540 2137992 2326 59.01 29 ± 4 

CM-1 Mazatepec 498681 2136515 2530 57.22 23 ± 4 
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Apéndice 2 
Diagramas de meseta de las muestras 

fechadas. 
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Campo Volcánico Monogenético El Peñón . 
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Campo Vo lcánico Chichinaut zin Antiguo 
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Campo Volcánico Chichinautzin Joven 
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Apéndice 3 
Datos analíticos del proceso de fechamiento 

de las muestras analizadas. 
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campo Volcánico Monogenético Peñón 

Peñón Del Marqués CH-3 Whole Rock Weighted average 01 J lrom standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07 

Laser Cum. 40Ar/39Ar 37 Ar/ 39Ar % Atm. Ca/ K CI/K 40Ar* /39Ar, Age 

(ka) (mW) 39Ar 40Ar (ka) 

500 0.0465 148.1572 1.4002 0.7314 0.0108 0.4893 0.0052 97.6 0.9 1.343 0.020 0.0291 0.0003 3.597 1.400 648.7 252.4 

750 0.1525 62.5480 0.4781 1.1243 0.0076 0.1946 0.0018 91.8 0.9 2.065 0.014 0.0252 0.0004 5.101 0.553 919.8 99.8 

1000 0.2678 32.8593 0.2573 1.4356 0.0091 0.0917 0.0009 82.2 0.8 2.637 0.017 0.0187 0.0002 5.849 0.291 1054.7 52.4 

1250 0.4121 26.6972 0.1812 1.5670 0.0104 0.0693 0.0006 76.3 0.7 2.878 0.019 0.0128 0.0002 6.323 0.207 1140.2 37.3 

1500 0.5427 22.9769 0.1691 1.6363 0.0113 0.0562 0.0007 71.8 0.9 3.006 0.021 0.0094 0.0002 6.475 0.235 1167.5 42.4 

2000 0.6959 20.7037 0.1583 1.7350 0.0113 0.0483 0.0008 68.3 1.1 3.187 0.021 0.0076 0.0001 6.562 0.244 1183.3 44.1 

3000 0.8442 22.4543 0.1413 1.8670 0.0127 0.0552 0.0009 72.0 1.2 3.430 0.023 0.0084 0.0001 6.283 0.275 1133.0 49.6 

5000 0.9593 35.0545 0.2868 2.5715 0.0193 0.0994 0.0010 83.3 0.8 4.727 0.035 0.0167 0.0003 5.874 0.293 1059.3 52.8 

9000 1.0000 40.9340 0.3237 3.6421 0.0341 0.1199 0.0025 85.9 1.8 6.700 0.063 0.0232 0.0004 5.777 0.728 1041.8 131.3 

Integrated 36.3609 0.0972 1.7457 0.0043 0.1032 0.0004 83.5 0.3 3.207 0.008 0.0145 0.0001 5.989 0.125 1079.9 22.8 

Peñón Del Marqués CM-6 Whole Rock Weighted average 01 J lrom standards = 1.04ge-04 ± 3.760e-07 

Laser Cum. 40Ar/9Ar 37 Ar/ 9Ar 36Ar/39Ar 

(mW) 39Ar 

% Atm. Ca/ K CI/K 40Ar* /39Ar, 
40Ar 

Age 

(ka) (ka) 

250 0.0206 1875.8434 14.6475 0.8927 0.0104 6.1750 0.0505 97.3 0.4 1.639 0.019 0.0065 0.0023 51.212 8.486 9656.4 1595.9 

500 0.0903 1503.1462 5.0674 1.4869 0.0052 4.8986 0.0210 96.3 0.5 2.731 0.010 0.0049 0.0011 55.761 6.906 10511.6 1298.2 

750 0.1845 161.7563 0.6201 1.8115 0.0077 0.5102 0.0033 93.1 0.6 3.328 0.014 0.0010 0.0002 11.118 1.005 2100.8 189.8 

1000 0.3226 59.3591 0.3234 1.7452 0.0108 0.1758 0.0014 87 .3 0.6 3.206 0.020 0.0007 0.0001 7.540 0.371 1424.9 70.1 

1250 0.4300 33.6200 0.2330 1.6024 0.0095 0.0902 0.0011 79.0 0.9 2.944 0.017 0.0003 0.0001 7.077 0.327 1337.5 61.8 

1500 0.5335 41.5257 0.2497 1.5854 0.0091 0.1178 0.0010 83.6 0.7 2.912 0.017 0.0004 0.0002 6.831 0.311 1291.1 58.7 

1750 0.6222 46.1652 0.3033 1.6229 0.0123 0.1354 0.0014 86.4 0.8 2.981 0.023 0.0004 0.0001 6.278 0.404 1186.6 76.3 

2000 0.6936 53.1363 0.3898 1.6904 0.0131 0.1586 0.0019 88.0 1.0 3.105 0.024 0.0003 0.0002 6.394 0.548 1208.5 103.6 

3000 0.8255 61.0328 0.2562 1.8779 0.0101 0.1848 0.0012 89.3 0.6 3.450 0.019 0.0012 0.0001 6.564 0.361 1240.5 68.3 

5000 0.9585 116.1021 0.4653 3.2899 0.0169 0.3656 0.0029 92.8 0.7 6.051 0.031 0.0060 0.0002 8.337 0.863 1575.5 163.1 

9000 1.0000 96.8291 0.5635 4.1170 0.0250 0.2874 0.0023 87.4 0.7 7.576 0.046 0.0097 0.0003 12.257 0.752 2315.9 142.0 

Integrated 210.1047 0.4204 1.9910 0.0039 0.6709 0.0017 94.3 0.3 3.658 0.007 0.0022 0.0001 11.995 0.544 2266.3 103.0 

Chimalhuacan CH-2 Whole Rock 

Laser Cum. 40Ar/9Ar 37Ar/39Ar 36Ar/39Ar 

(mW) 39Ar 

Weighted average 01 J lrom standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07 

% Atm. Ca/ K CI/K 40Ar* /39Ar, 
40Ar 

Age 

(ka) (ka) 

500 0.0603 291.4329 1.4645 0.7027 0.0050 0.9423 0.0069 95.5 0.6 1.290 0.009 0.0278 0.0007 13.026 1.856 2348.1 334.4 

750 0.1657 48.1792 0.3792 0.6242 0.0049 0.1435 0.0012 88.0 0.8 1.146 0.009 0.0261 0.0003 5.794 0.410 1044.9 73.9 

1000 0.2999 31.5413 0.2861 0.7861 0.0085 0.0870 0.0009 81.4 0.8 1.443 0.016 0.0256 0.0003 5.860 0.283 1056.7 50.9 

1250 0.4304 23.1468 0.1961 1.0165 0.0093 0.0575 0.0008 73.1 1.0 1.867 0.017 0.0256 0.0003 6.217 0.250 1121.1 45.1 

1500 0.5483 25.1231 0.2056 1.2784 0.0093 0.0650 0.0006 76.1 0.7 2.348 0.017 0.0255 0.0002 5.990 0.203 1080.2 36.6 

2000 0.6701 29.1379 0.2628 1.6712 0.0141 0.0786 0.0009 79.3 0.9 3.070 0.026 0.0259 0.0003 6.023 0.299 1086.0 54.0 

3000 0.7850 44.7705 0.3545 2.0251 0.0156 0.1299 0.0013 85.4 0.8 3.721 0.029 0.0265 0.0003 6.532 0.400 1177.9 72.1 

3500 0.8577 64.0169 0.5609 1.8898 0.0148 0.1936 0.0019 89.2 0.8 3.472 0.027 0.0277 0.0004 6.936 0.560 1250.7 100.9 

4000 0.9163 80.0071 0.6318 2.3097 0.0201 0.2464 0.0020 90.8 0.7 4.245 0.037 0.0291 0.0004 7.365 0.627 1328.0 112.9 

5000 0.9795 101.1460 0.6782 2.8336 0.0225 0.3225 0.0033 94.0 0.8 5.210 0.041 0.0293 0.0005 6.074 0.836 1095.2 150.6 

9000 1.0000 62.6789 0.5799 4.9480 0.0447 0.1868 0.0029 87.5 1.3 9.111 0.082 0.0286 0.0005 7.878 0.859 1420.5 154.9 

Integrated 58.5856 0.1430 1.4871 0.0040 0.1760 0.0006 88.6 0.3 2.731 0.007 0.0266 0.0001 6.666 0.164 1202.0 29.9 

Las Tetillas CV-5 Whole Rock 

Laser Cum. 40Ar/9Ar 37Ar/39Ar 36Ar/39Ar 

(mW) 39Ar 

Weighted average 01 J lrom standards = 1.04ge-04 ± 3.760e-07 

% Atm. Ca/ K CI/K 40Ar* /39Ar, 
40Ar 

Age 

(ka) (ka) 

250 0.0043 343.8423 8.1305 0.4199 0.0365 1.2300 0.0357 105.7 2.4 0.771 0.067 0.0274 0.0021 -19.633 8.012 -3715.7 1517.8 

500 0.0659 251.8690 1.7565 0.5076 0.0057 0.8476 0.0086 99.4 0.8 0.932 0.011 0.0269 0.0006 1.427 1.998 269.8 377.6 

750 0.2760 151.4177 0.9746 1.0017 0.0081 0.4954 0.0039 96.6 0.5 1.839 0.015 0.0230 0.0003 5.081 0.798 960.3 150.8 

1000 0.5170 98.5674 0.4618 1.4337 0.0090 0.3159 0.0018 94.6 0.4 2.633 0.017 0.0195 0.0002 5.301 0.407 1002.0 77.0 

1250 0.6860 73.1878 0.3428 1.7745 0.0082 0.2300 0.0012 92.7 0.4 3.260 0.015 0.0162 0.0003 5.344 0.274 1010.1 51.9 

1500 0.8032 54.2925 0.3539 2.2850 0.0143 0.1660 0.0014 90.1 0.8 4.199 0.026 0.0123 0.0001 5.406 0.425 1021.9 80.4 

1750 0.8800 44.8788 0.2965 2.9291 0.0182 0.1350 0.0014 88.4 0.9 5.386 0.034 0.0091 0.0002 5.222 0.428 986.9 80.9 

2000 0.9332 33.0150 0.2666 3.7106 0.0328 0.0973 0.0015 86.3 1.3 6.826 0.061 0.0076 0.0003 4.546 0.438 859.3 82.8 

2250 0.9545 31.7733 0.2802 4.6430 0.0400 0.0969 0.0030 89.0 2.7 8.547 0.074 0.0075 0.0006 3.514 0.870 664.3 164.3 

2500 0.9702 34.2707 0.3082 5.4720 0.0515 0.1036 0.0043 88.1 3.6 10.079 0.095 0.0092 0.0006 4.090 1.250 773.2 236.3 

2750 0.9814 41.2642 0.4034 6.3459 0.0771 0.1290 0.0061 91.2 4.3 11.696 0.143 0.0136 0.0006 3.648 1.791 689.5 338.5 

3000 0.9884 54.6928 0.4318 6.9728 0.0634 0.1730 0.0090 92.5 4.8 12.857 0.117 0.0184 0.0016 4.134 2.648 781.3 500.5 

4000 0.9967 73.9917 0.9183 10.6630 0.1321 0.2425 0.0075 95.7 2.8 19.714 0.246 0.0245 0.0014 3.218 2.082 608.3 393.5 

5000 0.9988 144.0727 2.6364 27.3918 0.5151 0.5048 0.0315 102.0 6.2 51.252 0.983 0.0337 0.0036 -2.922 9.105 -552.6 1721.9 

9000 1.0000 160.0374 6.2459 45.8342 1.8013 0.5617 0.0573 101.4 9.8 86.913 3.530 0.0286 0.0064 -2.270 16.201 -429.2 3063.7 

Integrated 99.6281 0.2213 2.0877 0.0051 0.3216 0.0010 95.2 0.2 3.836 0.009 0.0175 0.0001 4.755 0.251 898.7 47.5 
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campo Volcánico Monogenético Peñón (continuación) 

Jumiltepec JJ-1 Whole Rock Weighted average 01 J lrom standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07 

Laser Cum. 40Ar/9Ar 37Ar/39Ar 36Ar/39Ar % Atm. Ca/ K CI/K 'DAr, /39Ar, Age 

(ka) (mW) 39Ar 40Ar (ka) 

250 0.0045 347.5255 6.4103 0.7410 0.0221 1.1881 0.0223 101.0 1.5 l.360 0.041 0.0136 0.0012 -3.521 5.319 -635.3 959.7 

500 0.0273 150.3755 1.6189 1.7186 0.0154 0.4967 0.0058 97.5 1.0 3.157 0.028 0.0075 0.0005 3.730 1.589 672.7 286.4 

750 0.0858 25.0571 0.2346 2.3391 0.0208 0.0710 0.0009 83.1 1.1 4.299 0.038 0.0054 0.0001 4.247 0.286 765.8 51.6 

1000 0.1799 12.9461 0.1114 2.1847 0.0171 0.0283 0.0004 63.3 1.0 4.015 0.031 0.0047 0.0001 4.744 0.142 855.4 25.7 

1500 0.4095 9.6236 0.0799 1.8064 0.0146 0.0171 0.0002 51.0 0.7 3.319 0.027 0.0041 0.0001 4.705 0.090 848.6 16.2 

2000 0.6336 8.6195 0.0628 1.4600 0.0102 0.0135 0.0002 45.2 0.7 2.682 0.019 0.0047 0.0001 4.713 0.073 849.9 13.2 

3000 0.8802 9.3563 0.0675 1.2654 0.0084 0.0159 0.0002 49.2 0.7 2.324 0.015 0.0075 0.0001 4.740 0.085 854.8 15.4 

5000 0.9891 14.8091 0.1121 2.0385 0.0152 0.0355 0.0004 69.8 0.8 3.746 0.028 0.0138 0.0001 4.470 0.139 806.0 25.1 

9000 1.0000 33.6939 0.2731 8.8778 0.0738 0.1106 0.0034 94.9 3.0 16.392 0.137 0.0284 0.0005 1.739 1.018 313.7 183.5 

Integrated 16.0930 0.0539 1.7584 0.0055 0.0394 0.0002 71.6 0.3 3.230 0.010 0.0066 0.0000 4.575 0.062 825.1 11.4 

La Corona CV-4 Whole Rock Weighted average 01 J lrom standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07 

Laser Cum. 40Ar/9Ar 37Ar/39Ar 36Ar/39Ar % Atm. Ca/ K CI/K 'DAr, /39Ar, Age 

(ka) (mW) 39Ar 40Ar (ka) 

250 0.0093 178.8943 2.5501 0.7538 0.0171 0.5992 0.0096 99.0 l.3 l.384 0.031 0.0112 0.0009 1.879 2.320 338.8 418.3 

500 0.0553 85.4821 0.6242 1.2057 0.0095 0.2811 0.0028 97.1 0.8 2.214 0.017 0.0110 0.0002 2.493 0.674 449.6 121.5 

750 0.1594 16.4954 0.1573 1.4814 0.0129 0.0427 0.0004 75.9 0.8 2.721 0.024 0.0137 0.0002 3.967 0.152 715.5 27.4 

1000 0.3441 9.9148 0.0863 1.4558 0.0122 0.0183 0.0003 53.6 0.9 2.674 0.022 0.0137 0.0002 4.593 0.111 828.3 20.0 

1500 0.6278 8.9559 0.0739 1.4444 0.0116 0.0151 0.0002 48.7 0.7 2.653 0.021 0.0127 0.0001 4.580 0.084 825.9 15.2 

2000 0.7696 10.2968 0.0779 1.6436 0.0123 0.0203 0.0002 57.0 0.7 3.019 0.023 0.0138 0.0002 4.423 0.087 797.6 15.8 

3000 0.8859 16.1090 0.1187 1.8255 0.0130 0.0417 0.0004 75.6 0.7 3.354 0.024 0.0158 0.0002 3.921 0.121 707.2 21.9 

5000 0.9698 29.9862 0.2290 2.0499 0.0148 0.0912 0.0008 89.4 0.7 3.767 0.027 0.0293 0.0004 3.176 0.235 572.9 42.4 

9000 1.0000 33.4168 0.2684 2.4315 0.0161 0.1043 0.0012 91.7 1.1 4.469 0.030 0.0379 0.0006 2.788 0.376 502.8 67.8 

Integrated 18.5433 0.0559 1.5862 0.0051 0.0492 0.0002 77.7 0.3 2.914 0.009 0.0156 0.0001 4.127 0.059 744.2 10.9 

C. La Estrella CM-19 Whole Rock Weighted average 01 J lrom standards = 8.314e-05 ± 2.212e-07 

Laser Cum. 40Ar/9Ar 37Ar/39Ar 36Ar/39Ar 

(mW) 39Ar 

% Atm. Ca/ K CI/K 'DAr, /39Ar, 
40Ar 

Age 

(ka) (ka) 

400 0.0183 106.9172 1.6285 0.5888 0.0195 0.3406 0.0096 94.1 2.3 1.081 0.036 0.0192 0.0012 6.286 2.413 941.6 361.4 

800 0.1371 35.7112 0.1499 0.2609 0.0026 0.1028 0.0015 85.0 1.2 0.479 0.005 0.0197 0.0002 5.342 0.433 800.1 64.9 

1200 0.4706 29.1955 0.1118 0.3853 0.0021 0.0825 0.0006 83.5 0.5 0.707 0.004 0.0189 0.0002 4.809 0.161 720.4 24.1 

1600 0.7901 29.3190 0.0774 0.6405 0.0033 0.0825 0.0010 83.1 1.0 1.176 0.006 0.0193 0.0002 4.953 0.291 742.0 43.6 

2000 0.9378 30.8680 0.0975 1.1370 0.0079 0.0851 0.0015 81.2 1.4 2.088 0.014 0.0192 0.0003 5.789 0.440 867.1 65.8 

2500 0.9842 32.2574 0.2358 2.4236 0.0205 0.0856 0.0030 77.8 2.6 4.455 0.038 0.0176 0.0006 7.157 0.856 1071.9 128.2 

3000 0.9941 30.9684 0.5789 5.0296 0.1024 0.0560 0.0222 52.2 21.2 9.261 0.189 0.0181 0.0023 14.845 6.592 2222.8 986.4 

5000 0.9996 27.5074 0.8578 7.7913 0.2516 0.0602 0.0233 62.4 25.0 14.375 0.467 0.0442 0.0039 10.389 6.922 1555.9 1036.2 

9000 1.0000 105.6781 46.7908 29.7944 13.1929 0.2734 0.3458 74.1 90.6 55.844 25.259 0.1003 0.0631 27.914 98.642 4177.4 14744.9 

Integrated 31.8571 0.0553 0.7603 0.0022 0.0899 0.0006 83.2 0.5 l.396 0.004 0.0193 0.0001 5.338 0.171 799.7 25.6 



115 
 

 

 

 

 

 

 

 

Tezoyuca 1 CV-2 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0155 425.2109 5.9028 2.3303 0.0475 1.4452 0.0249 100.4 1.2 4.283 0.087 0.0009 0.0019 -1.697 4.945 -306.2 892.1
1000 0.1168 42.1266 0.4249 2.8972 0.0301 0.1359 0.0035 94.8 2.3 5.327 0.055 0.0016 0.0003 2.191 0.980 395.2 176.8
1500 0.2918 14.2687 0.1147 1.9751 0.0144 0.0448 0.0018 91.8 3.6 3.629 0.027 0.0019 0.0002 1.174 0.519 211.7 93.5
2000 0.4889 9.9943 0.0770 1.5877 0.0170 0.0289 0.0015 84.5 4.5 2.916 0.031 0.0029 0.0002 1.546 0.451 278.9 81.4
3000 0.7686 14.5077 0.1067 1.7436 0.0127 0.0446 0.0013 90.0 2.6 3.203 0.023 0.0062 0.0001 1.452 0.374 262.0 67.4
5000 0.9570 76.1314 0.4192 2.6049 0.0141 0.2548 0.0032 98.7 1.2 4.788 0.026 0.0160 0.0003 1.026 0.898 185.0 161.9
9000 1.0000 183.1472 1.1809 7.5038 0.0582 0.6185 0.0085 99.5 1.3 13.842 0.108 0.0334 0.0011 0.987 2.371 178.1 427.6

Integrated 41.6259 0.1230 2.2903 0.0075 0.1369 0.0010 96.8 0.7 4.209 0.014 0.0073 0.0001 1.348 0.286 243.1 51.6

Coatzontle MPA-1 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0994 133.7643 0.6585 0.3729 0.0023 0.4561 0.0028 100.7 0.6 0.684 0.004 0.0058 0.0002 -0.997 0.765 -179.9 137.9
1000 0.4681 117.1613 0.4607 0.5302 0.0021 0.3933 0.0016 99.2 0.4 0.973 0.004 0.0057 0.0002 0.961 0.507 173.4 91.5
1250 0.7253 101.7387 0.5365 0.9623 0.0055 0.3397 0.0020 98.6 0.5 1.767 0.010 0.0060 0.0001 1.400 0.498 252.5 89.9
1500 0.8388 85.2361 0.4444 1.5989 0.0091 0.2831 0.0018 98.0 0.6 2.937 0.017 0.0074 0.0002 1.671 0.474 301.4 85.4
1750 0.8995 67.5163 0.6297 2.4547 0.0234 0.2248 0.0023 98.1 0.9 4.512 0.043 0.0086 0.0002 1.262 0.617 227.6 111.2
2000 0.9279 51.5461 0.4517 3.4896 0.0339 0.1707 0.0028 97.4 1.6 6.419 0.062 0.0106 0.0003 1.360 0.824 245.3 148.6
3000 0.9636 32.2103 0.3068 4.8665 0.0489 0.1091 0.0019 98.9 1.6 8.960 0.090 0.0146 0.0003 0.351 0.528 63.3 95.3
5000 0.9947 45.0820 0.4389 6.4114 0.0584 0.1533 0.0021 99.4 1.3 11.817 0.108 0.0260 0.0006 0.292 0.583 52.7 105.2
9000 1.0000 89.3260 1.7307 9.2421 0.1811 0.3212 0.0129 105.4 3.8 17.069 0.337 0.0303 0.0015 -4.880 3.411 -880.4 615.7

Integrated 100.9001 0.2359 1.3334 0.0032 0.3386 0.0009 99.1 0.2 2.449 0.006 0.0074 0.0001 0.916 0.251 165.2 45.3

Quepil MPA-5 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0414 66.4062 0.3983 0.7331 0.0036 0.2230 0.0012 99.2 0.6 1.346 0.007 0.0021 0.0001 0.551 0.426 99.3 76.9
1000 0.2016 8.3448 0.0714 0.7203 0.0061 0.0248 0.0002 87.5 0.9 1.322 0.011 0.0005 0.0001 1.043 0.077 188.1 13.8
1500 0.4115 3.9623 0.0347 0.6824 0.0066 0.0099 0.0002 72.7 1.4 1.253 0.012 0.0003 0.0000 1.075 0.058 193.9 10.4
2000 0.6085 4.1707 0.0342 0.7298 0.0058 0.0108 0.0002 75.3 1.2 1.340 0.011 0.0003 0.0000 1.021 0.053 184.2 9.5
3000 0.8248 11.0612 0.0723 0.7965 0.0051 0.0348 0.0002 92.7 0.6 1.462 0.009 0.0005 0.0000 0.803 0.074 144.8 13.3
3500 0.9016 53.8952 0.3589 0.9170 0.0052 0.1805 0.0016 98.9 0.9 1.684 0.010 0.0010 0.0001 0.613 0.473 110.6 85.3
4000 0.9535 144.4671 0.9160 1.2779 0.0082 0.4836 0.0031 98.9 0.7 2.347 0.015 0.0021 0.0002 1.643 0.977 296.3 176.3
4500 0.9801 245.2014 1.9150 1.8891 0.0132 0.8224 0.0072 99.1 0.8 3.471 0.024 0.0042 0.0005 2.309 1.915 416.5 345.4
5000 0.9919 355.4071 2.4956 2.8410 0.0170 1.1875 0.0083 98.7 0.7 5.223 0.031 0.0070 0.0006 4.702 2.423 848.0 436.8
9000 1.0000 457.6052 3.4791 5.7715 0.0435 1.5193 0.0107 98.0 0.6 10.633 0.080 0.0155 0.0009 9.125 2.856 1645.2 514.7

Integrated 34.2062 0.0979 0.8723 0.0026 0.1121 0.0003 96.7 0.3 1.602 0.005 0.0009 0.0000 1.113 0.094 200.8 16.9

Tezoyuca 2 CV-9 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
250 0.0078 197.1736 2.0224 0.6677 0.0282 0.6810 0.0127 102.1 1.8 1.226 0.052 0.0315 0.0023 -4.050 3.512 -730.7 633.8
500 0.0666 99.2320 0.9347 0.6948 0.0104 0.3374 0.0044 100.4 1.3 1.275 0.019 0.0274 0.0005 -0.437 1.261 -78.8 227.4
750 0.1920 55.5554 0.4696 0.9157 0.0077 0.1864 0.0020 99.1 1.0 1.681 0.014 0.0253 0.0003 0.515 0.570 92.8 102.7
1000 0.3581 40.5249 0.3187 1.1505 0.0082 0.1355 0.0013 98.7 0.9 2.113 0.015 0.0230 0.0002 0.537 0.363 96.9 65.5
1250 0.4797 33.5400 0.2517 1.2872 0.0098 0.1115 0.0012 98.0 1.1 2.364 0.018 0.0210 0.0003 0.667 0.362 120.4 65.3
1500 0.5975 29.4139 0.2388 1.5097 0.0117 0.0968 0.0011 97.0 1.2 2.773 0.022 0.0188 0.0003 0.896 0.346 161.6 62.4
1750 0.6884 25.7425 0.2209 1.7272 0.0120 0.0829 0.0015 94.7 1.8 3.173 0.022 0.0166 0.0002 1.373 0.454 247.6 81.8
2000 0.7605 22.6797 0.1619 1.9620 0.0138 0.0752 0.0013 97.4 1.7 3.605 0.025 0.0143 0.0003 0.582 0.393 104.9 70.9
2300 0.8235 19.9152 0.1369 2.2464 0.0154 0.0625 0.0015 91.9 2.2 4.128 0.028 0.0130 0.0002 1.609 0.437 290.2 78.8
2600 0.8700 19.0474 0.1391 2.5543 0.0188 0.0626 0.0018 96.2 2.7 4.695 0.035 0.0128 0.0003 0.723 0.521 130.4 94.1
3000 0.9099 20.5720 0.1528 2.9974 0.0236 0.0666 0.0021 94.6 3.0 5.511 0.043 0.0136 0.0004 1.120 0.618 202.1 111.5
4000 0.9588 28.1891 0.2541 3.6824 0.0313 0.0932 0.0022 96.8 2.3 6.774 0.058 0.0168 0.0003 0.917 0.647 165.4 116.8
5000 0.9862 45.0386 0.3364 5.8027 0.0448 0.1498 0.0039 97.3 2.6 10.691 0.083 0.0235 0.0005 1.224 1.159 220.8 209.0
9000 1.0000 82.8573 0.6514 12.0078 0.0996 0.2844 0.0089 100.3 3.2 22.221 0.186 0.0297 0.0011 -0.221 2.635 -39.9 475.3

Integrated 39.2978 0.1027 1.8710 0.0044 0.1310 0.0005 98.2 0.4 3.437 0.008 0.0200 0.0001 0.705 0.162 127.2 29.3

Campo Volcánico Chichinautzin Antiguo.
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Tezoyuca 2 CV-9 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
250 0.0078 197.1736 2.0224 0.6677 0.0282 0.6810 0.0127 102.1 1.8 1.226 0.052 0.0315 0.0023 -4.050 3.512 -730.7 633.8
500 0.0666 99.2320 0.9347 0.6948 0.0104 0.3374 0.0044 100.4 1.3 1.275 0.019 0.0274 0.0005 -0.437 1.261 -78.8 227.4
750 0.1920 55.5554 0.4696 0.9157 0.0077 0.1864 0.0020 99.1 1.0 1.681 0.014 0.0253 0.0003 0.515 0.570 92.8 102.7
1000 0.3581 40.5249 0.3187 1.1505 0.0082 0.1355 0.0013 98.7 0.9 2.113 0.015 0.0230 0.0002 0.537 0.363 96.9 65.5
1250 0.4797 33.5400 0.2517 1.2872 0.0098 0.1115 0.0012 98.0 1.1 2.364 0.018 0.0210 0.0003 0.667 0.362 120.4 65.3
1500 0.5975 29.4139 0.2388 1.5097 0.0117 0.0968 0.0011 97.0 1.2 2.773 0.022 0.0188 0.0003 0.896 0.346 161.6 62.4
1750 0.6884 25.7425 0.2209 1.7272 0.0120 0.0829 0.0015 94.7 1.8 3.173 0.022 0.0166 0.0002 1.373 0.454 247.6 81.8
2000 0.7605 22.6797 0.1619 1.9620 0.0138 0.0752 0.0013 97.4 1.7 3.605 0.025 0.0143 0.0003 0.582 0.393 104.9 70.9
2300 0.8235 19.9152 0.1369 2.2464 0.0154 0.0625 0.0015 91.9 2.2 4.128 0.028 0.0130 0.0002 1.609 0.437 290.2 78.8
2600 0.8700 19.0474 0.1391 2.5543 0.0188 0.0626 0.0018 96.2 2.7 4.695 0.035 0.0128 0.0003 0.723 0.521 130.4 94.1
3000 0.9099 20.5720 0.1528 2.9974 0.0236 0.0666 0.0021 94.6 3.0 5.511 0.043 0.0136 0.0004 1.120 0.618 202.1 111.5
4000 0.9588 28.1891 0.2541 3.6824 0.0313 0.0932 0.0022 96.8 2.3 6.774 0.058 0.0168 0.0003 0.917 0.647 165.4 116.8
5000 0.9862 45.0386 0.3364 5.8027 0.0448 0.1498 0.0039 97.3 2.6 10.691 0.083 0.0235 0.0005 1.224 1.159 220.8 209.0
9000 1.0000 82.8573 0.6514 12.0078 0.0996 0.2844 0.0089 100.3 3.2 22.221 0.186 0.0297 0.0011 -0.221 2.635 -39.9 475.3

Integrated 39.2978 0.1027 1.8710 0.0044 0.1310 0.0005 98.2 0.4 3.437 0.008 0.0200 0.0001 0.705 0.162 127.2 29.3

Tlayacapan CT-4 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.049e-04 ± 3.760e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
250 0.0109 134.1808 1.8131 0.8373 0.0218 0.4664 0.0095 102.7 1.9 1.537 0.040 0.0304 0.0011 -3.604 2.574 -681.5 486.8
500 0.0895 98.7491 0.6077 0.7639 0.0057 0.3372 0.0026 100.9 0.6 1.402 0.011 0.0298 0.0002 -0.859 0.607 -162.5 114.8
750 0.2273 84.5023 0.3414 0.7634 0.0033 0.2871 0.0015 100.4 0.5 1.402 0.006 0.0309 0.0003 -0.312 0.433 -59.0 81.9
1000 0.4168 62.8505 0.2471 1.0470 0.0043 0.2117 0.0010 99.5 0.5 1.922 0.008 0.0282 0.0002 0.344 0.289 65.0 54.6
1250 0.5753 47.4409 0.2036 1.4516 0.0092 0.1590 0.0013 98.9 0.8 2.666 0.017 0.0232 0.0002 0.536 0.368 101.3 69.6
1500 0.6825 37.3615 0.3214 1.9327 0.0176 0.1238 0.0012 97.5 0.8 3.551 0.032 0.0187 0.0003 0.922 0.301 174.3 56.9
1750 0.7573 30.9396 0.2248 2.3853 0.0166 0.1044 0.0012 99.2 1.1 4.384 0.030 0.0143 0.0002 0.260 0.356 49.2 67.3
2000 0.8087 27.6633 0.2213 2.8543 0.0192 0.0917 0.0013 97.2 1.3 5.248 0.035 0.0120 0.0002 0.784 0.373 148.3 70.5
3000 0.8917 24.4827 0.2048 3.7521 0.0300 0.0824 0.0015 98.4 1.8 6.903 0.055 0.0126 0.0002 0.401 0.448 75.8 84.7
4000 0.9408 45.1890 0.3580 4.8233 0.0354 0.1507 0.0018 97.7 1.2 8.880 0.065 0.0209 0.0004 1.031 0.527 194.9 99.5
5000 0.9717 51.3586 0.3555 6.1646 0.0432 0.1694 0.0032 96.5 1.9 11.361 0.080 0.0244 0.0006 1.800 0.964 340.3 182.3
9000 1.0000 42.7887 0.2933 9.1494 0.0692 0.1439 0.0038 97.7 2.6 16.897 0.129 0.0253 0.0004 0.989 1.135 187.0 214.5

Integrated 55.0746 0.1016 2.1353 0.0047 0.1858 0.0005 99.4 0.3 3.924 0.009 0.0232 0.0001 0.326 0.138 61.7 26.1

Malacatepec MPA-7 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0428 29.3196 0.4526 0.4911 0.0074 0.1017 0.0019 102.4 1.9 0.901 0.014 0.0182 0.0004 -0.712 0.556 -128.5 100.3
1000 0.1962 22.8053 0.2266 0.4146 0.0043 0.0758 0.0008 98.2 1.1 0.761 0.008 0.0181 0.0002 0.413 0.251 74.5 45.2
1500 0.5786 16.0761 0.0950 0.5982 0.0031 0.0524 0.0003 96.1 0.7 1.098 0.006 0.0192 0.0002 0.625 0.113 112.7 20.3
2000 0.9152 12.4055 0.0942 1.0338 0.0081 0.0406 0.0003 96.2 0.6 1.898 0.015 0.0212 0.0002 0.475 0.078 85.7 14.1
3000 0.9913 11.4922 0.1313 2.4244 0.0213 0.0378 0.0006 95.6 1.7 4.456 0.039 0.0241 0.0003 0.506 0.196 91.3 35.3
5000 0.9983 28.3085 0.6640 10.7447 0.1382 0.0997 0.0065 101.0 6.9 19.866 0.257 0.0163 0.0012 -0.286 1.972 -51.6 355.7
9000 1.0000 -22.2011 1.7445 15.0735 0.3782 -0.0822 0.0230 114.9 31.7 27.955 0.709 0.0167 0.0037 3.338 7.056 602.0 1272.3

Integrated 16.1090 0.0638 0.9478 0.0034 0.0531 0.0002 97.1 0.4 1.740 0.006 0.0200 0.0001 0.474 0.072 85.5 13.0
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Zitlaltpel CT-2 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
200 0.0063 19.5796 0.4217 2.0872 0.0416 0.0696 0.0019 104.3 2.6 3.835 0.077 0.0120 0.0004 -0.849 0.507 -153.1 91.5
400 0.0346 20.1782 0.1937 0.9325 0.0088 0.0691 0.0005 100.9 0.8 1.712 0.016 0.0167 0.0002 -0.188 0.164 -33.9 29.5
600 0.0966 58.2498 0.4203 0.4132 0.0031 0.1932 0.0012 98.0 0.6 0.758 0.006 0.0185 0.0002 1.155 0.358 208.3 64.5
800 0.1854 22.5470 0.2072 0.3727 0.0038 0.0750 0.0009 98.2 1.0 0.684 0.007 0.0183 0.0003 0.397 0.221 71.5 39.8
1000 0.2838 2.3705 0.0375 0.4374 0.0067 0.0075 0.0001 92.5 1.5 0.803 0.012 0.0181 0.0003 0.176 0.037 31.7 6.7
1500 0.4572 4.0944 0.0340 0.6142 0.0048 0.0131 0.0001 93.7 0.8 1.128 0.009 0.0176 0.0002 0.256 0.033 46.1 6.0
2000 0.5914 2.5188 0.0351 0.7781 0.0100 0.0082 0.0001 95.0 1.5 1.429 0.018 0.0172 0.0003 0.124 0.039 22.3 7.0
3000 0.7184 9.4433 0.0613 0.8710 0.0051 0.0313 0.0002 97.6 0.8 1.599 0.009 0.0171 0.0001 0.228 0.077 41.1 13.8
5000 0.9227 4.8935 0.0297 0.8285 0.0038 0.0160 0.0001 96.0 0.7 1.521 0.007 0.0179 0.0001 0.195 0.037 35.2 6.7
9000 1.0000 1.5478 0.0272 1.0571 0.0168 0.0049 0.0001 90.0 2.5 1.941 0.031 0.0181 0.0003 0.151 0.039 27.3 7.0

Integrated 9.9038 0.0335 0.7139 0.0024 0.0328 0.0001 97.4 0.3 1.311 0.004 0.0177 0.0001 0.255 0.034 46.0 6.1

Achichipilco CT-5 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0526 15.6086 0.1813 0.3115 0.0034 0.0521 0.0008 98.6 1.6 0.572 0.006 0.0193 0.0002 0.214 0.248 38.7 44.7
750 0.1778 5.2266 0.0617 0.3255 0.0036 0.0170 0.0003 96.1 1.6 0.597 0.007 0.0193 0.0002 0.204 0.085 36.7 15.4
1250 0.4808 2.3172 0.0250 0.5378 0.0056 0.0072 0.0001 91.2 1.9 0.987 0.010 0.0204 0.0003 0.201 0.044 36.3 7.9
1500 0.6773 1.7995 0.0229 0.7435 0.0084 0.0057 0.0002 92.4 3.7 1.365 0.015 0.0209 0.0003 0.134 0.066 24.2 11.9
2000 0.8448 1.6417 0.0189 0.9847 0.0098 0.0050 0.0002 87.4 4.0 1.808 0.018 0.0213 0.0003 0.203 0.066 36.5 11.8
3000 0.9612 1.9687 0.0229 1.3086 0.0133 0.0067 0.0003 96.5 4.8 2.403 0.024 0.0213 0.0003 0.068 0.092 12.3 16.7
5000 0.9912 5.4274 0.0513 2.1620 0.0168 0.0187 0.0010 99.1 5.6 3.973 0.031 0.0234 0.0003 0.047 0.301 8.6 54.3
9000 1.0000 7.4096 0.0689 3.9038 0.0376 0.0289 0.0037 111.4 15.0 7.183 0.069 0.0262 0.0008 -0.847 1.109 -152.9 200.0

Integrated 3.2629 0.0160 0.7828 0.0035 0.0106 0.0001 95.1 1.0 1.437 0.006 0.0207 0.0001 0.160 0.032 28.9 5.8

V. Cuautepel AJ-1 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.049e-04±  3.760e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0607 11.6888 0.1300 0.3551 0.0039 0.0389 0.0006 98.4 1.6 0.652 0.007 0.0138 0.0002 0.186 0.184 35.2 34.7
750 0.1820 7.2961 0.0845 0.4595 0.0049 0.0240 0.0003 97.0 1.4 0.843 0.009 0.0145 0.0002 0.218 0.102 41.1 19.4
1000 0.3571 5.3551 0.0570 0.6625 0.0063 0.0175 0.0002 95.9 1.1 1.216 0.012 0.0152 0.0002 0.218 0.058 41.2 11.0
1250 0.5589 4.4353 0.0409 0.9307 0.0077 0.0146 0.0002 96.2 1.2 1.709 0.014 0.0155 0.0002 0.166 0.052 31.5 9.9
1500 0.7293 4.0866 0.0347 1.2263 0.0095 0.0136 0.0002 96.6 1.5 2.252 0.018 0.0157 0.0002 0.137 0.060 25.9 11.3
2000 0.8853 4.2436 0.0366 1.7655 0.0139 0.0141 0.0002 95.2 1.3 3.243 0.025 0.0164 0.0002 0.203 0.055 38.4 10.4
3000 0.9750 5.6176 0.0518 2.5964 0.0212 0.0192 0.0004 97.7 2.1 4.773 0.039 0.0183 0.0002 0.128 0.120 24.3 22.7
5000 0.9955 15.7775 0.1992 4.3865 0.0500 0.0532 0.0009 97.5 1.6 8.074 0.092 0.0201 0.0004 0.403 0.260 76.2 49.1
9000 1.0000 25.9270 0.3925 5.3825 0.0729 0.0943 0.0037 105.9 4.3 9.914 0.135 0.0196 0.0007 -1.538 1.106 -290.8 209.0

Integrated 5.7295 0.0211 1.2130 0.0041 0.0190 0.0001 96.9 0.5 2.228 0.007 0.0158 0.0001 0.177 0.029 33.5 5.5

V. Aholo AJ-2 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.049e-04 ± 3.760e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0504 28.0330 0.3502 0.4450 0.0062 0.0982 0.0016 103.5 1.6 0.817 0.011 0.0109 0.0002 -0.969 0.451 -183.2 85.3
750 0.1759 18.8908 0.1651 0.4466 0.0040 0.0643 0.0006 100.6 1.0 0.820 0.007 0.0110 0.0002 -0.107 0.196 -20.2 37.1
1000 0.3848 17.0393 0.1189 0.6019 0.0045 0.0581 0.0005 100.7 1.0 1.105 0.008 0.0112 0.0001 -0.115 0.162 -21.7 30.6
1250 0.6210 15.9755 0.1156 0.7483 0.0047 0.0535 0.0005 98.8 0.9 1.374 0.009 0.0117 0.0001 0.192 0.146 36.4 27.5
1500 0.7990 15.6692 0.1216 0.8935 0.0073 0.0529 0.0004 99.5 0.8 1.641 0.013 0.0120 0.0002 0.086 0.133 16.2 25.1
1750 0.9069 15.8199 0.1137 1.0977 0.0074 0.0536 0.0005 99.8 1.0 2.016 0.014 0.0117 0.0002 0.038 0.160 7.1 30.2
2000 0.9595 16.0531 0.1223 1.3881 0.0094 0.0541 0.0009 99.1 1.6 2.549 0.017 0.0116 0.0002 0.143 0.262 27.0 49.6
3000 0.9916 16.5788 0.1152 2.2259 0.0177 0.0563 0.0015 99.5 2.7 4.091 0.033 0.0119 0.0003 0.089 0.445 16.9 84.1
5000 0.9993 23.6276 0.2915 6.3082 0.0761 0.0854 0.0051 104.7 6.4 11.626 0.141 0.0179 0.0009 -1.125 1.505 -212.7 284.6
9000 1.0000 54.5618 2.7753 14.2453 0.7364 0.2347 0.0526 125.0 27.8 26.404 1.379 0.0370 0.0074 -13.790 15.327 -2609.0 2902.0

Integrated 17.2103 0.0527 0.8620 0.0025 0.0585 0.0002 100.2 0.4 1.583 0.005 0.0116 0.0001 -0.030 0.070 -5.7 13.3
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Mezontepec MPA-4 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
250 0.0025 89.3260 1.8786 0.2749 0.0092 0.3281 0.0070 108.6 2.2 0.504 0.017 0.0269 0.0009 -7.637 1.870 -1378.0 337.6
500 0.0221 40.4609 0.6044 0.3450 0.0056 0.1433 0.0020 104.7 1.5 0.633 0.010 0.0252 0.0005 -1.893 0.581 -341.4 104.9
750 0.0645 22.2444 0.2763 0.4893 0.0055 0.0768 0.0010 102.0 1.3 0.898 0.010 0.0242 0.0004 -0.449 0.293 -81.0 52.9
1000 0.1151 14.3557 0.1770 0.6119 0.0066 0.0493 0.0007 101.3 1.5 1.123 0.012 0.0233 0.0003 -0.193 0.207 -34.8 37.3
1500 0.2117 8.7156 0.0997 0.7997 0.0090 0.0300 0.0004 101.4 1.3 1.468 0.017 0.0233 0.0003 -0.122 0.116 -22.0 21.0
2000 0.3191 4.8928 0.0580 0.9475 0.0106 0.0169 0.0003 100.9 1.8 1.740 0.019 0.0236 0.0004 -0.043 0.086 -7.8 15.6
3000 0.4770 2.9703 0.0365 1.0721 0.0131 0.0105 0.0002 102.4 1.6 1.969 0.024 0.0243 0.0003 -0.071 0.046 -12.8 8.2
5000 0.8459 1.4717 0.0177 1.1144 0.0125 0.0051 0.0001 97.6 1.3 2.046 0.023 0.0251 0.0003 0.035 0.018 6.3 3.3
9000 1.0000 1.2452 0.0150 1.1857 0.0126 0.0043 0.0001 97.6 1.7 2.177 0.023 0.0251 0.0003 0.030 0.021 5.4 3.8

Integrated 5.2549 0.0266 1.0013 0.0054 0.0183 0.0001 101.8 0.5 1.839 0.010 0.0245 0.0002 -0.095 0.027 -17.1 4.9

Tabaquillo MPA-18 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.049e-04 ± 3.760e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0220 440.4123 7.2288 2.0356 0.0404 1.4658 0.0268 98.3 1.1 3.740 0.074 0.0020 0.0021 7.411 4.871 1400.6 920.2
1000 0.2368 12.6317 0.0806 1.3290 0.0091 0.0414 0.0010 96.1 2.3 2.441 0.017 0.0015 0.0002 0.493 0.289 93.2 54.7
1500 0.4987 3.4281 0.0265 0.9492 0.0053 0.0113 0.0009 95.9 8.0 1.743 0.010 0.0018 0.0002 0.140 0.271 26.5 51.2
2000 0.6774 3.6218 0.0234 0.8418 0.0062 0.0102 0.0011 81.6 9.1 1.546 0.011 0.0029 0.0002 0.660 0.329 124.8 62.2
3000 0.7780 6.2137 0.0535 0.9531 0.0101 0.0175 0.0020 82.4 9.6 1.750 0.019 0.0060 0.0004 1.089 0.593 205.9 112.1
5000 0.8797 13.1379 0.0657 1.5734 0.0156 0.0404 0.0020 90.0 4.5 2.890 0.029 0.0184 0.0005 1.312 0.593 248.0 112.2
9000 1.0000 10.4075 0.0652 2.6087 0.0170 0.0339 0.0018 94.4 5.1 4.795 0.031 0.0236 0.0006 0.581 0.535 109.8 101.1

Integrated 17.1539 0.0649 1.2992 0.0039 0.0558 0.0006 95.7 1.1 2.386 0.007 0.0067 0.0001 0.736 0.187 139.2 35.4

Zitlaltpel CT-2 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
200 0.0063 19.5796 0.4217 2.0872 0.0416 0.0696 0.0019 104.3 2.6 3.835 0.077 0.0120 0.0004 -0.849 0.507 -153.1 91.5
400 0.0346 20.1782 0.1937 0.9325 0.0088 0.0691 0.0005 100.9 0.8 1.712 0.016 0.0167 0.0002 -0.188 0.164 -33.9 29.5
600 0.0966 58.2498 0.4203 0.4132 0.0031 0.1932 0.0012 98.0 0.6 0.758 0.006 0.0185 0.0002 1.155 0.358 208.3 64.5
800 0.1854 22.5470 0.2072 0.3727 0.0038 0.0750 0.0009 98.2 1.0 0.684 0.007 0.0183 0.0003 0.397 0.221 71.5 39.8
1000 0.2838 2.3705 0.0375 0.4374 0.0067 0.0075 0.0001 92.5 1.5 0.803 0.012 0.0181 0.0003 0.176 0.037 31.7 6.7
1500 0.4572 4.0944 0.0340 0.6142 0.0048 0.0131 0.0001 93.7 0.8 1.128 0.009 0.0176 0.0002 0.256 0.033 46.1 6.0
2000 0.5914 2.5188 0.0351 0.7781 0.0100 0.0082 0.0001 95.0 1.5 1.429 0.018 0.0172 0.0003 0.124 0.039 22.3 7.0
3000 0.7184 9.4433 0.0613 0.8710 0.0051 0.0313 0.0002 97.6 0.8 1.599 0.009 0.0171 0.0001 0.228 0.077 41.1 13.8
5000 0.9227 4.8935 0.0297 0.8285 0.0038 0.0160 0.0001 96.0 0.7 1.521 0.007 0.0179 0.0001 0.195 0.037 35.2 6.7
9000 1.0000 1.5478 0.0272 1.0571 0.0168 0.0049 0.0001 90.0 2.5 1.941 0.031 0.0181 0.0003 0.151 0.039 27.3 7.0

Integrated 9.9038 0.0335 0.7139 0.0024 0.0328 0.0001 97.4 0.3 1.311 0.004 0.0177 0.0001 0.255 0.034 46.0 6.1
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Xaltepec CM-5 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.049e-04 ± 3.760e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.1156 157.8778 1.2666 0.5235 0.0086 0.5362 0.0054 100.4 1.0 0.961 0.016 0.0346 0.0006 -0.556 1.644 -105.2 310.9
750 0.2431 45.3555 0.3563 0.5817 0.0098 0.1527 0.0027 99.4 1.8 1.068 0.018 0.0336 0.0006 0.263 0.810 49.6 153.2
1000 0.3571 42.7956 0.3255 0.8347 0.0119 0.1435 0.0036 99.0 2.5 1.533 0.022 0.0318 0.0008 0.424 1.056 80.2 199.6
1500 0.4764 43.7415 0.3447 1.2289 0.0105 0.1449 0.0027 97.7 1.8 2.257 0.019 0.0312 0.0007 1.010 0.796 190.9 150.6
2000 0.5514 59.3269 0.4692 1.5572 0.0149 0.1951 0.0038 97.0 1.9 2.860 0.027 0.0356 0.0007 1.780 1.109 336.5 209.6
3000 0.8291 63.8936 0.4825 1.3481 0.0116 0.2151 0.0026 99.3 1.2 2.476 0.021 0.0425 0.0005 0.420 0.762 79.3 144.0
5000 0.9742 54.5210 0.4086 2.5728 0.0186 0.1817 0.0029 98.2 1.6 4.729 0.034 0.0429 0.0005 1.001 0.859 189.2 162.4
9000 1.0000 48.9307 0.4582 3.2459 0.0410 0.1505 0.0137 90.4 8.3 5.969 0.076 0.0444 0.0019 4.705 4.063 889.3 767.7

Integrated 65.4891 0.2149 1.3250 0.0049 0.2197 0.0013 99.0 0.6 2.433 0.009 0.0375 0.0002 0.655 0.385 123.7 72.9

Tetecon CM-14A Whole Rock Weighted average of J from standards = 8.314e-05 ± 2.212e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
400 0.0076 216.9828 5.0911 0.3890 0.0432 0.6899 0.0296 93.9 3.4 0.714 0.079 0.0587 0.0066 13.135 7.344 1967.0 1099.1
800 0.0460 81.6959 0.6482 0.4915 0.0132 0.2753 0.0061 99.6 2.1 0.902 0.024 0.0546 0.0011 0.364 1.688 54.6 252.8
1200 0.1604 39.5485 0.1073 0.7499 0.0062 0.1328 0.0023 99.1 1.7 1.377 0.011 0.0507 0.0006 0.342 0.664 51.3 99.5
1600 0.3215 29.7217 0.0792 0.8655 0.0051 0.1008 0.0016 100.1 1.6 1.589 0.009 0.0417 0.0004 -0.022 0.478 -3.4 71.6
2000 0.4722 27.6307 0.1245 0.8815 0.0063 0.0935 0.0017 99.8 1.7 1.618 0.012 0.0367 0.0003 0.060 0.479 9.0 71.8
2500 0.6745 25.1201 0.1021 1.0209 0.0052 0.0826 0.0012 97.0 1.3 1.875 0.009 0.0316 0.0003 0.755 0.334 113.1 50.1
3000 0.8111 27.6130 0.1592 1.0958 0.0084 0.0898 0.0022 95.9 2.3 2.012 0.015 0.0303 0.0004 1.140 0.623 170.9 93.4
5000 0.9058 35.5343 0.1018 1.3649 0.0070 0.1183 0.0029 98.1 2.4 2.507 0.013 0.0318 0.0006 0.662 0.855 99.2 128.1
9000 1.0000 49.5701 0.2469 4.0065 0.0242 0.1641 0.0025 97.2 1.4 7.372 0.045 0.0676 0.0006 1.385 0.696 207.5 104.2

Integrated 35.1472 0.0549 1.2434 0.0030 0.1170 0.0008 98.1 0.6 2.283 0.005 0.0405 0.0002 0.660 0.217 98.8 32.4

Yuhualixqui CM-4 Whole Rock Weighted average of J from standards = 8.314e-05 ± 2.212e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
400 0.0069 2095.6479 124.3656 0.4072 0.1152 7.1850 0.4310 101.3 0.9 0.747 0.212 0.0495 0.0107 -27.530 19.464 -4129.5 2922.8
800 0.0454 181.2175 2.0683 0.4739 0.0275 0.6223 0.0132 101.5 1.8 0.870 0.051 0.0254 0.0019 -2.651 3.299 -397.2 494.4
1200 0.1001 95.5406 1.0198 0.6447 0.0177 0.3234 0.0092 100.0 2.7 1.183 0.033 0.0293 0.0012 -0.014 2.536 -2.0 380.0
1600 0.1772 68.4383 0.4359 0.8398 0.0119 0.2278 0.0067 98.3 2.8 1.542 0.022 0.0302 0.0011 1.165 1.947 174.5 291.6
2000 0.2681 52.0938 0.4360 1.0507 0.0152 0.1785 0.0043 101.1 2.3 1.929 0.028 0.0320 0.0010 -0.585 1.186 -87.6 177.8
2500 0.3821 55.8596 0.3506 1.2977 0.0161 0.1859 0.0037 98.2 1.8 2.383 0.030 0.0359 0.0009 1.011 1.034 151.5 154.9
3000 0.4922 73.6913 0.5706 1.4131 0.0143 0.2450 0.0045 98.1 1.6 2.595 0.026 0.0402 0.0008 1.374 1.197 205.9 179.3
5000 0.8662 319.2079 1.1191 1.6833 0.0078 1.0889 0.0044 100.8 0.3 3.092 0.014 0.0441 0.0004 -2.443 1.020 -366.1 152.9
9000 1.0000 339.0207 1.2985 1.9576 0.0133 1.1322 0.0066 98.6 0.5 3.597 0.024 0.0539 0.0007 4.601 1.698 689.2 254.3

Integrated 215.9038 0.4949 1.4117 0.0049 0.7319 0.0023 100.1 0.3 2.593 0.009 0.0404 0.0003 -0.287 0.562 -43.1 84.2

Tecuautzi CM-3 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±
(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
250 0.0097 80.5691 0.7305 0.4157 0.0051 0.2766 0.0031 101.4 1.2 0.763 0.009 0.0064 0.0002 -1.151 0.961 -207.7 173.4
500 0.0486 43.0054 0.2190 0.7384 0.0043 0.1447 0.0011 99.3 0.7 1.355 0.008 0.0051 0.0001 0.285 0.302 51.5 54.4
750 0.1168 11.8273 0.1061 1.1350 0.0104 0.0409 0.0004 101.7 1.0 2.084 0.019 0.0041 0.0001 -0.199 0.115 -36.0 20.8
1000 0.2297 5.2229 0.0517 1.1291 0.0110 0.0174 0.0002 97.0 1.3 2.073 0.020 0.0041 0.0001 0.155 0.066 28.0 11.9
1250 0.3715 3.4997 0.0310 1.0881 0.0096 0.0115 0.0002 95.3 1.4 1.998 0.018 0.0050 0.0001 0.162 0.048 29.2 8.6
1500 0.5152 2.7876 0.0231 1.0958 0.0092 0.0091 0.0001 94.2 1.5 2.012 0.017 0.0063 0.0001 0.160 0.042 28.8 7.6
2000 0.6899 2.6643 0.0246 1.1373 0.0101 0.0087 0.0001 94.3 1.2 2.088 0.019 0.0093 0.0001 0.151 0.032 27.3 5.7
3000 0.8713 3.4810 0.0336 1.2215 0.0113 0.0115 0.0002 95.4 1.4 2.243 0.021 0.0149 0.0002 0.159 0.049 28.7 8.9
5000 0.9653 7.7576 0.0859 1.8011 0.0192 0.0261 0.0003 97.8 1.2 3.309 0.035 0.0236 0.0003 0.169 0.092 30.4 16.5
9000 1.0000 11.8042 0.2353 2.9324 0.0599 0.0399 0.0008 98.1 1.9 5.392 0.110 0.0326 0.0007 0.222 0.225 40.1 40.6

Integrated 6.9831 0.0222 1.2409 0.0044 0.0234 0.0001 98.2 0.4 2.279 0.008 0.0103 0.0001 0.129 0.026 23.2 4.7

Mazatepec CM-1 Whole Rock Weighted average of J from standards = 1.001e-04 ± 2.996e-07
Laser Cum. 40Ar/39Ar ± 37Ar/39Ar ± 36Ar/39Ar ± % Atm. ± Ca/K ± Cl/K ± 40Ar*/39ArK ± Age ±

(mW) 39Ar meas.  meas.  meas.  40Ar        (ka) (ka) 
500 0.0409 27.3054 0.1996 0.8458 0.0067 0.0931 0.0008 100.6 0.8 1.553 0.012 0.0065 0.0001 -0.163 0.221 -29.5 39.8
1000 0.2154 6.8991 0.0449 1.2623 0.0073 0.0233 0.0002 98.8 0.8 2.318 0.013 0.0029 0.0000 0.079 0.054 14.3 9.7
1500 0.4675 3.1339 0.0291 1.0623 0.0097 0.0103 0.0001 95.2 1.0 1.951 0.018 0.0027 0.0000 0.148 0.033 26.7 5.9
2000 0.6477 3.0850 0.0326 1.1137 0.0110 0.0103 0.0001 96.6 1.3 2.045 0.020 0.0039 0.0001 0.104 0.041 18.8 7.4
3000 0.7898 4.6551 0.0464 1.3465 0.0131 0.0154 0.0002 95.9 1.2 2.473 0.024 0.0073 0.0001 0.190 0.055 34.2 9.9
5000 0.9249 7.5970 0.0706 2.1924 0.0197 0.0260 0.0002 99.3 0.9 4.029 0.036 0.0176 0.0002 0.053 0.072 9.6 13.0
9000 1.0000 6.8536 0.1394 2.3897 0.0497 0.0238 0.0006 100.0 2.5 4.392 0.092 0.0167 0.0004 0.002 0.170 0.4 30.6

Integrated 5.8696 0.0226 1.3905 0.0058 0.0198 0.0001 98.3 0.4 2.554 0.011 0.0068 0.0000 0.097 0.025 17.6 4.5

Sierra Santa Catarina
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