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REsuMEN

Esta tesis presenta los resultados de un analisis detallado de las caracteristicas petrograficas y
geoquimicas (de roca total y minerales) de los edificios monogenéticos mas jévenes (<25,000 afios A.P.)
del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas, ubicado en el centro de la Cuenca de Serdan-Oriental en
el sector oriental de la Faja Volcanica Trans-Mexicana. Ademas, se discuten los principales mecanismos
de diferenciacién magmatica y las condiciones de P-H,O que pudieron originar el vulcanismo bimodal y
las variaciones petrograficas y geoquimicas observadas.

Los magmas de este agrupamiento presentan un amplio espectro composicional compuesto por
basaltos, andesitas y riolitas, sin observarse una correlacion entre la edad de los volcanes y la composicion
quimica de sus productos. El vulcanismo mafico e intermedio representa bajos volimenes magmaticos
(<1 km? por volcan), mostrando patrones de elementos traza similares, con altas relaciones [La/Lu], un
enriquecimiento de elementos de tierras raras ligeras y patrones planos de elementos de tierras raras
pesadas. Todos muestran un caracter metaluminoso (A/CNK<1.0) de medio K y se caracterizan por
contener abundantes cristales zonados, texturas de desequilibrio y xenolitos del basamento local. En
cambio, el vulcanismo félsico presenta volUmenes magmaticos generalmente mucho mayores, y muestra
un caracter peraluminoso (A/CNK=1.0-1.2) de alto K; sin embargo, en términos de patrones de elementos
traza y minerales accesorios, son diferenciables dos grupos magmaticos: (1) Riolitas con granate y sin
cuarzo (Las Derrumbadas, >10 km? en total; Tepexitl, <1 km?), mostrando un empobrecimiento variable
de tierras raras pesadas y altas relaciones [La/Lu]n, Sr/Y y La/Yb; y (2) Riolitas sin granate y con cuarzo
(Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio, >3.5 km?® en total), presentando bajas relaciones de [La/Luln y un
fuerte empobrecimiento de Eu, Ba y Sr. En ambos grupos es poco comun la presencia de zonacion
composicional y el desarrollo de texturas de desequilibrio en los cristales, con la excepcion de la
Derrumbada Sur. Ademas, no contienen xenolitos del basamento local. Aunque los patrones de ambos
grupos de riolitas, ademas de ser diferentes entre si, contrastan con los del vulcanismo mafico-
intermedio, la evidente “sefial de subduccion” y la cercania isotdpica entre los tres grupos
composicionales sugieren que estos magmas provienen de fundidos parentales mantélicos. El
comportamiento de las concentraciones de elementos mayores y traza respecto a la diferenciacion indica
que la cristalizacion fraccionada fue el principal proceso magmatico involucrado en la diferenciacién
magmatica del agrupamiento volcanico bajo estudio. En este sentido, se propone que la fraccionacién
de anfibol + clinopiroxeno fue fundamental en el desarrollo del vulcanismo bimodal de la zona y en la
generacion de magmas rioliticos peraluminosos.

En el vulcanismo mafico e intermedio, la distribucién dispersa y los bajos volimenes magmaticos
(<1 km? por volcan) sugieren una diferenciacién por eventos de cristalizacion fraccionada polibarica.




Las notables diferencias en asociacion mineral, texturas cristalinas y concentraciones de elementos
mayores sugieren diferentes condiciones de presion y contenido de H,O, asi como la mezcla con magmas
mas primitivos y, en casos puntuales, posiblemente con magmas rioliticos. En los basaltos con dos
piroxenos y andesitas con anfibol, la presencia de xenolitos de caliza y pémez sugieren una interaccién
con rocas de la corteza superior.

Los altos volimenes de los magmas félsicos sugieren la presencia de camaras magmaticas a
diferentes niveles de la corteza, por lo que su diferenciacion estaria relacionada a eventos de
cristalizacion fraccionada isobarica y a la formacién de ciimulos cristalinos gabrodioriticos de los
que se extrajeron liquidos intersticiales de baja cristalinidad y ricos en SiO,. La alineacion NNO-SSE de
estos volcanes sugiere la presencia de una estructura cortical profunda que permiti6 el ascenso de sus
altos volumenes magmaticos. Para generar las riolitas con granate se propone el entrampamiento de
magmas maficos con contenidos de H,O>3 % a presiones entre 700 y 1000 MPa, permitiendo la
cristalizacién y fraccionacion de granate + anfibol que derivd en el empobrecimiento de tierras raras
pesadas y las altas relaciones Sr/Y y La/Yb. En cambio, para las riolitas sin granate se propone el
entrampamiento de magmas maficos con contenidos iniciales de HoO>3 % y presiones entre 200 y 500
MPa, asi como una posterior cristalizacién fraccionada polibarica de feldespato alcalino y plagioclasa rica
en Na, lo que generd los patrones planos de tierras raras ligeras y el empobrecimiento de Eu, Ba y Sr.
Considerando datos isotopicos de trabajos previos, los magmas de la Derrumbada Sur y de Cerro Pinto
podrian haber asimilado bajos volimenes de la corteza inferior.
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ABSTRACT

This thesis presents the results of a detailed petrographic and geochemical (whole-rock and mineral)
analysis of the youngest monogenetic centers (<25,000 years B.P.) of the Las Derrumbadas Volcanic
Cluster, located in the center of the Serdan-Oriental Basin in the eastern sector of the Trans-Mexican
Volcanic Belt. The main magmatic differentiation mechanisms and P-H,O conditions that could cause the
observed bimodal volcanism and the petrographic and geochemical variations are also discussed.

The whole-rock compositions of these magmas vary from basalts and few andesites to rhyolites,
without displaying a correlation between the age and the chemical composition of their products. Mafic
and intermediate volcanism represent low magmatic volumes (<1 km? per volcano), showing similar trace
element patterns, with high [La/Lu]n ratios, an enrichment of light rare earth elements and flat patterns
of heavy rare earth elements. These show a metaluminous nature (A/CNK<1.0) of medium-K and are
characterized by including abundant compositionally zoned crystals with disequilibrium textures, and
xenoliths from the local basement. Instead, felsic volcanism is usually more abundant in terms of
magmatic volumes and shows a peraluminous nature (A/CNK=1.0-1.2) of high-K. However, in terms of
trace elements patterns and accessory minerals, two magmatic groups are recognizable: (1) Garnet-
bearing rhyolites without quartz (Las Derrumbadas domes, >10 km? in total; Tepexitl, <1 km?), showing
high [La/Lu]n, Sr/Y y La/Yb ratios and a variable depletion of heavy rare earth elements; and (2) Garnet-
free rhyolites with quartz (Cerro Pinto and Xalapazco del Barrio, >3.5 km? in total), showing low [La/Lu]x
ratios and a strong depletion of Eu, Ba and Sr. The presence of compositional zoning and disequilibrium
textures in their crystals is very scarce in both groups, except for the Las Derrumbadas South Dome.
Furthermore, they do not contain xenoliths from the local basement. Although the trace element patterns
of both rhyolite groups differ from each other and contrast from those of the mafic-intermediate
volcanism, their ubiquitous “subduction signal” and the isotopic similarity between the three
compositional groups suggest that these magmas come from mantle-derived parental melts. The
behavior of major and trace elements concentrations with the differentiation indicate that fractional
crystallization was the main magmatic process involved in the compositional differentiation of these
magmas. In this respect, it is proposed that the amphibole + clinopyroxene fractionation was essential in
the development of bimodal volcanism and the generation of peraluminous rhyolitic magmas in the study
area.

In the mafic and intermediate volcanism, the scattered distribution and low magmatic volumes (<1
km® per volcano) suggest a differentiation by polybaric fractional crystallization. The remarkable
differences in mineral assemblage, crystalline textures, and major elements concentrations suggest
different pressure conditions and dissolved H,O, as well as mixing with more primitive magmas and, in
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some cases, possibly with rhyolitic magmas. In the two pyroxenes-basalts and amphibole-bearing
andesites, the presence of limestone and pumice xenoliths suggest an interaction with rocks from the
upper crust.

The high volumes of felsic magmas suggest the presence of magma chambers at different crustal
levels; hence their differentiation would be related to isobaric fractional crystallization and the formation
of gabbro-dioritic crystal mushes from which SiOz-rich interstitial melts of low crystallinity could be
extracted. The NNW-SSE alignment of these volcanoes suggests the presence of a deep crustal structure
that allowed the rise of these high magma volumes. To generate the garnet-bearing rhyolites, the
stagnation of mafic magmas with H>O contents >3 wt. % at pressures between 700 and 1000 MPa is
proposed, allowing the crystallization and fractionation of garnet + amphibole that led to the variable
depletion of heavy rare earth elements, and the high Sr/Y and La/Yb ratios. In contrast, for garnet-free
rhyolites, the stagnation of mafic magmas with initial H.O contents >3 wt. % at pressures between 200
and 500 MPa is proposed, as well as a subsequent polybaric fractional crystallization of alkaline feldspar
and Na-rich plagioclase, which produced the flat patterns of light rare earth elements and the depletion
of Eu, Ba and Sr. Considering isotopic data from previous works, the magmas of the Las Derrumbadas
South Dome and Cerro Pinto could have assimilated low volumes of the lower crust.
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CAPITULO 1
INTRODUCCION

La generacién de magmas en arcos continentales involucra una multiplicidad de componentes y
complejos procesos petrologicos ligados a un vulcanismo con un amplio espectro composicional,
geomorfologico y eruptivo, situacion que ha dado lugar a numerosas discusiones entre la comunidad
geocientifica.

Si bien el vulcanismo poligenético es uno de los elementos caracteristicos de los arcos continentales,
lo cierto es que la presencia de edificios monogenéticos suele ser importante e incluso predominante,
como sucede en el caso de la Faja Volcanica Trans-Mexicana, la provincia geologica mas joven del
territorio mexicano; en ella, los volcanes monogenéticos se concentran formando grandes agrupamientos
o campos volcanicos. Tal es el caso del Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato (Hasenaka &
Carmichael, 1985; Hasenaka & Carmichael, 1987; Hasenaka, 1994; Siebe et al, 2014 y referencias) y del
Campo Volcanico de la Sierra Chichinautzin (Bloomfield, 1975; Martin Del Pozo, 1982; Lugo-Hubp, 1984;
Marquez et al, 1999; Siebe et al, 2005; Meriggi et al, 2008; Guilbaud et a/, 2009 y referencias) en el sector
central de la dicha provincia, o del vulcanismo presente en la Cuenca Serdan-Oriental en el sector oriente
de la misma, en cuyo centro se desarroll6 el Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas, objeto de estudio
del presente trabajo.

1.1. Generalidades sobre vulcanismo monogenético
Un volcan monogenético es aquél formado durante un sdélo evento eruptivo sin evidencia de
interrupciones y suele estar caracterizado por depodsitos continuos de poco volumen (McGee & Smith,
2016; De Silva & Lindsay, 2015). En contraste, un volcan poligenético es el resultado de numerosos
eventos eruptivos, generando estructuras de grandes voliumenes y gran variabilidad de depdsitos
discontinuos (Walker, 1999).

La erupcion de un volcan monogenético suele durar menos de un afio (Wood,1980) aunque, como se
observé en los volcanes Jorullo (1759 a 1774) y Paricutin (1943 a 1952) en México o en el Mirador (abril-
mayo de 1979) al sur de Chile (Wilcox, 1952 en Siebe et al, 2014; Smith & Németh, 2017), éste puede
permanecer activo por décadas, produciendo flujos magmaticos de entre 107" y 10 km?/afio y edificios
con volimenes generalmente inferiores a 1 km? (Németh & Kereszturi, 2015).

No obstante, se ha documentado la presencia de edificios monogenéticos cuyos volimenes pueden
superar la cantidad de material emitido por erupciones plinianas de grandes volcanes poligenéticos
(Chevrel et al, 2016). Tal es el caso del domo dacitico Cerro Chao en el Complejo Volcanico Altiplano-




Puna en Chile (~26 km?, De Silva et a/, 1994), o del escudo andesitico El Metate (~9.2 km?® de roca densa
equivalente, Chevrel et al, 2016) y los domos rioliticos Las Derrumbadas (~10.6 km?, Chédeville et al,
2009) en México.

1.1.1. Ambientes tecténicos y composicion geoquimica del vulcanismo monogenético

El vulcanismo monogenético se presenta tanto en zonas convergentes (zonas de subduccion) como
divergente (rifts extensionales y dorsales oceanicas), siendo éstos ultimos donde son mas comunes
(Valentine & Gregg, 2008). Se considera que los volcanes monogenéticos se pueden formar en dos
condiciones distintas: (1) Como volcanes aislados construidos sobre litdsfera continental adelgazada (<30
km), producto de una tectdnica extensional de espesor normal (e.g. Basin and Range, Brandon & Goles,
1995), o engrosada (e.g. el campo de San Francisco; Conway et a/, 1998) o (2) como conductos parasitos
a lo largo de zonas de rift o sobre los flancos de volcanes poligenéticos (Németh et a/, 2003).

Los magmas extruidos en campos volcanicos monogenéticos suelen encontrarse en el espectro
basaltico: Nefelinita - basanita - basalto alcalino - toleita (Duda & Schmincke, 1978; McGee & Smith,
2016). Sin embargo, también pueden presentar composiciones altamente alcalinas (Rosenthal et a/, 2009)
y carbonatiticas (Campeny et al, 2015). En el caso especifico de los ambientes de subduccién, son
comunes las andesitas y andesitas basalticas (Guilbaud et a/, 2012; Maro & Caffe, 2016;
Rasoazanamparany et a/, 2016). Asi, la abundancia de rocas composicionalmente poco evolucionadas
asociadas a este tipo de vulcanismo sugiere que sus magmas ascienden rapidamente a la superficie a
través de un conducto simple con poca interacciéon magma-corteza (Németh & Kereszturi, 2015; McGee
& Smith, 2016).

Sin embargo, en la extensa revision realizada por Smith & Németh (2017), se reconoce una mayor
variacion composicional que se extiende hasta el campo de las riolitas, proponiendo tres escenarios
distintos para el vulcanismo monogenético de composiciones evolucionadas:

1. Volcanes de composiciones en el rango de fonolita - traquita - riolita, que suelen ocurrir de
manera local en etapas tardias de algunos campos volcanicos y, sobre todo, donde existe una
corteza gruesa, como sucede en la Peninsula Arabiga (Camp & Roobol, 1989; Camp et al/, 1991).

2. Volcanes parasitos en caldera volcanicas, alimentados por pequeias fracciones de fundidos
derivados de las cAmaras magmaticas asociadas a la formacién de la caldera, como sucede en la
Zona Volcanica de Taupo en Nueva Zelanda (Houghton et a/, 1991; Cole et al, 2014), en la Caldera
de Long Valley en Estados Unidos (Hildreth, 2004) o en La Caldera de La Primavera en México
(Mahood, 1981).

3. Vulcanismo monogenético silicico aislado, como ocurre en Anatolia Central (Aydin et al, 2014),
Papua Nueva Guinea (maar Wau; Sillitoe et al, 1984) y México (e.g. Tepexitl en la Cuenca de




Serdan-Oriental; Austin-Erickson et a/. 2008, 2011; Hoya Estrada en Valle de Santiago, Michoacan;
Cano-Cruz, 2007; Cano-Cruz & Carrasco-Nunez, 2008).

1.2. Caso de estudio: El Agrupamiento Volcanico “Las Derrumbadas”

El vulcanismo monogenético en la Faja Volcanica Trans-Mexicana se encuentra ampliamente dominado
por conos de escoria, estructuras asociadas a un estilo eruptivo de tipo estromboliano (Carrasco-Nufez
et al, 2014). Sin embargo, en la porcion oriental de esta provincia, entre los estados de Puebla y Veracruz,
se ubica la Cuenca de Serdan-Oriental, una cuenca lacustre intramontana con abundante vulcanismo
monogenético bimodal de edad cuaternaria, con menor proporcion de volcanes aislados del Plioceno
(Negendank et a/, 1985).

Si bien el vulcanismo se encuentra disperso a lo largo y ancho de la cuenca, el centro de ella se
caracteriza por la presencia de un agrupamiento volcanico compuesto por domos rioliticos voluminosos
(Las Derrumbadas) rodeados, en un radio de ~16 km, por mas de una docena de aparatos volcanicos
monogenéticos. Dicho agrupamiento, referido en adelante como Agrupamiento Volcanico Las
Derrumbadas (AVLD), no sélo exhibe un amplio espectro de estilos eruptivos (conos de escoria, flujos
de lava, conos/anillos de toba y maares), sino también un extenso rango composicional que se extiende
desde basaltos y andesitas basalticas, hasta el campo de las riolitas, con una notoria ausencia de rocas
de composicién dacitica (Yahez-Garcia y Garcia-Duran, 1982; Siebe & Verma, 1988).

La existencia de una gruesa cubierta mesozoica sedimentaria predominantemente calcarea
fuertemente tectonizada, yuxtapuesta a una compleja historia geoldgica reciente que involucra el
metamorfismo local generado por cuerpos intrusivos, la formacién y desecacion de zonas lacustres y la
génesis del vulcanismo bimodal del AVLD, hacen de la zona de estudio un escenario idoneo para el
estudio de la petrogénesis de volcanes monogenéticos, su evolucion composicional y eruptiva, asi como
su relacion con la geodinamica regional.

1.3. Planteamiento del problema

Desde la década de los ochenta se han desarrollado diversos trabajos sobre el vulcanismo cuaternario de
la Cuenca de Serdan-Oriental, incluyendo trabajos cartograficos (Yafiez-Garcia & Casique, 1980; Yanez-
Garcia & Garcia-Duran, 1982), geocronolégicos y/o estratigraficos (Siebe et al, 1995; Riggs & Carrasco-
Nufiez, 2004; Austin-Erickson, 2007; Austin-Erickson et a/, 2011; Bernal et a/, 2014; Chédeville et a/, 2019),
asi como geoquimicos y petroldgicos, incluyendo principalmente analisis petrograficos y de elementos
mayores (Siebe, 1985; Siebe & Verma, 1988) y en ocasiones de elementos traza, relaciones isotopicas en
roca total y quimica mineral (Besch et al, 1995; Pale-Berruecos, 2014; Landa-Piedra, 2015; Becerra-Torres,
2017). Sin embargo, la mayoria de estos son estudios realizados en un solo volcan y/o sobre un aspecto
particular del mismo, resultando en un conocimiento parcial de las caracteristicas vulcanolégicas,




petrograficas y geoquimicas de la gran mayoria de los aparatos volcanicos que componen el AVLD (sobre
algunos de ellos no existe informacién alguna).

Ademas, estudios petrolégicos realizados en muchos de los volcanes de la Cuenca de Serdan-
Oriental (incluyendo algunos que conforman el AVLD) han resultado en conclusiones contradictorias:
Siebe & Verma (1988) realizaron un extenso estudio geoquimico (roca total, elementos mayores) y
petrografico en los volcanes ubicados en la periferia de Las Derrumbadas (muchos de ellos son parte del
AVLD), definiendo tres grupos composicionales con clara afinidad calcialcalina y un notable gap
composicional, asi como una variacion mineralégica entre la que destaca la presencia de granate en
algunos de los productos rioliticos de la zona (e.g. Derrumbada Sur y Tepexitl), proponiendo un modelo
de cristalizacion fraccionada y asimilacion cortical (AFC; Taylor, 1980; DePaolo, 1981) para explicar el
origen del vulcanismo bimodal de la Cuenca de Serdan-Oriental.

Por su parte, Besch et a/ (1995) estudiaron las relaciones isotépicas ®Sr/%°Sr (en el rango 0.70342-
0.70511) y "*Nd/"*Nd (en el rango 0.51250 a 0.51287) de algunos volcanes de la porcién oriental de la
FVTM (basaltos a riolitas, incluyendo parte del AVLD), encontrando una correlacion positiva entre las
relaciones ’Sr/%°Sr y el contenido de SiO (r=0.808), y una correlacién negativa entre 8'Sr/*Sr y el Mg#,
por lo que proponen que las magmas de la regién serian producto de la asimilacion cortical durante el
ascenso de fundidos mantélicos provenientes de una fuente heterogénea.

En cambio, trabajos recientes proponen que la génesis de los productos maéficos y félsicos de la
Cuenca de Serdan-Oriental no involucra una importante interaccidén con la corteza continental. Becerra-
Torres (2017), a partir de estudios composicionales en olivinos, sugiere que los magmas maficos
provienen de fundidos de litologias hibridas piroxeniticas libres de olivinos; para su generacion, dicho
autor propone la reaccion en proporciones variables entre un fundido rico en SiO; de la placa subducida
y rocas mantélicas ricas en Ni y Mg, con participacion variable de fundidos peridotiticos. Por su parte,
Landa-Piedra (2015) plantea, a partir del reconocimiento de diferentes patrones de elementos traza en
los magmas rioliticos de la cuenca, que éstos derivaron de la cristalizacion fraccionada de los magmas
maficos coexistentes con una interaccién minima con la corteza local, y que las diferencias petrograficas
que exhiben sus rocas son resultado del fraccionamiento de fases minerales distintas acontecidas en
diferentes niveles de la corteza continental.

Ademas, debido a la compleja estratigrafia volcanica de la zona y a las limitaciones técnicas que
implica la datacién de rocas volcanicas tan jovenes, la edad de dichos edificios estaba pobremente
constreflida, impidiendo considerar la temporalidad de los eventos magmaticos en la generacion del
vulcanismo en la zona (Yafez-Garcia & Casique, 1980; Yafiez-Garcia & Garcia-Duran, 1982). Sin embargo,
gracias al reconocimiento de los depdsitos de la POmez Quetzalapa como un marcador estratigrafico de




edad conocida (ca. 25,000 aflos AP; Rodriguez et a/, 2002) y a los recientes trabajos de datacién realizados
por Bernal et a/ (2014) y Chédeville et al. (2019), ahora es posible establecer una mejor aproximacién de
la evolucion espacio-temporal del agrupamiento volcanico bajo estudio.

Este panorama da lugar a diversas interrogantes respecto al origen del magmatismo bimodal de este
agrupamiento volcanico atipico, surgiendo asi la principal pregunta de investigacién que impulsa la
presente disertacion: ;Qué factores dieron lugar al amplio espectro geoquimico y a la brecha
composicional del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas durante el periodo reciente? De esta
interrogante se derivan necesariamente otras preguntas como: ;Cuales son las caracteristicas
geoquimicas y petrograficas de los distintos volcanes recientes del area de estudio? ;Coémo evoluciond
esta composicidn con el tiempo y cuales son los procesos que podrian estar involucrados en ella?

1.4. Justificacion de la investigacion

A través del presente proyecto de tesis se busc6 comprender el origen de la amplia variabilidad
geoquimica y petrografica del vulcanismo en el centro de la Cuenca de Serdan-Oriental durante el
periodo reciente (<25,000 afios A.P.). Los resultados que arrojé esta investigacién contribuiran no solo a
documentar y comprender con mayor profundidad la complejidad del desarrollo de sistemas
monogenéticos, sino también derivardn en un mejor entendimiento sobre los procesos que controlan
tanto la petrogénesis de los magmas en ambientes de subduccién, como la variabilidad del vulcanismo
en la Faja Volcanica Trans-Mexicana.

1.5. Objetivos
General

Describir los procesos magmaticosy las posibles condiciones de P y H,O que originaron la variabilidad
geoquimica y petrografica del vulcanismo reciente (<25,000 afios A.P.) del area de Las Derrumbadas.

Particulares

e Caracterizar geoquimica y petrograficamente a las rocas volcanicas del area de estudio.

e Relacionar las caracteristicas geoquimicas y petrograficas de este estudio, y estimaciones
volumétricas de trabajos previos con la distribucién espacial y ocurrencia temporal de estos
magmas.

e Realizar modelizaciones de elementos mayores que reproduzcan las caracteristicas geoquimicas
de los magmas.

e Estimar las condiciones de cristalizacion de los magmas con base en las modelizaciones de
elementos mayores y aplicando termobarometria de anfibol para los magmas andesiticos.

e Integrar los resultados e interpretaciones para constrefir los procesos de diferenciacion
magmatica y las condiciones P-H,O involucradas en la formacién de los magmas.




1.6. Hipotesis

La variabilidad composicional (basaltos a riolitas) y petrografica de los magmas del area de Las
Derrumbadas seria producto del ascenso de magmas mantélicos con contenidos variables de H,O
sometidos a cristalizacion fraccionada a diferentes niveles de la corteza, con la posible formacion de

camaras magmaticas y asimilacion cortical asociados al voluminoso vulcanismo riolitico.




CAPITULO 2
MARCO GEOLOGICO REGIONAL

El territorio mexicano esta compuesto por rasgos geoldgicos complejos y variables cuya génesis esta
ligada a la intensa dinamica entre cinco diferentes placas tectdnicas: las placas oceanicas del Pacifico (al
noroccidente de México, correspondiente a la Peninsula de Baja California), la microplaca de Rivera (en
el centro-occidente del pais), la placa de Cocos (en el centro-sur del territorio) y la placa del Caribe (al
oriente de la Peninsula de Yucatan), que convergen contra la placa Norteamericana de naturaleza
continental (Figura 2.1).

Una zona de subduccion se ha desarrollado en el borde Pacifico del pais debido a la convergencia
entre la antigua placa oceéanica de Farallén (hoy fragmentada en Cocos y Rivera) contra Norteamérica al
menos desde el Jurasico tardio, formando provincias volcanicas como la Sierra Madre Occidental, el Arco
de Comondu, la Sierra Batolitica de Baja California, la Sierra Madre del Sur y la Faja Volcanica Trans-
Mexicana, la mas joven y activa de ellas (McDowell & Clabaugh, 1979; Ferrari et al, 2005).

La placa de Rivera constituye la corteza oceanica mas joven en la margen convergente mexicana y
uno de los sistemas convergentes de mayor flujo térmico en el planeta (Ferrari et a/, 2012), mientras que
la placa de Cocos presenta una importante variacion en sus edades, angulos y tasas de subduccion (Pardo
& Suarez, 1995; Ferrari et al, 2012; Gbmez-Tuena et al, 2018).

2.1. Faja Volcanica Trans-Mexicana

La Faja Volcanica Trans-Mexicana (FVTM) es un arco volcanico orientado oblicuamente respecto a la
Trinchera Mesoamericana (formando un angulo de 16° aproximadamente) que se extiende de manera
transversal desde las costas del Pacifico (San Blas, Nayarit y Bahia de Banderas, Jalisco), con una direccién
preferencial E-O en su porcidn centro-oriental y ONO-ESE en su parte occidental, hasta aquellas del Golfo

de México (Palma Sola, Veracruz) (Demant, 1978; Gbmez-Tuena et al, 2005).

La atipica oblicuidad de su orientacion respecto a la trinchera se debe a la compleja convergencia de
las placas oceénicas de Cocos y Rivera que subducen debajo de la placa Norteamericana con diferentes
geometrias, velocidades y movimientos relativos que, en su conjunto, gobiernan la estructura termal de
la subduccién a lo largo del arco (Gobmez-Tuena et a/, 2007). Estas caracteristicas son conocidas en gran
medida gracias a datos de telesismos (Pardo & Suarez, 1995; Pérez-Campos et a/, 2008; Ledn-Soto et al,
2009), anomalias gravimétricas (Bandy et a/, 1999), anomalias magnéticas del fondo oceanico (DeMets
& Traylen, 2000) y tomografias térmicas (Husker & Davis, 2009). En particular, los experimentos sismicos
MARS (Mapeo de la Zona de Subduccién de Rivera; Yang et a/, 2009), MASE (Experimento de Subduccion




de América Central; Pérez-Campos et a/, 2008) y VEOX (linea sismica Veracruz-Oaxaca; Melgar & Pérez-
Campos, 2011) resultaron cruciales para definir la profundidad y geometria del s/ab debajo de la FVTM
(Figura 2.1).

En resumen, hacia el oeste, frente a las costas del terreno Guerrero, la litdsfera oceanica tiene unos
11 May se hunde a razon de 38-48 mm/afio; en tanto, mas al occidente, frente a las costas del terreno
Xolapa, la convergencia es de 50 a 59 mm/afio e involucra litésfera oceanica de entre 14y 17 Ma, en un
angulo de subduccién de 15° hasta los 50 km de profundidad a unos 80 km de la trinchera, donde se
horizontaliza hasta llegar a 280 km de la misma y volver a doblarse en un angulo de 75°, justo debajo del
actual frente volcanico (Figura 2.1, perfil A-A’), continuando hundiéndose hasta los 450 km, donde se
rompe (s/lab detachment).
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Figura 2.1. Mapa tectonico del sur del territorio mexicano. Se muestra la ubicaciéon de las cinco placas tecténicas y los terrenos
tectonoestratigraficos que interactian en el sur del pais. Ademas, se muestra la extensién de los cuatro sectores de la Faja Volcanica
Trans-Mexicana (FVTM), del Cinturén Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras (CMPC) y de la Cuenca de Serdan-Oriental (CSO). Las flechas
verdes indican la direccion de la subduccién, en amarillo se muestran sus velocidades (en mm/afio) y en negritas la edad de la corteza
oceanica. Las lineas negras gruesas sobre la FVTM indican la ubicacion del s/ab debajo de la placa norteamericana a 100, 150, 200 y 300
km de profundidad de acuerdo con los experimentos MARS, MASE y VEOX. Abreviaturas: BJal=Bloque de Jalisco; TCGro=Terreno
Compuesto Guerrero; PGMor= Plataforma Guerrero-Morelos; TMix=Terreno Mixteco; TXo=Terreno Xolapa; TOax=Terreno Oaxaquefio;
TCui=Terreno Cuicateco; TMy=Terreno Maya. El perfil A-A” muestra el modelo termal 2D para el sector oriental de la FVTM construido
con datos del experimento MASE (Pérez-Campos et a/, 2008; Manea & Manea, 2011). Modificado de Ferrari et a/. (2012).




Finalmente, hacia el sureste mexicano, bajo el Istmo de Tehuantepec (terrenos Cuicateco y Maya), la
placa de Cocos tiene unos 25 Ma y subduce a razén de hasta 64 mm/afio con un angulo de ~26° entre
140y 230 km desde la trinchera (Pardo & Suarez, 1995; Ferrari et a/, 2012; Gomez-Tuena et al, 2016).

La FVTM incluye casi 8,000 estructuras volcanicas y numerosos cuerpos intrusivos (Gomez-Tuena et
al, 2007). Comprende ~1,000 km de largo, una amplitud variable de 80 a 230 km y cubre un area de
160,000 km? (Ferrari et al, 2012), siendo el arco volcanico mas grande del Ne6geno en América del Norte.
También es uno de los arcos de mayor diversidad geoquimica en el planeta, pues incluye desde toleitas
de olivino y andesitas calcialcalinas hasta riolitas trondhjemiticas (Gomez-Tuena et a/, 2018).

Debido a que la FVTM se desarrolla sobre corteza muy heterogénea en edad, espesor y composicion,
se suele dividir en cuatro sectores principales (Demant, 1978; Ferrari et al, 2012; Figura 2.1):

a) Sector occidental: comprendido entre la costa del Golfo de California y el punto triple del Rift
Tepic-Zacoalco-Colima (Allan, 1986) sobre corteza de 35 a 40 km de grosor del bloque de Jalisco
en el terreno Guerrero (Mesozoico). Abundante vulcanismo silicico, principalmente complejos
doémicos y algunos depdsitos de ignimbritas. Vulcanismo intraplaca trasarco desde el Plioceno.

b) Sector central: comprendido desde el punto triple hasta el sistema de fallas de Taxco-San Miguel
de Allende (Alaniz-Alvarez et al, 2002), sobre corteza de ~40 km de grosor del terreno Guerrero.
Vulcanismo silicico casi ausente y escaso vulcanismo alcalino durante el Pleistoceno (Campo
Volcanico Michoacan-Guanajuato).

c) Sector oriental: desarrollado sobre corteza de 40 a 50 km de grosor de los terrenos Mixteco
(Precambrico) y Oaxaquefio (Mesoproterozoico). Abundante vulcanismo félsico proveniente de al
menos 7 calderas y algunos complejos domicos, principalmente en el trasarco. Escaso vulcanismo
alcalino en el Pleistoceno (Sierra Chichinautzin).

d) Sector oriental extremo: presenta una corteza de 20 a 35 km de grosor del terreno Maya
(Precambrico y Paleozoico). Escaso vulcanismo silicico y abundante vulcanismo alcalino desde el
Mioceno Tardio.

2.2. Cuenca de Serdan-Oriental

Es una cuenca lacustre intermontana de 6,000 km? de extension ubicada en el sector oriental de la FVTM
(Figura 2.1), entre los paralelos 18° 5723'y 19°42228" de latitud norte y los meridianos 97° 0900" y 98°
0217' de longitud oeste, que pertenece a los estados de Puebla, Veracruz, y Tlaxcala (Figura 2.2a), con
porcentajes en area total de 70, 20 y 10, respectivamente. Las principales vias de comunicacion son las
carreteras federales 140 (Ciudad de México-Puebla-Xalapa-Veracruz), 130 (Texcoco-Huamantla-
Veracruz) y 125 (Ciudad de México-Puebla-Teziutlan-Nautla), ademas de contar con una amplia red de
terracerias que unen las principales areas agricolas (Alcala-Rodriguez, 2004).
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Figura 2.2 (a) Extension de la Cuenca de Serdan-Oriental respecto a los limites estatales. Acronimos de volcanes: CG= Cerro
Grande; LM=La Malinche; CLH= Caldera de Los Humeros; CP= Cofre de Perote: DER: Las Derrumbadas; PO=Pico de Orizaba;
SN= Sierra Negra. (b) Mapa hipsométrico de la Cuenca de Serdan-Oriental. Se indican los volcanes poligenéticos que
delimitan la cuenca, asi como los principales centros eruptivos al interior de ésta; el circulo azul punteado indica la extension del
Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas (AVLD) y en contornos blancos discontinuos se sefialan otros agrupamientos y

complejos volcanicos. Adaptado de Chédeville et al (2019).




Fisiograficamente, se encuentra en la interseccién de la FVTM con el Cinturon Mexicano de Pliegues y
Cabalgaduras (conocido también como Sierra Madre Oriental) y tiene una altitud promedio de 2,400
m.s.n.m. (Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982). Esta limitada principalmente por centros volcanicos: al este
por el Complejo Volcanico Cofre de Perote-Las Cumbres-Pico de Orizaba, al oeste por la Sierra de Tlaxco
y los volcanes Cerro Grande y La Malinche, al norte por las Sierra de Tezompan y Chignautla y al sur por
varias sierras de direccion NO-SE como la Sierra de Soltepec, estructura sedimentaria de composicién
calcarea. En el interior de la cuenca se desarrollaron numerosos centros eruptivos mayormente
monogenéticos (Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982; Siebe, 1985; Siebe & Verma, 1988; Figura 2.2b).

La Cuenca de Serdan-Oriental es considerada un area semihimeda, con una evaporacion anual de
1,690 mm y una precipitacion anual de entre 500 y 700 mm en promedio. Presenta temperaturas entre -
5.5a30°C con una media de 12.9 °C (Adame et a/, 2008), mostrando al menos tres climas predominantes:
Seco estepario (BS) en las planicies lacustres de relleno aluvial en el centro y sur de la cuenca, templado
con lluvias en verano (CW) en las zonas montafiosas y frio de montafia (ET) en las cimas de los
estratovolcanes que delimitan la cuenca (Alcala-Rodriguez, 2004; Gazzola, 2005).

Si bien se desconoce la configuracion de la zona de subduccion en este sector, Landa-Piedra (2015)
propone que, al extrapolar las interpretaciones de los experimentos sismicos sobre la geometria de la
placa de Cocos bajo el sector central de la FVTM (Pérez-Campos et al, 2008 y referencias), se podria
asumir que la placa oceanica de Cocos se encuentra a ~250 km de profundidad bajo el sector
septentrional de la Cuenca de Serdan-Oriental (ver Figura 2.1).

2.2.1. Estratigrafia

Los esfuerzos enfocados en estudiar la estratigrafia de la Cuenca de Serdan-Oriental han sido escasos;
sin embargo, tras los trabajos realizados por la Comisién Federal de Electricidad (CFE) para el proyecto
de prospeccion geotérmica en la zona de Los Humeros-Las Derrumbadas en las décadas de los setenta
y ochenta, las unidades litoestratigraficas pre-volcanicas que componen la corteza continental en la zona
de estudio se encuentran bien reconocidas (e.g. Yafiez-Garcia & Casique, 1980; Palacios-Hartweg &
Garcia-Velazquez, 1981; Yahez-Garcia & Garcia-Duran, 1982). Por ello, a continuacién se exponen de
manera resumida los resultados de dichos trabajos, que se complementan, en el caso particular del
basamento meta-cristalino, con resultados de algunos estudios mas recientes (Figura 2.3).

La Cuenca de Serdan-Oriental se ubica sobre una corteza continental cuyo grosor varia entre 35y 45
km (Urrutia-Fucugauchi & Flores-Ruiz, 1996). Se considera que el basamento pre-volcanico del area de
estudio podria estar compuesto por al menos tres unidades de naturalezas litoldgicas diferenciables: (1)
Un basamento meta-cristalino profundo (micro-continente Oaxaquia y Macizo de Teziutlan), (2) una
cobertura intermedia sedimentaria de tipo terrigena-carbonatada (Cinturon Mexicano de Pliegues y
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Cabalgaduras), y (3) intrusivos someros y rocas metamorficas de contacto cubiertos por unidades
terrigenas. En cambio, la cobertura superficial estd dominada por productos volcanicos interdigitados con
sedimentos lacustres.

2.2.1.1. Proterozoico-Jurasico inferior: Basamento meta-cristalino

Si bien no existen afloramientos reportados de rocas del basamento profundo en la Cuenca de Serdan-
Oriental, la presencia de xenolitos de granulita en las lavas de La Malinche (Nixon, 1989) sugieren que es
probable que la corteza continental inferior de esta zona corresponda a rocas proterozoicas del micro-
continente Oaxaquia (1.2 Ga a 0.99 Ga; Ortega-Gutiérrez et a/, 2008), analogas a las que estan expuestas
~100 km al sur del Pico de Orizaba, y a una distancia similar al norte de la Caldera de Los Humeros. Las
rocas de Oaxaquia pertenecen a una sucesion metamorfoseada en facies de granulita (a veces
reequilibradas en facies de anfibolita) compuesta por metapelitas, gneises cuarzo-feldespaticos,
calcisilicatos, anfibolitas y marmoles, muchos de ellos intrusionados por anortositas, charnokitas y gneises
maficos granatiferos (Keppie et al, 2003; Solari et al, 2003).

En tanto, el basamento profundo de la corteza superior se considera constituido por rocas meta-
cristalinas del Macizo de Teziutlan, un complejo metamorfico tectonizado, con forma démica, generado
entre el Paleozoico tardio y el Mesozoico medio (~330 a 131 Ma), generalmente de bajo grado
metamorfico y abundantes intrusiones granitoides (Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982; Lopez-Infanzon,
1991 en Landa- Piedra, 2015; Ortega-Gutiérrez et a/, 2018 y referencias). El macizo se extiende desde la
parte central de la Llanura Costera Veracruzana hasta la margen oriental de la Cuenca de Serdan-Oriental
(Viniegra-Osorio, 1965) y se compone de unidades metasedimentarias como esquistos de moscovita del
Carbonifero Misisipico al Triasico superior y paragneises con circones detriticos de edades grenvillianas
(Ramos-Arias et al, 2015), asi como algunos componentes maficos volcanicos y vulcanosedimentarios
intrusionados por plutones masivos zonados y foliados de composicion granitica a gabroica. Otras
litologias presentes son granodioritas, granitoides miloniticos y rocas sieniticas cuyas edades de
enfriamiento comprenden desde Tridsico inferior hasta el Cretacico superior (Yahez-Garcia & Garcia-
Duran, 1982; Lopez-Infanzén, 1991 en Becerra-Torres, 2017; Angeles—Moreno et al, 2003).

Muchas de las rocas del Macizo de Teziutlan afloran en las inmediaciones del area de estudio, al NO
del volcan Cofre de Perote, como en la Presa La Soledad en Mazatepec, sobre la margen meridional del
Rio Apulco, en la base de la Sierra de Chignautla y la Sierra de Tezompan, y en el rio Bobos cerca de
Altotonga, Veracruz, mientras que en el rio Xiucayucan se reportan al menos 500 m de espesor (Yafiez-
Garcia & Garcia-Duran, 1982; Ramos-Arias et al, 2015). Ademas, la presencia de xenolitos cuarciferos
paleozoicos en las lavas de los conos de escoria del Agrupamiento Volcanico El Brujo (Schaaf & Carrasco-
Nufez, 2010) evidencian la presencia de plutones granodioriticos en el basamento de la Cuenca de
Serdan-Oriental.
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Figura 2.3. Columna estratigrafica de la Cuenca de Serdan-Oriental. Modificada de Yanez-Garcia & Garcia-Duran (1982).
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2.2.1.2. Jurasico inferior - Cretacico superior: Cobertura sedimentaria terrigena-carbonatada

Descansando en discordancia angular sobre el Macizo de Teziutlan se encuentra una sucesion de rocas
sedimentarias mesozoicas intensamente deformadas pertenecientes al sistema orogénico del Cinturdn
Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras. Estas se encuentran expuestas en toda la cuenca, formando sierras
y lomerios con orientacion NE-SO (e.g. las Sierras de Soltepec, Tepeyahualco y La Laja), NO-SE (e.g. las
Sierras de Yolotepec y Tenextepec) y N-S (e.g. las Sierras de Tlachichuca y La Ventana) de escasos
kilbmetros de longitud (<10 km, Morales-Recinos, 1990; Figura 2.2b). En funcidon de su naturaleza
sedimentaria, se pueden dividir en dos grupos (Yafez-Garcia & Garcia-Duran, 1982):

a) Rocas terrigenas del Jurasico medio a superior de las formaciones Cahuasas (lechos rojos) y Taman
(lutitas carbonosas y calcarenitas) que en su conjunto podrian alcanzar espesores de entre 230 y
1500 m.

b) Rocas carbonatadas del Jurasico Superior al Cretacico, que sobreyacen concordantemente a las
anteriores, pertenecientes a las formaciones Pimienta (calizas y dolomias), Tamaulipas Inferior
(calizas, calcilutitas, lutitas bituminosas y bentonitas), Tamaulipas Superior (calizas arcillosas con
pedernal), Orizaba (calizas arrecifales), Guzmantla (calcarenitas bidgenas), Maltrata (calizas
arcillosas, margas y lutitas arenosas), Agua Nueva (calizas arcillosas y bentonitas), San Felipe (calizas
arcillosas), Méndez (lutitas y margas) y Mexcala (areniscas, limolitas y lutitas), que en su conjunto
tendrian espesores de entre 1400 my >2600 m.

2.2.1.3. Paleégeno superior-Neogeno inferior: Intrusivos y cobertura sedimentaria terrigena
Las rocas mesozoicas del Cinturon Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras fueron intrusionados por
numerosos cuerpos plutonicos de composicion mayormente félsica (sienitas, granitos, aplitas,
granodioritas y monzonitas) durante el Oligoceno (31 + 3.7 Ma; Yafez-Garcia & Garcia-Duran, 1982) y el
Mioceno (~14 Ma; Ruiz-Sainz en Yafiez-Garcia & Garcia-Duran, 1982), generando marmoles, rocas
corneanas y skarns debido al metamorfismo de contacto (Yafiez-Garcia & Garcia-Duran, 1982). Estas
rocas afloran principalmente al centro-norte de la cuenca, alineadas NE-SO en la Sierra de Tepeyahualco
y en los cerros La Leona y Mazatepec, todos ellos a ~8 km al noroeste de Cerro Pinto; asi como al sur del
cerro La Laja, inmediatamente al norte del maar Atexcac y al suroeste del maarLa Preciosa (o Las Minas).

Descansando directamente sobre estas rocas se encuentra la Fm. Cruz Blanca, considerada como de
edad Mioceno inferior a medio por su posicion estratigrafica segin Yanez-Garcia & Casique (1980),
quienes la definieron como una secuencia terrigena mal clasificada compuesta de conglomerados, arenas
y arcillas.

2.2.1.4. Nedgeno superior a reciente: Cobertura superficial volcanica-lacustre
La actividad volcanica de la Cuenca de Serdan-Oriental, que se estudiara con profundidad en el capitulo
3, se habria iniciado en el Mioceno superior con la formacién de vulcanismo poligenético (estratovolcanes
y la caldera de Los Humeros) ubicados al oriente, occidente y norte de la cuenca. A partir del Pleistoceno
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y hasta el Holoceno se produjo una variedad de estructuras volcanicas mayormente monogenéticas
(crateres de explosién, conos de escoria, flujos de lava y domos), cuyos productos fueron definidos por
Yahez-Garcia & Garcia-Duran (1982) como formacion Tenamastepec.

Interdigitdndose con gran parte de estos productos se encuentran depositos lacustres del Pleistoceno
tardio y Holoceno (Alvarez, 1949 en Can-Chulim et a/, 2010; Ohngemach & Straka, 1983 en Siebe &
Verma, 1988; Diaz-Pardo, 1988 en Can-Chulim et a/, 2010) compuestos por fragmentos mal clasificados
(tamafio de arcillas hasta bloques) de calizas, rocas plutonicas y volcanicas (Yafiez-Garcia & Casique,
1980). Los sedimentos lacustres del Pleistoceno tardio afloran en bloques escalonados de la sierra de
Tlaxco al norte de Huamantla (Tlaxcala), mientras que los depositos mas recientes corresponden al
Holoceno, siendo las lagunas El Carmen y Tepeyahualco los remanentes de los lagos que les dieron origen
(Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982). En los depdsitos piroclasticos del volcan Atexcac se pueden
encontrar fragmentos de estos depésitos lacustres en forma de liticos accidentales (Siebe & Verma, 1988).

Finalmente, el aluvién de la region consiste en depdsitos conglomeraticos volcanicos, mal clasificados,
compuestos de pdmez y ceniza volcanica, con menor presencia de fragmentos lavicos (Yafiez-Garcia,
1980; Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982).

2.2.2. Evolucion geologica de la cuenca
La historia geologica de la Cuenca de Serdan-Oriental se remonta hasta la formacién del micro-
continente Oaxaquia, una gran masa cortical de edad proterozoica (~0.99-1.2 Ga) conformada por
varios ensambles geoldgicos unidos durante la formacién del supercontinente Rodinia, que cubren un
basamento grenviliano comuin (Campa & Coney, 1983; Sedlock et a/, 1993) que abarcé una superficie de
alrededor de 1,000,000 km? (Ortega-Gutiérrez et al, 1995). Unos 600 Ma de afios mas tarde, en el
Paleozoico tardio, el desarrollo de una zona de subduccién habria originado el magmatismo de arco (o
probablemente de trasarco) que formé el Macizo de Teziutlan (Angeles-Moreno et a/, 2003; Ramos-
Arias et al, 2015), cuyas rocas fueron deformadas por al menos dos eventos orogénicos con esfuerzos
compresivos en direccion suroeste, dando lugar a una intensa milonitizacion superpuesta a una fabrica
bandeada. Posteriormente, el macizo fue afectado por cuerpos intrusivos relacionados a la orogenia
Marathon-Ouachita, generada tras la convergencia entre los terrenos de Laurentia y Peri-Gondwana, en
el Carbonifero, durante el ensamble progresivo de Pangea que se extendié hasta el Pérmico (Ortega-
Gutiérrez et al, 2018). En tanto, es probable que las primeras etapas del magmatismo relacionadas a la
apertura del Golfo de México en el Jurdsico Medio hayan afectado térmicamente a las rocas de este
complejo (Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982).

Mas tarde, durante el Mesozoico, el Macizo de Teziutldan habria experimentado movimientos
isostaticos que derivaron en la exhumacién de sus rocas, permitiendo su intemperismo y erosién,
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generando sedimentos continentales o lechos rojos (Fm. Cahuasas). Posteriormente, la region habria
sufrido un proceso de subsidencia, ocurriendo asi una invasién marina que produjo la formacién de
microcuencas ocasionalmente interconectadas. Estas cuencas experimentaron sedimentacién marina
neritica y llegaron a desarrollar nucleos arrecifales (e.g. Fm. Orizaba) debido a la baja profundidad y
tranquilidad de sus aguas. Consecutivamente, con la ocurrencia ciclica de regresiones-transgresiones que
derivaron en aportes sedimentarios inconstantes provenientes de las tierras emergidas, se formaron
sucesiones carbonatadas con presencia variable de terrigenos (Yahez-Garcia & Garcia-Duran, 1982; Fitz-
Diaz et al, 2017).

Hacia el Cretacico tardio y hasta el Eoceno temprano la cuenca fue afectada por el desarrollo de la
Orogenia Mexicana. Esta, es el resultado de la subduccién de la Placa de Farallén bajo el occidente del
super-terreno volcanico para-autéctono de Guerrero, cuyo movimiento hacia el oriente produjo el cierre
de la cuenca de Arperos (cuenca de riftintra-continental generada por el movimiento rollback de la placa
de Farallén entre el Jurasico tardio y el Cretacico temprano; Freydier et a/, 2000; Martini et al, 2014) a
través de una zona de subduccion secundaria con vergencia hacia el occidente. La sutura de la cuenca de
Arperos derivé en la deformacién de la cuenca de antepais, constituyendo el Cinturon Mexicano de
Pliegues y Cabalgaduras sobre la Placa Norteamericana (Fitz-Diaz et al, 2017 y referencias).

Los cuerpos pluténicos granodioriticos y monzoniticos intrusionados localmente en las rocas
mesozoicas del Cinturon Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras podrian corresponder a magmatismo sin-
orogénico de arco relacionado a la etapa terminal de la Orogenia Mexicana. Estos, habrian sido
emplazados en zonas de debilidad formadas tras el plegamiento y deformacién de la sucesion
sedimentaria y que en la zona de estudio datarian, al menos, desde el Oligoceno. En tanto, la secuencia
terrigena de la Fm. Cruz Blanca representa la sedimentacién sin-orogénica relacionada al intemperismo
y erosion del orégeno (Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982; Fitz-Diaz et a/, 2017 y referencias).

Finalmente, a partir del Mioceno tardio y tras un importante hiato sedimentario, la subduccion de la
placa de Cocos produjo el vulcanismo bimodal que caracteriza a la Cuenca de Serdan-Oriental y que
corresponde al periodo magmatico mas reciente de la FVTM, extendiéndose hasta el Holoceno. Dicha
actividad dio como resultado la formacion de grandes estratovolcanes en los bordes de la planicie,
convirtiéndola en una cuenca endorreica; como consecuencia, el agua subterranea quedé confinada y al
mismo tiempo los fendmenos volcanicos fueron rellenando la cuenca con material piroclastico (Alvarez,
1949 y Diaz-Pardo, 1988 en Can-Chulim et a/, 2010). Durante las edades glaciares del Pleistoceno tardio
y Holoceno, se formaron grandes lagos en el interior de la cuenca, que produjeron depésitos lacustres
que se interdigitaron con productos del vulcanismo explosivo de la zona (Ohngemach & Straka, 1983 en
Siebe & Verma, 1988), muchos de ellos provenientes de volcanes monogenéticos (crateres de explosion,
conos de escoria y domos) que se desarrollaron en el centro de la cuenca principalmente en los Ultimos
20 ka (Bernal et al, 2014; Chédeville et al, 2019), como aquellos que conforman el AVLD.
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CAPITULO 3
VuLcaNismMo cUATERNARIO DE LA CueNcA SERDAN-ORIENTAL

La intensa actividad volcanica de la Cuenca de Serdan-Oriental inici6 desde el Mioceno tardio,
extendiéndose hasta el Holoceno, incluyendo la formacion del AVLD. Debido a la interdigitacion de los
diferentes productos volcanicos emitidos a lo largo y ancho de la cuenca durante este periodo, pocos
han sido los esfuerzos por constrefiir la estratigrafia compuesta del vulcanismo reciente en la misma.
Por esta razon, se procedera a describir un bosquejo general del vulcanismo presente en la Cuenca de
Serdan-Oriental, incluyendo aquél correspondiente al AVLD.

Pico de Orizaba
Cofre de Las Derrumbadas Cerro

\/ Perote - i \ Pizarro

—

Sienras calcaneas

Flujo de lava Sarabia
(Los Humeros)

Figura 3.1. Fotografia panoramica de la Cuenca de Serdan-Oriental vista desde el borde sur de la Caldera de Los Humeros.
Se observan los estratovolcanes Pico de Orizaba, Cofre de Perote y Cerro Pizarro, asi como los domos Las Derrumbadas y algunas
sierras calcareas.

La cuenca esta bordeada por varios grandes volcanes poligenéticos cuya formacion representa las
primeras expresiones volcanicas en la zona de estudio (Figura 3.1). Asi, la actividad poligenética de la
zona se encuentra representada por la formacion del estratovolcan La Malinche y el Complejo
Volcanico Cerro Grande en el noroccidente de la cuenca, la Caldera de Los Humeros al norte, el
volcan compuesto Cofre de Perote, el Complejo Volcanico Las Cumbres y el estratovolcan Pico de
Orizaba al oriente, y el volcan Cerro Pizarro en el interior de la cuenca (Figura 3.2a).

{ Figura 3.2. (a) Distribucién de los volcanes poligenéticos respecto a la Cuenca de Serdan-Oriental y extension del
area mapeada en (b). Acronimos de volcanes: CG= Cerro Grande; LM=La Malinche; CLH= Caldera de Los Humeros; CP=
Cofre de Perote: DER: Las Derrumbadas; PO=Pico de Orizaba; SN= Sierra Negra. (b) Mapa hipsométrico del centro de la
Cuenca de Serdan-Oriental. Se indica la extension del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas (AVLD, circulo azul de linea
discontinua) y los volcanes que lo conforman. También se sefialan otros volcanes monogenéticos periféricos al area de
estudio, asi como las principales vias de acceso y localidades.
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Por su parte, el vulcanismo desarrollado en el interior de la Cuenca de Serdan-Oriental consiste casi
en su totalidad en edificios monogenéticos, destacando la presencia de crateres de explosion (anillos de
toba y maares), agrupados en dos sectores: (1) el sector central que incluye a los volcanes Alchichica,
Atexcac, Quechulac, La Preciosa, Xalapazco del Barrio, Colorinera, Xalapazquillo y Tepexitl; y (2) el sector
sur, compuesto por los maares Tecuitlapa, Aljojuca, Xalapazco de la Hacienda y Hoyo Grande (Gasca-
Duran, 1981; Yafnez-Garcia & Garcia-Duran, 1982, Figura 3.2b).

Resulta notoria la presencia del domo Las i\guilas (2738 m.s.n.m.), ubicado al sur de la Caldera de
Los Humeros, a varios metros de las ruinas de la antigua Ciudad de Cantona. Se trata de un domo
riolitico de ~290 m de altura caracterizado por rocas vitreas brechadas, en ocasiones perlitizadas
(Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982). Recientemente, Landa-Piedra (2015) estudi®é a detalle sus
caracteristicas petrograficas, identificando la presencia de macrocristales de feldespato potasico,
plagioclasa, biotita y cuarzo embebidos en una matriz vitrea. Adicionalmente, el mismo trabajo muestra
numerosos analisis de geoquimica mineral (mediante microsonda electronica) en plagioclasas,
feldespatos potasicos y biotitas, cuyos resultados se discutiran en capitulos posteriores.

En la Cuenca de Serdan-Oriental destaca la presencia de dos agrupamientos volcanicos principales:
el Agrupamiento Volcanico Cerro El Brujo, en el suroccidente de la cuenca, y el Agrupamiento
Volcanico Las Derrumbadas, en el centro de la misma, zona de estudio de este trabajo.
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Figura 3.3. Imagen Landsat del Agrupamiento Volcanico Cerro El Brujo. Se observa el volcan escudo Cerro El Brujo con
varios conos de escoria en sus laderas, rodeado por los maares Tecuitlapa y Aljojuca, asi como algunos conos de escoria
adyacentes. Exageracion del relieve 2:3. Google Earth® 2019.




El Agrupamiento Volcanico Cerro El Brujo (Figura 3.3) se ubica al oriente de la localidad de San
Salvador El Seco (Figura 3.2b), y se compone del volcan escudo Cerro El Brujo que muestra algunos
conos adventicios sobre sus laderas, asi como los maares Tecuitlapa (Figura 3.4a), Aljojuca (Figura 3.4b),
Xalapazco de la Hacienda y Hoyo Grande; y algunos conos de escoria sin nombre ubicados en la
porcion oriental del agrupamiento.

a Conos de escoria > -

Figura 3.4. Fotografias de los maares mas estudiados del Agrupamiento Volcanico Cerro El Brujo. (a) Interior del crater
del maar Tecuitlapa, en el que se observan conos de escoria rellenandolo. (b) Interior del maar Aljojuca, observandose en el
fondo un cono de escoria cercano al crater.

3.1. Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas

El Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas (AVLD, Figura 3.5) se localiza en la region central de la
Cuenca de Serdan-Oriental (Figuras 3.2a y b), e incluye el “Sistema Las Derrumbadas” y el “Sistema
Volcanico Central” de la cuenca definidos por Yanez-Garcia & Garcia-Duran (1982), ubicados entre las
latitudes 19°14" y 19°26" N y las longitudes 97°19" y 97°35" O. Sus productos volcanicos corresponden
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espacial y petrograficamente a los miembros El Limén (basaltos, andesitas basalticas y andesitas) y
Arenas (andesitas y riolitas) de la Fm. Tenamastepec, propuesta por dichos autores.

Se trata del agrupamiento bajo estudio y cubre una superficie de ~700 km?, que incluye a mas de 20
edificios volcanicos que exhiben un amplio rango de geoformas, volumenes y composiciones
geoquimicas. De norte a sur, los volcanes que comprenden el AVLD son: Xalapazco del Barrio,
Alchichica, Cerro Pinto, Quechulac, La Preciosa, Cerro Mermejo, Colorinera, Atexcac, Cerro El Aguila,
Derrumbada Norte, Derrumbada Sur, Piedras Negras, Cerro Curva del Muerto, Cerro El Corazén, Cerro
La Cruz, Cerro Alto, Tecajete, Xalapazquillo, Cerro Toxtepec y Tepexitl. Existen ademas varios conos mas
pequeios, generalmente sin nombre, con morfologias muy erosionadas y cubiertos por depdsitos de
otros volcanes, lo que dificulta su identificacion y estudio (Figura 3.2b).

o Derrumbaé!a
Derrumbada = Norte

En el presente trabajo sélo se consideraron los volcanes mas jovenes del AVLD, cuyas lavas y
depdsitos piroclasticos se encuentran bien preservados, y la mayoria de los cuales se formaron en los
ultimos 25,000 afos (Chédeville et al, 2019; ver subcapitulo 3.2 para mayores detalles). A continuacién,
se sintetizan las caracteristicas mas relevantes de estos volcanes, que seran presentados en base a su
geoforma volcanica. Las descripciones provienen de varios trabajos previos y han sido complementadas
con algunas observaciones realizadas en campo durante el desarrollo del presente trabajo de tesis.
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3.1.1. Flujo de lava sin cono asociado
Este tipo de vulcanismo se ha identificado Unicamente en Piedras Negras (Figura 3.6), un flujo de lava
en bloques de espesor variable (25 a 50 m) emplazado al noreste de la Derrumbada Sur (Figuras 3.2by
3.5) que cubre parcialmente a un depésito de avalancha de escombros proveniente de dicho domo.

Sus rocas son de composicion andesitica (Siebe, 1985) y se caracterizan por la presencia de
macrocristales de anfibol. Exhibe una superficie rugosa con poco desarrollo de suelo y presenta algunos
cactus y arbustos espinosos (Chédeville et al, 2019). Debido a la ausencia de un cono asociado a su
formacion, es probable que se trate de un derrame de tipo fisural.

Piedras Negras

[ S A e e e ) T N, R I SR Y ) e e e e i
Figura 3.6. Fotografia del frente del flujo de lava en bloques Piedras Negras. El espesor que se observa oscila entre 25y
50 m.

3.1.2. Domos
El vulcanismo mas voluminoso del AVLD corresponde a los domos Las Derrumbadas y al complejo
anillo de toba/domo Cerro Pinto, todos ellos de composicion riolitica (Figura 3.7a).

Las Derrumbadas se ubican en la parte central del AVLD (Figuras 3.2b y 3.5) y se consideran, por
amplia diferencia, las expresiones volcanicas mas prominentes y voluminosas del area de estudio. Se
trata de dos domos rioliticos (Derrumbada Norte y Derrumbada Sur) de diametro basal entre 3.5 a 4.5
km y ~1000 m de altura sobre la planicie lacustre (Negendank et al/, 1985; Siebe, 1985). La
Derrumbada Norte (3415 m.s.n.m, Figura 3.7¢c), llamada localmente como Derrumbada Azul (Yafez-
Garcia & Casique, 1980), se localizada a escasos 1.5 km al oriente de la localidad de Emilio Portes Gil
(Figura 3.2b), tiene un volumen minimo estimado de 5.30 km? (Chédeville et al, 2019) y se compone de
rocas rioliticas micro-vesiculares con escasos macrocristales de plagioclasas, feldespato y biotita.
Inmediatamente al SO de esta Ultima estructura se ubica la Derrumbada Sur (3479 m.s.n.m., Figura
3.7d), también conocida localmente como Derrumbada Roja (Yanez-Garcia & Casique, 1980), a tan solo
7 km al oriente de la localidad de Zacatepec (Figura 3.2b); tiene un volumen minimo estimado de 5.33
km? (Chédeville et a/, 2019) y se caracteriza por rocas rioliticas mayormente densas con macrocristales
de plagioclasas, feldespato potasico, biotita y escasos de granate. Destaca la importante actividad
fumarolica que se exhibe en su cima, lo que desperto el interés de la prospeccién geotérmica de la zona
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en la década de los 80 (Yanez-Garcia & Casique, 1980; Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982; Siebe &
Verma, 1988).

Ambos domos sufrieron grandes colapsos de sector durante y después de su crecimiento,
generando al menos ocho depésitos de avalancha de escombros reconocibles en forma de abanicos,
los cuales fueron emplazados sobre la planicie lacustre. Dichos depdsitos presentan longitudes de entre
4.5 y 8 km desde la fuente y se caracterizan por presentar topografias positivas irregulares en forma de
monticulos (hummocks, en inglés) (Siebe et al, 1995).

Posteriormente, la inestabilidad de las laderas de alto angulo de ambos domos, aunada a la intensa
alteracion de sus rocas (mayormente caolinizacién), dieron lugar a numerosos derrumbes, cuyos
depdsitos fueron posteriormente movilizados durante la temporada de Iluvias, formando lahares que se
depositaron en las faldas de los domos (Siebe & Verma, 1988; Siebe et a/, 1995; Chédeville et al, 2019).

De esta manera, tanto los eventos de colapso de sector como los derrumbes menores posteriores
produjeron cicatrices en forma de cafiones escarpados, resultando en morfologias aparentemente
erosionadas, caracteristica que no sélo les confiri6 su nombre, sino también provocd estimaciones
erréneas respecto a su edad de formacion (Yafiez-Garcia & Casique, 1980; Yanez-Garcia & Garcia-
Duran, 1982; Siebe, 1985; Siebe & Verma, 1988).

Recientemente, Molina-Guadarrama (2018) y Chédeville et a/ (2019) han identificado depdsitos
piroclasticos estratificados de grano fino ubicados sub- y sobreyaciendo a depositos de avalancha de
escombros, que de manera preliminar se han interpretado como depédsitos de oleadas piroclasticas
(corrientes de densidad piroclastica diluidas), evidenciando una actividad explosiva (magmatica y/o
freatomagmatica) pre- y post-colapso de los domos. Un aspecto que vale la pena destacar, es el
contacto directo entre los depédsitos de avalancha de escombros y los depositos de oleadas
piroclasticas (independientemente de su posicion estratigrafica), sin presencia de desarrollo de suelo
entre ellos.

Al NO de Las Derrumbadas se localiza el complejo anillo de toba/domo Cerro Pinto (2,992
m.s.n.m., Figura 3.7b), también conocido localmente como Derrumbada Blanca (Yafiez-Garcia &
Casique, 1980), se ubica a ~5 km al N-NO del poblado de Emilio Portes Gil, a ~9 km al oriente de la
localidad de Oriental y a escasos 4.5 km al NE de la Derrumbada Norte (Figura 3.2b). Tiene un volumen
estimado de 3.5 km? (Guilbaud et a/, 2019) y consiste en un complejo de cuatro anillos de toba y cuatro
domos rioliticos del Pleistoceno que fueron emplazados en tres etapas eruptivas, marcados por
cambios en la posicién del conducto, asi como de su caracter eruptivo (Zimmer, 2007; Zimmer et al,
2010).
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Derrumbada

Tecajete

Complejo anillos de
toba/domo Cerro Pinto__

Depositos de avalancha
de escombros

Figura 3.7. Fotografias de los domos rioliticos del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas. (a) Vista panoramica en
la que se observa a los tres domos alineados, observandose el cono de toba Tecajete en el fondo; (b) Complejo domo/anillo
de toba Cerro Pinto; (c) Derrumbada Norte con depésitos de lahar en su borde noroccidental; (d) Derrumbada Sur y uno de
sus depositos de avalancha de escombros emplazado al sureste del domo.
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La historia eruptiva de Cerro Pinto incluye secuencias en las que una fase piroclastica es seguida
inmediatamente por un emplazamiento efusivo de un domo. Durante la Etapa I, se produjo un anillo de
toba de 1.5 km de diametro que luego fue rellenado por el emplazamiento de dos domos rioliticos de
aproximadamente 0.2 km® cada uno. De manera inmediata, la Etapa II comenzd con un evento
explosivo que formd un anillo de toba de aproximadamente 2 km de didmetro al norte del anillo
formado en la etapa I posteriores erupciones en la Etapa II produjeron otros dos anillos de toba mas
pequefios dentro del primer anillo norte original, asi como un pequefio domo que fue destruido por
explosiones contemporaneas a su crecimiento. La etapa IIl involucré el emplazamiento de un domo de
~0.04 km? dentro del anillo sur (Zimmer, 2007; Zimmer et a/, 2010).

3.1.3. Conos de escoria
Los conos de escoria son la geoforma volcanica mas comun en el AVLD, aunque en su mayoria se trata
de volcanes de poco volumen cubiertos por los depdsitos piroclasticos de los volcanes circundantes, lo
cual los hace apenas reconocibles.

Asi, se pueden mencionar numerosos conos de escoria de poca elevacion (<50 m) y morfologias
muy erosionadas, como los volcanes Juan Sarabia 1 y 2 al sur de Cerro Pizarro; San Ildefonso y
Totolcingo 1y 2 en el norte y noroccidente de la Laguna Totolcingo, respectivamente; el cono al oriente
de la Sierra Yolotepec y al menos 3 conos al noroeste de las Derrumbadas, entre la localidad Emilio
Portes Gil y Cerro Pinto (Armenta-De La Cruz & Cayetano-Garcia, 2011; Figura 3.2b); debido a sus
caracteristicas, es probable que éstas sean las estructuras mas antiguas del agrupamiento, de los cuales
no se cuenta con ningun estudio vulcanologico, geoquimico, ni geocronologico.

En cambio, la presencia de conos de escoria de mayor tamafio (>50 m de altura) ha permitido un
mayor interés en este tipo de volcanes, como es el caso de Cerro Alto, Cerro El Aguila y Cerro Curva del
Muerto en la periferia occidental de Las Derrumbadas, o el de Cerro La Cruz y Cerro El Corazén en las
inmediaciones de la localidad de Guadalupe Victoria al noroccidente de la zona de estudio. En este
trabajo sélo se consideraron los volcanes Cerro Alto, Cerro El Aguila y Cerro La Cruz.

El volcan Cerro Alto (2558 m.s.n.m., también conocido como Cono Cuchillas; Figura 3.8a) se ubica al
occidente de la Derrumbada Sur, a escasos 2.5 km al NO de la localidad de Francisco 1. Madero (Figura
3.2b). Se trata de un cono de escoria de aproximadamente 90 m de alto con espesos flujos de lava en
bloques asociados (50 a 90 m de espesor), los cuales se desplazaron hasta 3 km desde la fuente en
direccion oeste-noroeste. Sus rocas presentan una composicion de andesita basaltica (Siebe, 1985).

Cerro El Aguila (2582 m.s.n.m.,, Figura 3.8b) es un cono de escoria fuertemente erosionado de ~190
m de altura, ubicado a 1.5 km al este del maar Atexcac (Figura 3.2b). Siebe (1985) reconocié depositos
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de caida de escoria en algunos barrancos que cortan el volcan; también es posible observar diques de
color gris oscuro en la base de sus flancos. Sus fragmentos juveniles presentan una composicién
basaltica (Siebe, 1985). Cabe destacar que este cono estad cubierto en su mayoria por depositos
piroclasticos procedentes de diferentes volcanes, entre los que se han reconocido Cerro Pinto (hasta 1
m de espesor), Atexcac (~2 m de espesor) y Las Derrumbadas (hasta 65 cm de espesor), por lo que, a
pesar de la ausencia de estudios geocronoldgicos en este volcan, se infiere que su edad de formacién
es anterior a dichos volcanes.

Cerro La Cruz (2673 m.s.n.m., también conocido como Cerro Cristo Rey; Figura 3.8d), es un cono de
escoria de composicion basaltica (Siebe, 1985; Pale-Berruecos, 2014) y ~180 m de alto. Se ubica
inmediatamente al oriente del poblado de Guadalupe Victoria (Figura 3.2b). Presenta un flujo de lava
en bloques asociado de >4 m de espesor que se desplazd preferentemente hacia el ONO, el cual esta
compuesto por rocas con contenido variable de vesiculas (10 a 50 vol. %) y abundantes macrocristales
de olivino (~3 mm de tamafo).

En la base del flanco NO del cono se observa que este flujo tiene un contacto neto irregular con un
deposito de caida de escoria (también rica en olivino) de ~1.2 m de espesor, ligeramente estratificado y
moderadamente seleccionado, en el que alternan capas de grano fino (ceniza gruesa) a grueso (lapilli).
Hacia su base se observa un depdsito de ceniza fina y estratificacion delgada de ~11 cm de espesor. La
falta de desarrollo del suelo y la similitud en la mineralogia entre la lava y la escoria indican que dicho
deposito de caida proviene del Cerro La Cruz.

3.1.4. Conos de toba
Este tipo de geoforma volcanica es la menos comudn del agrupamiento y corresponde Unicamente a los
volcanes Cerro Mermejo y Tecajete, ambos caracterizados por amplios diametros basales y morfologias
complejas. Sobre estos volcanes no existe informacion vulcanologica y geocronoldgica, salvo algunos
datos geoquimicos de roca total. En este trabajo sélo se estudiaron los magmas del volcan Tecajete.

El volcan Tecajete (2610 m.s.n.m.) es un cono de toba localizado a 2.5 km al sureste de la localidad
de San José Zacatepec, a 3.5 km al oriente del poblado Jesus Carranza y a escasos 3 km al suroeste de
la Derrumbada Sur (Figura 3.2b). Tiene ~190 m de altura y una base de morfologia ovalada de 1.5 x 2.0
km de diametro y orientacién NE-SO. Se reconocen al menos tres crateres superpuestos en su cima,
razén por la que Siebe (1985) sugirid que el cono se construy6 a partir de un ciclo de formacion de
multiples fases explosivas, cada una de las cuales remodelaron la forma del crater. Sus depositos
piroclasticos corresponden a una intercalacion de capas deleznables y endurecidas de caida de escoria
oscura.
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Sus rocas son de composicion andesitica basaltica y se caracterizan por presentar vesicularidad
variable (~5 a 15 vol. %) y cristalinidad moderada (~15 vol. %). Contienen abundantes macrocristales de
olivino y escasisimos ortopiroxenos embebidos en una matriz microlitica de plagioclasa, piroxeno y
olivino (Siebe, 1985; Negendank et a/, 1985; Pale-Berruecos, 2014).

a Cerro

Cofre de Perote

' Piedras Negras » del Muerto

Ol e Cerro Curvatura

Figura 3.8. Fotografias de algunos de los conos de escoria que forman parte del Agrupamiento Volcanico Las
Derrumbadas. (a) Cono Cerro Alto y flujos de lava asociados; (b) Cerro El Aguila visto desde el borde del crater de Atexcac;
(c) Cerro Curvatura del Muerto en contacto con el flujo de lava en bloques Piedras Negras; (d) Conos de escoria Cerro El
Corazén y Cerro La Cruz.
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3.1.5. Maaresy anillos de toba
Una de las caracteristicas mas destacables del vulcanismo del AVLD es la presencia de crateres de
explosion (Figura 3.9). En casi todos los casos (ocho en total) se trata de maares sensu stricto, con la
excepcion de los anillos de toba que forman parte del complejo volcanico Cerro Pinto (Figura 3.9a).

A pesar de su abundancia y facil acceso, existen pocos estudios vulcanologicos y geocronoldgicos
sobre estos volcanes. Sin embargo, destacan los estudios biolégicos y limnolégicos realizados desde
mediados del siglo XX en los maares que presentan un lago en su interior (Alchichica, Quechulac, La
Preciosa y Atexcac) debido al interés por la fauna endémica y caracteristicas hidrogeoquimicas
encontradas en ellos (e.g. Hernandez-Fonseca, 2001 y referencias; Alcocer et al, 2000; Gérard et al,
2013; Couradeau et al, 2012; Kazmierczak et al, 2011). En este trabajo se estudiaron los magmas de los
maares Xalapazco del Barrio, Alchichica, Atexcac, Toxtepec y Tepexitl.

El maar Xalapazco del Barrio (2460 m.s.n.m.) se ubica inmediatamente al sur de la localidad de
Jalapasco de Barrientos y a escasos 2.6 km al noroeste de Cerro Pinto (Figura 3.2b). Su crater presenta
una morfologia irregular (probablemente resultado de la superposicion de 3 o mas crateres) de 0.6 x 1.1
km, orientado en direccion NNE-SSO. Presenta un anillo piroclastico en el borde con pendientes
externas de poca inclinacion (~15°) y paredes internas semi-verticales de hasta 60 m de alto. La
erupcion del maar corté a una pequefia loma calcarea de orientacion NO-SE, cuyos restos se ubican en
la porcion oriental del crater.

El maar Alchichica (2350 m.s.n.m., Figura 3.9b) es uno de los volcanes mas accesibles de la zona de
estudio; se ubica a 1.4 km al SO de la localidad de San José Alchichica 'y a ~10 km al NE de los volcanes
Cerro Pinto y Atexcac (Figura 3.2b). Su crater estd compuesto por un anillo piroclastico de ~0.09 km? de
volumen (Chako-Tchamabé et a/, 2019) y pendientes suaves (<10° de inclinacion). Presenta un
diametro de 1.9 x 2.4 km; ademas, exhibe una orientaciéon NO-SE asi como depdsitos de espesor
variable: ~25 m en el borde oriental del anillo hasta unos 170 m en el borde occidental, donde se
encuentra expuesto un antiguo cono de escoria que resultdé parcialmente destruido tras el evento
explosivo que formé el maar. El volcan alberga un lago en su interior cuya profundidad oscila entre los
64 y 70 m. Se trata del lago mas profundo de México. Ademas, destaca el desarrollo de estromatolitos
en sus orillas (Yahez-Garcia & Garcia-Duran, 1982; Vilaclara et a/, 1993; Gérard et al, 2013), que fueron
datados por Kazmierczak et a/ (2011), resultando una edad de 2.8 + 0.31 ka (*®U/?*°Th).

Recientemente, Chédeville et a/ (2019) y Chako-Tchamabé et al (2019) describieron sus depdsitos
proximales expuestos en las paredes internas del crater, los cuales consisten en una secuencia de
oleadas piroclasticas hiumedas de color gris oscuro cuyo espesor total asciende a unos 14 m. Esta
secuencia consta de capas mayormente endurecidas, de estratificacion planar a cruzada, espesor
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variable (5 a 50 cm) y fuertemente deformadas por fragmentos balisticos; sus componentes son
principalmente fragmentos liticos (lavas maficas antiguas, caliza y pémez blanca) y una menor cantidad
de fragmentos juveniles.

Cerro Pizarro Cofre de Perote ——»

B
S ' ; do 2
it
e 3

Antiguo cono

de escoria Cerro Pizarro

_ Atexcac

Figura 3.9. Fotografias del interior de los maaresy anillos de toba del AVLD. (a) Interior de los anillos de toba del Complejo
Cerro Pinto visto desde los domos de dicho volcan ubicados al sur. (b) Interior del crater del maar Alchichica. (c) Interior del maar
Atexcac. En (b) y (c) se observa un antiguo cono de escoria en uno de sus bordes. (d) Interior del crater de Tepexitl.
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Por su parte, el maar Atexcac (2360 m.s.n.m., Figura 3.9¢), esta ubicado inmediatamente al sur de la
localidad de San Luis Atexcacy a ~1 km al noreste de la Derrumbada Sur (Figura 3.2b). El crater tiene
una profundidad variable desde el borde hasta la superficie del lago, oscilando entre unos 80 m al SE
hasta 200 m al NW; ademas, presenta una forma eliptica de 850 x 1150 m orientada en direccién E-NE,
caracteristica que Carrasco-Nuiez et al. (2007) proponen como el resultado de intensas explosiones
freatomagmaticas desarrolladas durante fuertes fluctuaciones en la disponibilidad de agua externa e
inyecciones periodicas de magma, y el cual habria migrado temporalmente de lugar. Actualmente, el
maar alberga un lago en su interior, el cual tiene entre 40 y 44 m de profundidad (Yanez-Garcia &
Garcia-Duran, 1982; Carrasco-Nunez et al, 2007).

La secuencia freatomagmatica de Atexcac, de aproximadamente 30 m de espesor, comprende
depdsitos de caida y oleadas piroclasticas, que contienen abundantes componentes liticos, como
fragmentos de lava vesicular oscura, caliza gris amarillenta, escoria rojiza con vesiculas redondeadas, y
fragmentos de skarn de colores variables (blanquecinos, verdosos, amarillos) con macrocristales de
granate, wollastonita y didpsida (Carrasco-Nufiez et a/, 2007; Chédeville et al, 2019).

El volcan Toxtepec (2436 m.s.n.m.), ubicado a ~5 km al SO de la Derrumbada Sur y a escasos 0.5 km
al NO de la localidad de San Francisco La Mata (Figura 3.2b), es un maar de morfologia erosionada
caracterizado por un anillo semi-circular que constituye el borde norte del crater en forma de media
luna. Sus depdsitos son masivos, mal seleccionados y endurecidos, y estan compuestos por abundantes
fragmentos juveniles de escoria oscura micro-vesicular. Siebe (1985) reporta que dichos fragmentos
tienen una composicion de andesita basaltica, con abundantes macrocristales de olivino vy
clinopiroxeno.

Por su parte, Tepexitl (~2470 m, Figura 3.9d), es un maar de composicion riolitica (Siebe, 1985;
Macdonald et a/, 1992; Austin-Erickson et a/, 2011; Landa-Piedra, 2015; Ross et al, 2017) ubicado a
~2.5 km al SE de la Derrumbada Sur; su crater tiene ~1 km de diametro y hasta 75 m de profundidad
(Austin-Erickson et al, 2011). Sus depdsitos proximales, expuestos en las paredes internas del crater,
corresponden a una sucesién de capas que fueron descritas a detalle por Austin-Erickson et a/, 2011; de
manera general, la parte inferior de la secuencia es de grano fino y esta fuertemente deformada por
impactos balisticos, mientras que la parte superior exhibe granulometria mas gruesa y rara vez muestra
deformacion por impacto. Los fragmentos juveniles consisten principalmente en riolita moderadamente
vesicular de color gris claro, pdmez de color gris claro y obsidiana, todos ellos con abundantes
macrocristales de plagioclasa, feldespato potasico y biotita, y escasos cristales de cuarzo y granate.
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3.2. Edad del vulcanismo monogenético

Si bien algunos de los volcanes que conforman el AVLD fueron fechados con anterioridad (e.g. Las
Derrumbadas: ~320 ka y 4.7 + 1.3 ka, por Yanez-Garcia & Garcia-Duran, 1982 y Bernal et a/, 2014,
respectivamente; Cerro Pinto: 62 + 8 ka por Zimmer et a/, 2010; Tepexitl: 29.1 + 3.5 ka por Ross et al,
2017; Alchichica: 13.3 + 64 a 6.3 £ 5.1 ka por Chako-Tchamabé et a/, 2019) la mayoria de estas
dataciones fueron adquiridas a través de los métodos isotépicos U-Th, K-Ar y “°Ar/**Ar, técnicas de
datacion poco idéneas para su aplicacion en volcanes jovenes, resultando en la mayoria de los casos en
fechamientos poco consistentes tanto con la morfologia mayormente preservada de los edificios
estudiados, como con la posicion estratigrafica de sus productos.

Sobre este Ultimo aspecto, es importante subrayar que en la zona de estudio se ha identificado al
depdsito de caida Pémez Quetzalapa (proveniente del Complejo Volcanico Las Cumbres) como un
importante marcador estratigrafico, cuya formacién corresponde a 23,000 afios A.P (25000 A.C,
Rodriguez et al, 2002) y que los productos emitidos por los volcanes bajo estudio se han observado, en
la mayoria de los casos, por encima de este marcador. Es decir, se tiene la certeza de que la edad de
formacion de éstos debe ser inferior a 25,000 afios A.C.

Partiendo de este hecho, Chédeville et a/ (2019) realizaron un amplio y detallado estudio
estratigrafico en la porcion centro-sur de la Cuenca de Serdan-Oriental, incluyendo el AVLD; sus
observaciones fueron complementadas con numerosas dataciones por radiocarbono aplicadas a
fragmentos de carbdn y/o a muestras de paleosuelos que se encontraron subyaciendo a las unidades
lavicas y/o piroclasticas emitidas por los volcanes de interés.

De esta manera, lograron reconstruir la temporalidad de gran parte de la actividad eruptiva del
agrupamiento, con lo que se sabe que el edificio de edad conocida mas antigua es el cono de escoria
baséaltica Cerro La Cruz (<25,000 A.C), sequido por los ~3.5 km® de riolitas del complejo anillo de
toba/domo Cerro Pinto (~21,900 A.C.). A estas erupciones le sucedi6 la formacién de varios maares.
Alchichica (~9,200 A.C.) y Atexcac (~5,400 A.C.) de composicion mafica, y Tepexitl (4,300 A.C.) de
composicion riolitica. Poco después se habrian emplazado los >10 km® de los domos rioliticos Las
Derrumbadas (~A.D. 20), mientras que el flujo de lava Piedras Negras fue extruido en algin momento
posterior, representando la erupcién mas joven de la zona.

Adicionalmente, en dicho trabajo de datacion por radiocarbono también se estimaron las edades de
formacion de los maares Aljojuca y Tecuitlapa, pertenecientes al Agrupamiento Volcanico Cerro El
Brujo, al sur de la zona de estudio, los cuales se habrian formado aproximadamente en el 580 A.C. y
7,000 A.C., respectivamente.
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CAPITULO 4
MEeToboLoGias

El desarrollo del presente proyecto de tesis consté de cuatro fases de trabajo: (1) La compilacion y analisis
de material bibliografico, (2) el trabajo de campo, (3) el trabajo de laboratorio y (4) el trabajo de gabinete,
que a continuacion se describen a detalle.

4.1. Compilacién y analisis de material bibliografico

Como paso preliminar al planteamiento del proyecto, se recopilaron los trabajos previamente realizados
en la zona de estudio (articulos cientificos, reportes/informes de proyectos geologicos y trabajos de tesis),
tanto en lo referente al d&mbito regional como a cada una de las estructuras que componen el
agrupamiento volcanico bajo estudio.

La busqueda bibliografica tuvo especial enfoque en el ambito local, principalmente en lo referente a
datos geoquimicos de roca total (elementos mayores y traza), geoquimica mineral y analisis isotopicos,
asi como en dataciones de rocas y/o de paleosuelos subyacentes a los depositos estudiados. También
fueron considerados otros aspectos como la caracterizacion de los depositos volcanicos, su distribucion
espacial (cartografia) y el analisis petrografico de las rocas que los componen. Los resultados de dicha
recopilacion se expusieron en forma de sintesis en los Capitulos 2 y 3, anteriormente presentados.

Adicionalmente, se efectud la revision de libros y articulos cientificos relacionados a procesos
magmaticos y vulcanismo en zonas de subduccion, con énfasis en la generacion de volcanes
monogenéticos (tipos de magma, estilos eruptivos, depodsitos, condiciones de formacion y geoformas).

4.2. Trabajo de campo: Reconocimiento de afloramientos y muestreo

Tras el planteamiento del proyecto que resulté del analisis bibliografico, se fij6 como objetivo esencial
del trabajo de campo la obtenciéon de fragmentos juveniles, con el fin de caracterizar geoquimica y
petrograficamente los aportes de magma que produjeron el vulcanismo del AVLD.

Asi, con base en los mapas geologicos realizado por Yahez-Garcia & Casique (1980), Siebe (1985) y en
la informacién disponible en la literatura (Yafez-Garcia & Casique, 1980; Yanez-Garcia & Garcia-Duran,
1982; Negendank et al/, 1985; Siebe, 1985; Besch et a/, 1988; Siebe & Verma, 1988; Siebe et al, 1995;
Riggs & Carrasco-Nufez, 2004; Austin-Erickson, 2007; Austin-Erickson et a/, 2011; Pale-Berruecos, 2014;
Landa-Piedra, 2015; Becerra-Torres, 2017), se efectuaron diversas campafias de campo durante las cuales
se muestrearon la mayoria de los edificios que componen el AVLD (conos de escoria, flujos de lava
fisurales, crateres de explosion y domos) buscando colectar fragmentos de lava de volcanes que no
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habian sido estudiados anteriormente y sobre los cuales no existia o era escasa la informacién geoquimica
de roca total y/o petrografica. En el caso de los volcanes formados por actividad freatomagmatica
(volcanes tipo anillo de toba o maares), se colectaron fragmentos juveniles contenidos en los depositos
piroclasticos (Figura 4.1).

Tanto en flujos de lava como en
depositos piroclasticos, el muestreo se
realizd procurando extraer solo
fragmentos de roca densa, con el minimo
contenido posible de vesiculas y sin
evidencias visibles de intemperismo,
debido a que los procesos secundarios
pueden alterar la mineralogia y la
composicién quimica inicial de las rocas.
En el caso de los depdsitos piroclasticos de
origen  freatomagmatico, se  busco
recolectar fragmentos densos con

evidencia de contacto agua-magma (€.9. Figura 4.1. Fragmentos de obsidiana (juveniles) del volcan Xalapazco
corteza con textura en “coliflor”) que del Barrio. Muestras extraidas de depositos de oleadas piroclasticas que

. . afloran en el interior del crater.
representaran el magma juvenil que

produjo la erupcion.

Las muestras se extrajeron utilizando un marro de acero comun y fueron descostradas directamente
en el campo con un martillo de acero para eliminar las capas superficiales de alteracién, resultando
fragmentos de 10 a 15 cm de tamafio colectados en bolsas de plastico con cierre hermético, que fueron
rotuladas con una clave especifica que indicara el afloramiento de origen. Se procurd que las muestras
destinadas para el estudio petrografico presentaran la mayor variedad textural y/o mineraldgica. En tanto,
para efectuar el analisis geoquimico de roca total, se buscd colectar porciones de roca con textura
homogénea y sin presencia de xenolitos; cuando el afloramiento presentaba un alto grado de alteracion,
no se extrajo muestra para dicho fin.

En total se extrajeron 18 muestras para laminacion y 15 para analisis de roca total, provenientes de 13
volcanes distintos: Cerro La Cruz, Tecajete, Alchichica, Atexcac, Cerro Alto, Piedras Negras, Derrumbada
Norte y Sur, Xalapazco del Barrio, el complejo Cerro Pinto y Tepexitl. En la Tabla 4.1 se presenta la lista
de muestras y el tipo de analisis realizado en cada caso y se comparan con la informacion disponible de
trabajos previos, y en la Figura 4.2 se presenta su ubicacién.




TABLA 4.1. Resumen de datos disponibles de los volcanes del Agrupamiento Volcénico Las Derrumbadas de trabajos previos comparados con los obtenidos en el presente trabajo.

TRABAJOS PREVIOS

ESTE TRABAJO

Mineralogia +

Volcan * mi P : Geoquimica de .
Geoquimica de Petrografia Qt{lmu:a F‘{elaf:u?nes Ref. Clave de Coordenadas roca total (E. texturas + Qlf'm'ca
roca total mineral isotopicas muestras *** mineral
mayores + traza) conteo modal
1706 19°24.399'N
Alchichi - - - - - v v
chichica (GQ + LD) 97°23.855' O Ol + Pl + Px
Mineralogia + 1733A 19°17.065' N Ol + Pl + Px +
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. Mineralogia + 1,2 1875A 19°14.493' N
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1736 19°16.016' N v v Pl + Ox
E. mayores + (GQ + LD) 97°22.099' O
«» Cerro Alto - - - 3,5
:: algunos traza 1739 19°15.597' N v v
3 (GQ + LD) 97°23.620' O )
g , ) 1731 (LD) 19°17.705°N - v .
< Ppiedras Negras E. mayores + traza HilEelEgt - Sry Nd 3,5 97°25.313'0
9 - may conteo modal ) y : 1878 (GQ + 19°18.140' N v v Ol + Pl+ Px +
LD) 97°25.185' O Amp + Ox
1713C 19°13.454'N v .
(LD) 97°26.117' O -
Mineralogia + Pl, Afs, Ol, Bt, 2,3, 1769A (LD) + 19°16.013'N Pl + Afs + Bt
D v v
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1770 19°15.580' N v
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Derrumbada E. mayores + traza Mineralogia Pl, Afs, Ol, BY, Sr, Nd y Pb %3 GQ+1D)
) Norte Grt 7,8 18111 (GQ) 19°19.475' N v .
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1742A 19°13.321'N v
(GQ) 97°25.647' O - -
Cerro Pinto E. mayores + traza Mineralogia PI, Afs, Bt Sr, Nd 'y Pb 83 171 (G(127f‘|‘_|3) ;3";;2;2 CN) v 4 Pl + Afs + Bt
Xalapazco del . . . . 1745A 19° 25.757' N v v
Barrio (GQ + LD) 97° 30.917' O -



1 * Volcanes presentados en grupos composicionales de acuerdo con su composicién de roca total (ver Capitulo 5). ** No se realizaron anélisis
geoquimicos de estos volcanes debido a que no se obtuvo una muestra fresca apropiada para este propoésito. *** Todas las muestras de este
trabajo corresponden a fragmentos juveniles. Propésito de las muestras: GQ: Geoquimica; LD: Ldmina delgada. Referencias: 1: Pale-Berruecos
(2014); 2: Siebe (1985); 3: Negendank et al. (1985); 4: Becerra-Torres (2017); 5: Siebe & Verma (1988); 6: Carrasco-Nufiez et al. (2007); 7: Besch et
al.(1995); 8: Landa-Piedra (2015); 9: MacDonald et a/. (1992); 10: Austin-Erickson et a/. (2011); 11: Zimmer et a/. (2010). Abreviaturas de minerales:
Ol: Olivino; Px: Piroxeno; PI: Plagioclasa; Afs: Feldespato alcalino; Amp: Anfibol; Bt: Biotita; Ox: Oxidos; Grt: Granate.

4.3. Trabajo de laboratorio

El trabajo de laboratorio consistié en efectuar un analisis petrografico detallado de los fragmentos
juveniles colectados a través de la identificacion de la asociacién mineral presente y sus texturas mediante
un microscopio de luz polarizada, conteo de puntos y captura de fotomicrografias de electrones
retrodispersados utilizando microscopia electronica de barrido (SEM, por sus siglas en inglés).

Una vez finalizado el trabajo petrografico, se efectud el analisis de geoquimica mineral a través de
microsonda electronica (EMPA, por sus siglas en inglés). Asi mismo, se enviaron muestras para el analisis
geoquimico de elementos mayores, menores y traza a laboratorios especializados. A continuacion, se
detallan los distintos métodos empleados.

4.3.1. Petrografia de laminas delgadas
La petrografia de las rocas volcanicas que componen el AVLD se realizd a través de tres técnicas:
Microscopia de polarizacion, analisis mineraldgico modal y fotomicrografias de electrones
retrodispersados. Sus resultados se han integrado en el Capitulo 6. A continuacién se describen a detalle.

Microscopia de polarizacion

Para el presente trabajo de tesis se seleccionaron 15 muestras de fragmentos juveniles densos
considerados como representativos de los volcanes estudiados, mismas que fueron enviadas al taller de
laminacidon Mann Petrographics (Nuevo México, EE. UU.) para la elaboracion de secciones delgadas con
pulido espejo, caracteristica adecuada para posteriores analisis geoquimicos puntuales mediante

microsonda electronica.

Posteriormente, se procedid a realizar su estudio petrografico mediante el uso de un microscopio
petrografico Olympus BH-2, con objetivos de 4 a 40 aumentos, ubicado en las instalaciones de la Sala de
Microscopios del Departamento de Vulcanologia de la UNAM. Ademas de la identificacion de la
asociacion mineral de cada lamina estudiada, dicho analisis se enfocé en el reconocimiento de sus
texturas minerales, con el propdsito de establecer poblaciones texturales para cada fase mineral
estudiada. Las caracteristicas de la matriz y la presencia de xenolitos fueron aspectos también descritos.
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Figura 4.2. Localizacion de los puntos de muestreo del presente trabajo.

Analisis mineralogico modal

Una vez reconocida la asociacién mineral de cada lamina mediante el microscopio petrografico, se
efectud el analisis mineralégico modal a través del conteo del nimero de componentes presentes en
cada lamina. Esta técnica, descrita por Thomson (1930), también llamada en petrografia “analisis modal”,
consiste en cuantificar el componente (mineral, particula, fase), que se encuentra en cada punto de
medicion llamado nodo, sobre una ldmina delgada y usando un contador automatico de puntos
conectado a un microscopio polarizador.
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El analisis modal se realiz6 con ayuda de un contador automatico de puntos marca Pelcon acoplado
a un microscopio petrografico Olympus BH-2. Se contabilizaron alrededor de 1000 puntos por lamina
diferenciando entre macrocristales (>0.4 mm), microcristales (>0.2 mm), microlitos (<0.2 mm), vesiculas

y vidrio; los calculos fueron normalizados a valores en porcentaje (proporciones modales).

Fotomicrografias de electrones retrodispersados por microscopio electronico de barrido

El microscopio electrénico de barrido (SEM, por sus siglas en inglés) se basa en el bombardeo de una
muestra con un haz de electrones que, al interactuar con los atomos de ésta, generan la emision de
electrones secundarios, retrodispersados y rayos X caracteristicos para cada elemento presente en el
material bajo analisis. Por consiguiente, su aplicacién permite tanto la obtencidon de imagenes de
morfologia y composicion quimica, como analisis quimicos puntuales semicuantitativos a través de
espectroscopia de energia dispersiva (£DS, por sus siglas en inglés) (Melgarejo et a/, 2010).

Para el presente trabajo, se obtuvieron fotomicrografias de electrones retrodispersados con el objetivo
de observar zonaciones composicionales en la asociacién mineral de las laminas delgadas previamente
descritas a través del microscopio petrografico; con el objetivo de resaltar las variaciones composicionales
de los cristales, dichas imagenes se presentan con una escala de color basada en el peso atomico
promedio: colores oscuros (negros a azules) corresponden a bajos pesos atomicos, y colores claros
(verdes a blancos) a altos. Adicionalmente, se realizaron mediciones de £DS en algunos cristales e
inclusiones minerales para determinar, a través de analisis semicuantitativos, la fase mineral de la que se
trataba. Para estos propositos, se ocuparon dos equipos: un SEM de mesa Hitachi TM-1000 del
Laboratorio de Petrografia y Microtermometria del IGEF de la UNAM (Figura 4.3) y la microsonda
electronica JEOL JXA-8900R del Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP) del mismo instituto (Figura
4.4).

Figura 4.3. Fotografia del SEM de mesa Hitachi TM-1000 y el equipo de computo usado
para operarlo en el Laboratorio de Petrografia y Microtermometria del IGEF de la UNAM.
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4.3.2. Trituracion de muestras

Debido al alto contenido de xenolitos y/o de alteracion secundaria en los fragmentos juveniles extraidos
de los depositos piroclasticos de los volcanes Alchichica y Atexcac, éstos debieron ser triturados usando
una quebradora de quijadas metélica antes de ser enviadas para su analisis geoquimico. Este
procedimiento se realizé en las instalaciones del Laboratorio de separaciéon de minerales del LUGIS en el
Instituto de Geofisica de la UNAM, resultando fragmentos <1 cm. Posteriormente, se seleccionaron
manualmente sélo aquellos fragmentos homogéneos y sin presencia de alteracién usando unas pinzas
metalicas finas y un microscopio binocular Nikon SMZ-2T de 6.3 aumentos en la sala de microscopios del
Departamento de Vulcanologia del mismo instituto.

4.3.3. Geoquimica de roca total
15 muestras de fragmentos juveniles fueron seleccionadas y enviadas para el analisis de elementos
mayores, menores y traza al laboratorio Activation Laboratories Ltd. (Ancaster, Canada). Las muestras se
pulverizaron con aditamentos de acero templado que contaminan con Fe (0.1%) para su posterior analisis
a través de diversos métodos para la determinacion de las concentraciones elementales.

La determinacion de concentraciones de elementos mayores, menores y algunos traza (Ba, Be, Sr, V,
Y, Zr), se realizd aplicando el método de Plasma de Acoplamiento Inductivo por Fusion (FUS-ICP), en el
que 0.2 g de muestra son combinados con una mezcla de metaborato + tetraborato de litio y fundidos
en un crisol de grafito. Posteriormente, la mezcla fundida se vierte en una solucién de acido nitrico al 5%
y se agita durante ~30 minutos hasta disolverse. Las mediciones se realizaron con un ICP Varian Vista
usando estandares internacionales, con limites de deteccion usualmente de 0.01% para elementos
mayores y 1 ppm para elementos traza.

Las concentraciones del resto de elementos traza (incluyendo elementos de tierras raras) se realizaron
a través de tres métodos distintos: Analisis Instrumental de Activacion de Neutrones (INAA),
Espectrometria de Masas por Fusion (FUS-MS) y Plasma de Acoplamiento Inductivo por Digestion Total
(TD-ICP). Las incertidumbres analiticas para todos los elementos fueron de +100 % a concentraciones en
los limites de deteccién, £15-20% a 20 veces el limite de deteccidon y ~5% a 100 veces el limite de
deteccién.

El método de INAA requiere el encapsulamiento de una alicuota de 1 g en un vial de polietileno vy,
junto a una muestra estandar (usada para verificar la precision de la medicién), es irradiada con un flujo
de neutrones térmicos provenientes de un reactor nuclear, que son absorbidos por la muestra. Después
de 7 dias, la muestra se introduce a un detector de Ge de alta pureza para medir la energia y cantidad de
los rayos gamma generados por la desintegracién de los atomos de la muestra activada, con lo que se
determinan los elementos presentes en ella; por Ultimo, las actividades con correccion por decaimiento
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son comparadas con una calibracion desarrollada a partir de multiples materiales de referencia
internacionales certificados. Entre el 10 y 30% de las muestras se vuelven a comprobar mediante una
nueva medicion.

En cambio, en el método de FUS-MS, la muestra fundida y diluida es analizada por un espectrometro
de masas Perkin Elmer Sciex ELAN 6000, 6100 o 9000. Por su parte, en el método de TD-ICP, 0.25 g de
muestra son digeridos primeramente en acido hidrofluorhidrico y, a continuacion, en una mezcla de
acidos nitrico + perclorico. Posteriormente, la muestra digerida es calentada a través de un ciclo
controlado hasta secarse y finalmente ser digerida en una solucién de acido hidroclérico. Las mediciones
se hacen a través de un ICP Varian Vista usando materiales de referencia certificados y estandares del
laboratorio. Para mayores detalles respecto a las técnicas empleadas, se recomienda consultar el sitio
web del laboratorio: www.actlabs.com.

Cabe mencionar que para los graficos que se presentaran en la seccion de resultados y discusion, el
contenido de Fe,0s" de la roca total fue convertido a FeQ' utilizando el factor de conversién propuesto
por Irvine y Baragar (1971), el en que FeO'= 0.8998 x Fe,0s'.

4.3.4. Geoquimica mineral por EMPA
La microsonda electronica (EMPA, por sus siglas en
inglés) es una técnica analitica no destructiva de
analisis quimico elemental que caracteriza de
manera cualitativa y cuantitativa a una sustancia
solida a una escala micrométrica. Su funcionamiento
se basa en bombardear la muestra con un fino haz
de electrones y medir, a través de espectrémetros
dispersores de longitud de onda (WDS, por sus siglas
en inglés), la intensidad y longitud de los rayos X
caracteristicos emitidos, asi como las intensidades de

los electrones secundarios y retrodispersados

(Castellanos-Alarcon & Rios-Reyes, 2005). Figura 4.4. Fotografia de la microsonda electrénica JEOL
JXA-8900R del Laboratorio Universitario de Petrologia

del IGEF-UNAM. Imagen disponible en:
Una vez finalizado el analisis petrografico e http://www.geofisica.unam.mx/iframes/laboratorios/universi
identificados aquellos minerales de interés tarios/lup/imagen/foto1.jpg.
petroldgico en funcidn a sus caracteristicas texturales
y zonaciones composicionales, se procedio a realizar
el analisis geoquimico puntual de los cristales de centro a borde a traves de mediciones por WDS

haciendo uso de la técnica de microsonda electrdnica.

39

—
| —


http://www.actlabs.com/

Los analisis por EMPA se realizaron utilizando dos equipos distintos: el equipo JEOL JXA-8900R del
Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP) del Instituto de Geofisica de la UNAM (Figura 4.4), que
cuenta con cinco espectrometros de WDS'y en la que se midieron fases minerales hidratadas (anfiboles
y biotitas), asi como 6xidos; y la microsonda JEOL JXA-8230 del Instituto de Geofisica Unidad Michoacén
(IGUM) de la UNAM (Figura 4.5), equipada también con cinco espectrometros de WDS'y en la que se
efectuaron el resto de las mediciones (cristales de olivino, piroxeno, plagioclasa, feldespato potasico y
granate). Las condiciones de medicion fueron: un voltaje de aceleracién de 15 kV (microsonda del IGUM)
y 20 kV (microsonda del LUP), una corriente de haz de 10 nA (microsonda del IGUM) y 20 nA (microsonda
del LUP) con un diametro de 1 um; en ambos instrumentos las mediciones se realizaron con tiempos de
conteo de 40 s para todos los elementos excepto Na y K, para los que se usé un tiempo de conteo de 10
s para evitar la pérdida de estos elementos. Todos los elementos fueron calibrados a partir de varios
estandares minerales internacionales cuyas mediciones se realizaron antes y después de cada sesion para

verificar la precision instrumental.

Primeramente, fueron escogidas
estratégicamente 12 laminas delgadas (6 de

rocas maficas e intermedias + 6 de rocas félsicas)

que representaran la variabilidad geoquimica y
petrografica de la zona de estudio. Se procedid
a escanear las laminas seleccionadas con un
escaner comercial y se imprimieron junto con las
fotomicrografias de BSE obtenidas
anteriormente. Con la ayuda de un microscopio

petrografico y usando un plumén de punto fino,

Figura 4.5. Fotografia de la microsonda electrénica JEOL  se marcaron con circulos aquellos minerales a
JXA-8230 del IGUM-UNAM. Imagen disponible en:

https://i0.wp.com/primeraplananoticias.mx/portal/wp- ) i i
content/uploads/2017/03/Laboratorio- escaneos impresos, con el fin de ubicarlos

ACG jpg?resize=800%2C533&ss|=1 facilmente al momento del andlisis.

analizar, tanto sobre las [dminas como sobre sus

Adicionalmente, sobre las imagenes de BSE impresas se marcé la posicion de cada punto analizado;
segun el tamafo del mineral, la presencia de zonaciones o las texturas desarrolladas, se escogieron uno
0 mas puntos en cada cristal, con el objeto de cuantificar y/o corroborar variaciones composicionales de
centro a borde. Debido a que este tipo de analisis requiere que la muestra sea conductora, las 12 laminas
fueron recubiertas con una delgada capa de carbono mediante una evaporadora de grafito en el
Laboratorio de Microscopia Electronica de la Facultada de Quimica de la UNAM. Dado que algunas de
estas mediciones presentaron sumatorias de elementos mayores muy bajas, en este trabajo soélo se
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consideraron aquellos analisis con totales entre 98 y 101 % para los minerales anhidros (olivino, piroxeno,
plagioclasa y 6xidos); entre 96 y 99 % para anfiboles; y entre 95 y 98 % para biotitas.

4.4. Trabajo de gabinete
4.4.1. Modelizaciones de elementos mayores

Se realizaron modelizaciones de elementos mayores a través de procesos de cristalizacién fraccionada a
diferentes condiciones de presion y contenido de H,O aplicando el software Rhyolite-MELTS v.1.2.0
(Gualda et al, 2012; Ghiorso & Gualda, 2015). La paqueteria de software MELTS (Ghiorso & Sack, 1995;
Asimow & Ghiorso, 1998) es un algoritmo diseflado para facilitar el modelado termodinamico de
equilibrios de fase en sistemas magmaticos en un rango P-T de 500-2000°C y de 0-2000 MPa. El algoritmo
esta calibrado a partir de resultados experimentales de mas de 100 trabajos publicados sobre
composiciones de fases sdélidas y liquidas equilibradas en un amplio rango de composiciones
magmaticas, temperaturas y presiones. Rhyolite-MELTS es una calibracion de MELTS en la que se han
ajustado las entalpias de formacion tanto del cuarzo como del miembro extremo KAISizOg en la solucion
solida de feldespato a partir de inclusiones fundidas en riolitas, con el objetivo de modelizar las relaciones
de fase en sistemas silicicos hidratados. Para mas informacién, el lector es referido a la pagina web de los
desarrolladores: http://melts.ofm-research.org.

MELTS y sus diferentes calibraciones han sido ampliamente utilizadas en la modelizacién de procesos
magmaticos (e.g. Kress & Ghiorso, 2004; Beier et a/, 2006; Ustunisik & Kilinc, 2011; Larrea et a/, 2013;
Begué et al, 2014), debido a que existen tres versiones calibradas para caracteristicas y condiciones
especificas del sistema bajo estudio: (1) 1.0.2 disefiada para modelizar magmas no hidratados en un rango
de presiones de 0-1000 MPa; (2) 1.1.0 diseflada para magmas hidratados saturados en cuarzo y dos
feldespatos en equilibrio; y (3) 1.2.0 disefiada para magmas hidratados que no finalicen en sistemas
saturados en cuarzo y dos feldespatos en equilibrio. Para este trabajo se utilizd la version 1.2.0 debido a
que se busco reproducir la generacion de magmas félsicos partiendo de magmas de composicion mafica,
y dicha versiébn presenta una calibracion optimizada para modelizar el equilibrio de minerales
ferromagnesianos (con la excepcién de fases hidratadas), fases que son estables en dichas composiciones.
Los detalles de estas modelizaciones y sus resultados se presentan en el Anexo IV.

4.4.2. Diagramas de equilibrio quimico mineral-liquido
Con el objetivo de establecer el equilibrio quimico de los minerales ferromagnesianos con la roca total,
se utilizo el denominado diagrama de Rhodes (Dungan et a/, 1978; Rhodes et al, 1979; Putirka, 2008;
Figura 4.6). Este consiste en una representacion grafica del equilibrio quimico entre el cristal y el liquido
coexistente (roca total o vidrio de la matriz), que resulta de comparar el nUmero de magnesio del magma

Mineral

(#Mg“q”‘d") contra el nimero de magnesio del cristal (#Mg ), contextualizados respecto a una “curva

de equilibrio” y sus errores de calculo asociados, que en su conjunto definen un “campo de equilibrio”.
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La curva de equilibrio representa el coeficiente 7
de intercambio de Fe-Mg entre la fase mineral
. P Mineral-fundido Xenocristales / antecristales
ferromagnesiana y el liquido (KDFe—Mg r ) i
cuyo valor varia de un mineral a otro. Estos Remocion Acumulacion
valores han sido calculados experimentalmente decristales 7 de cristales
. . . -_ N =
para cada fase mineral en diversos trabajos £ /’(éc}%/ S
. . . £ S
previos, y en este trabajo se usaron los mas E ’;ef\“g,’, 2
. . . E 4 &
aceptados y/o recientes: 0.30+0.03 para olivino ;g,, i / P
(Roeder & Emslie, 1970), 0.29+0.06 para *
ortopiroxeno (Putirka, 2008), 0.28+0.08 para Cristalizacion tardia
clinopiroxeno (Putirka, 2008) y 0.41+0.05 para - /
anfibol (Nandedkar et a/, 2014). /'}{ Mineral-tiquido
/ Dre—Mg
l/ ' i i '
En un conjunto de rocas comagmaticas, el #Mg del liquido

diagrama de Rhodes también es util para

reconocer, a través de la desviaciébn de las  Figura 4.6. Diagrama de Rhodes para evaluar el equilibrio
quimico mineral-liquido de fases minerales
ferromagnesianas. Si los cristales analizados estan en equilibrio
liquido, (i) la presencia de xenocristales y/o  con el magma huésped, entonces el par mineral-liquido debe

antecristales, (i) la cristalizaciéon tardia o de la graficarse dentro del campo de equilibrio definido por el
coeficiente de intercambio de Mg-Fe entre el mineral y el liquido

matriz, (iii? Ig remocion de cristales (disminucion [Ko (Fe-Mg)Mnera-iaide] v s fimites de error. Modificado de
del #Mg ) v (iv) cristalizacién de sistema  Putirka (2008).
cerrado (disminucion del #Mg"") (Putirka,

2008; Leeman & Smith, 2018; Lucci et a/, 2020).

composiciones medidas de los pares mineral-

Para la construccién de los diagramas de Rhodes se asumid que la composicién de la roca total
representa la composicion del liquido coexistente con los cristales, lo cual es valido durante las primeras
etapas de cristalizacion, cuando el magma esta compuesto mayormente por la fase liquida. Ademas, el
#Mg de la roca total y de los cristales presentados en cada diagrama se calculé considerando el estado
de oxidacion del Fe (Fe?* y Fe3*) en la estructura de la fase mineral evaluada. De esta manera, el diagrama
de Rhodes para olivino se construyé considerando el Fe?* en los cristales (#Mg® (a.p.uf) =
Mg/(Mg+Fe®*)*100) y el FeO' de la roca total (#Mg"%'% (%) = MgO/(MgO+FeQ")*100). En cambio, para
ortopiroxeno y clinopiroxeno se consideraron Fe?* y Fe** en el calculo #Mg"™? (ap.uf) =
Mg/(Mg+Fe?"+Fe**)*100) y en anfibol el Fe" (#Mg"™"(a.p.u.f.) = Mg/(Mg+Fe")*100), pues éstas son fases
minerales en las que el Fe est4 presente en ambos estados de oxidacién; en estos casos se uso6 el Fe,03"
para calcular el #Mg de la roca total (#Mg“%® (%) = MgO/(MgO+Fe,03")*100). La estimacién de Fe** y
Fe®* en los cristales de piroxeno se realizd segun Droop (1987), y en la roca total segun Irvine y Baragar
(1971), como se menciond anteriormente.
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4.4.3. Termobarometria e higrometria de anfibol
Se utilizé el termobaroémetro de anfibol de Ridolfi et a/ (2010) para la estimacion de las condiciones de
P, T y contenido de H,O en las que se formaron los cristales de anfibol presentes en algunos de los
magmas intermedios bajo estudio.

Esta formulacién termobarométrica e higrométrica es aplicable para calcular las condiciones
fisicoquimicas de formacién de cristales de anfibol en magmas calcialcalinos a partir de las composiciones
de elementos mayores de dichos cristales. A diferencia de otros termobarémetros, su aplicacién no
requiere del equilibrio quimico entre el cristal y el liquido, aunque su uso no es recomendable en
xenocristales, cristales con #Al>0.21 (#Al=Al/Al") o aquellos formados por procesos secundarios (Ridolfi
et al, 2010). Por ello, con el objetivo de no comprometer los calculos termobarométricos de este trabajo,
se consideraron Unicamente los analisis medidos en los nucleos de los cristales, descartando los medidos
en bordes que, en su mayoria, presentaron texturas de desequilibrio y bajos contenidos de volatiles
(evidenciados por altas sumatorias de elementos mayores en los analisis de microsonda), como se
presentara en los capitulos posteriores. Las condiciones P-T-H,O de cristalizacion de los anfiboles fueron
determinadas con la hoja de calculo Amp-BT.xls provista por Ridolfi et a/. (2010).

4.4.4. Redaccion del documento de tesis
La redaccion del presente documento de tesis se realizd siguiendo las recomendaciones de Bonhel et al.
(2003) y adecuandolas a los fines y caracteristicas del presente proyecto. Esta Ultima fase de trabajo
incluyo la representacion, comparacion e interpretacion de los datos geoquimicos y petrograficos, asi
como su integracion con el resto de la informacién disponible de la zona de estudio, la discusién sobre
los aspectos mas notables encontrados durante el desarrollo de la investigacion y las conclusiones
respecto a la posible génesis del vulcanismo del agrupamiento volcanico bajo estudio.
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CAPITULO 5
GEOQUIMICA DE ROCA TOTAL

Se realizaron 15 analisis geoquimicos de roca total, con el objetivo de determinar las concentraciones de
elementos mayores y traza de los fragmentos juveniles de los volcanes mas jovenes del AVLD (<25 ka,
Figura 5.1): Alchichica, C. La Cruz, Tecajete, Atexcac, C. El Alto, Piedras Negras, Derrumbada Norte,
Derrumbada Sur, Cerro Pinto, Xalapazco del Barrio y Tepexitl. Las concentraciones medidas se presentan
en los diagramas de variacion de las secciones subsecuentes junto con datos previamente publicados de
los volcanes Cerro El Corazén (Pale-Berruecos, 2014), C. El Aguila y Toxtepec (ambos en Siebe, 1985).

Los resultados se presentan en las Tablas I y II del Anexo I, mismas en las que se refieren tanto las
técnicas empleadas (descritas en la seccion 4.3.2 del Capitulo 4) como los limites de deteccién para cada
elemento analizado; ademas, también se calcul6 el nimero de magnesio (#Mg=[MgO/(MgO+FeQ") *
100]), asi como los minerales normativos segun la norma C.LP.W., que permite subdividir los magmas en
funcion de la saturacién de silice y alimina.

5.1. Elementos mayores

La importancia de las concentraciones de elementos mayores radica en que controlan, en gran medida,
la cristalizacién de los minerales principales a partir de los fundidos magmaticos (Rollinson, 1993).

5.1.1. Diagramas de clasificacién

En esta seccidn se utilizaran los elementos mayores (normalizados al 100% en base anhidra) en diagramas
de clasificacion bi- y trivariantes, con el objetivo de identificar patrones y determinar grupos
composicionales para su estudio sistematico. De acuerdo con los datos geoquimicos de roca total
disponibles (este trabajo + trabajos previos, ver Tabla 4.1 del capitulo anterior), los fragmentos juveniles
analizados presentan un amplio rango de concentracion de SiO,, presentando valores entre 50.9 y 75.9
% (en peso). Sin embargo, se observa una brecha composicional entre 64y 71 % de SiO; (correspondiente
a productos daciticos) segun el diagrama de alcalis totales vs silice (TAS; Le Bas et a/, 1986; Figura 5.2a),
el cual permite subdividir los volcanes bajo estudio en tres grupos composicionales.

I.  Basaltos y andesitas basalticas: Este grupo presenta un rango de SiO; entre 50.9 y 57.1 % en
peso. Es el grupo con mayor nimero de volcanes (6), incluyendo a los conos de escoria Cerro La
Cruz y Cerro El Aguila; a los maares Alchichica, Atexcac y Toxtepec; y al cono de toba Tecajete.

II. Andesitas: Este grupo presenta un rango de SiO; entre 60.2 y 60.9 %. Es el grupo con menor
cantidad de volcanes (2) al incluir al cono de escoria Cerro Alto y al flujo de lava Piedras Negras.
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III. Riolitas: Presentan un contenido de SiO; entre 71.4 y 75.9 %, incluyendo 5 volcanes: los domos
Las Derrumbadas, el complejo anillo de toba/domo Cerro Pinto y los maares Xalapazco del Barrio

y Tepexitl.
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Figura 5.1. Mapa composicional del centro de la Cuenca de Serdan-Oriental. Se indica la composicién geoquimica de los
volcanes y la ubicacion de las muestras de los analisis de roca total presentados en este capitulo. Las composiciones de otros
volcanes no muestreados en este trabajo corresponden a Siebe (1985) y Pale-Berruecos (2014). Se indica el vulcanismo
indiferenciado (sin datos disponibles de roca total) y los afloramientos del basamento local de acuerdo con Yanez-Garcia &

Garcia-Duran (1982). CMPC: Cinturon Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras.
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Todos los volcanes bajo estudio presentan una afinidad subalcalina de acuerdo con la division
propuesta por Irvine & Baragar (1971; Figura 5.2a) exhibiendo, de manera general, un enriquecimiento
de alcalis totales (Na,O + K>O) a medida que incrementa el contenido de SiO», y mostrando una tendencia
de diferenciacién compatible con la serie calcialcalina segun el diagrama AFM (Irvine & Baragar, 1971;
Figura 5.2¢). En el diagrama de las series de K (Ewart, 1982; Figura 5.2b), los basaltos-andesitas basalticas
y andesitas se grafican en el campo de la serie calcialcalina de medio K, mientras que las riolitas
pertenecen al campo de la serie calcialcalina de alto K (>3 % de K;0).

Todos los basaltos-andesitas basalticas y andesitas presentan un caracter metaluminoso de acuerdo
con el indice de Saturacion de Alimina o A/CNK (Al,03™%"/ [Ca0™"" + Na,O™"" + K,0™") vs el indice
de Alcalinidad A/NK (A,O3™""/ [Na,O™" " + K,0™"1) en el diagrama de Maniar & Piccoli (1989; Figura
5.2d); se observa una correlacion negativa entre ambos indices, la cual se extiende hasta las riolitas que,
en cambio, presentan un ligero caracter peraluminoso, al contener altos valores del indice A/CNK (1.05-
1.15) aunque bajo A/NK (1.2-1.4). A pesar de que los diagramas de clasificacion permiten el
reconocimiento de grupos composicionales, existen algunas acotaciones que merecen ser destacadas en
cada grupo.

Los fragmentos juveniles de basaltos-andesitas basalticas presentan valores relativamente variables
del #Mg (50.6 a 32.6). El olivino y didpsido son minerales normativos en la mayoria de estos volcanes,
por lo que se describen como magmas subsaturados en silice y metaluminosos (coincidiendo con el
indice A/CNK), a excepcion del caso de Atexcac, que en su lugar presenta cuarzo normativo, por lo que
se define como un magma sobresaturado en silice. Se pueden distinguir dos sub-grupos con base en
diagrama TAS (Figura 5.2a):

I.  Las muestras mas basicas (<53 % de SiOy), que se grafican cerca del limite de los campos de
basaltos y andesitas basalticas: Alchichica, Cerro La Cruz y Tecajete (+ Cerro El Aguila, de
acuerdo con datos de Siebe, 1985).

II.  Las muestras menos basicas (55-57 % de SiO,), que se grafican cerca del limite de andesitas
basalticas y andesitas: Atexcac (+ Toxtepec, de acuerdo con datos de Siebe, 1985).

Cabe notar las peculiares caracteristicas quimicas de Alchichica: presenta un contenido mucho menor
de hiperstena normativa (~2 %, valor modal similar al de las riolitas) que el resto de los magmas méficos
del AVLD, indicando una baja saturacién de silice, como lo evidencia su bajo contenido de SiO; (50.62 %,
normalizado en base anhidra); sin embargo, su nimero de magnesio es considerablemente mas bajo
(#Mg=42.6). Por ello, en términos de estos indices, los juveniles de Cerro La Cruz (SiO;=51.4 %,
normalizado en base anhidra; y #Mg=>50.6) se consideran menos evolucionados que los de Alchichica.
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1 Figura 5.2. Diagramas de clasificacion geoquimica de elementos mayores de los magmas del Agrupamiento Volcanico
Las Derrumbadas. (a) Diagrama de alcalis totales vs silice (TAS; Le Bas et a/,1986) con la division entre los campos alcalino y
sub-alcalino de Irvine & Baragar (1971). Los campos corresponden a: B=Basalto; TB= Traquibasalto; A-B= Andesita basaltica;
TA-B= Traquiandesita basaltica; FT= Fonotefrita; A= Andesita; TA=Traquiandesita; D=Dacita; TD= Traquidacita; T= Traquita;
R=Riolita. (b) Diagrama de las series de K (Ewart, 1982). (c) Diagrama triangular de variacion AFM (A (alcalis)= Na,O+K;0;
F=FeO"; M=MgO) de acuerdo con Irvine & Baragar (1971). (d) indice de Saturacién de Alimina (A/CNK= Al,O3m"/ [CaO™a" +
Na,O™okr + K,0™2M) vs el Indice de Alcalinidad (A/NK = ALOs;™27/ [Na,O™"R" + K,0™") de acuerdo con Maniar & Piccoli
(1989). Los datos de elementos mayores de los volcanes El Aguila y Toxtepec provienen de Siebe (1985).

Por su parte, las riolitas se definen como rocas sobresaturadas en silice (con cuarzo y sin olivino
normativos) pero presentan una importante variacién en el contenido de alcalis totales (6.0 a 6.8 %) a
pesar de tener contenidos de SiO, muy similares, resultando en rocas de clasificacion distinta (Figuras
5.2a, b): El volcan Cerro Alto se compone de traquiandesitas que se grafican entre los campos de
moderado y alto K (K20=2.2 %), con escaso corindon (<1 %) en la norma. Por su parte, las lavas de Piedras
Negras son andesitas de la serie calcialcalina de moderado K, con diépsido normativo, y sunimero de
magnesio (#Mg=33.9) es considerablemente mayor que el de Cerro Alto (#Mg=22.7-23).

Los juveniles rioliticos presentan una sobresaturacion de silice (con cuarzo normativo) y corindén en
la norma (>1 %), confirmando el caracter peraluminoso descrito por el el indice A/CNK; los productos de
la Derrumbada Sur presentan el menor contenido de SiO; (71.4 -73 %) y el mayor nUmero de magnesio
(#Mg=9-10 %) de este grupo; le siguen en grado de diferenciacion las rocas de la Derrumbada Norte
(#Mg=7-8), mientras que el resto de los volcanes (Xalapazco del Barrio, Cerro Pinto y Tepexitl) presentan
composiciones mas evolucionadas pero similares entre si (#Mg= 4.5-5.5). El contenido de K,O (7.5-8.7 %)
y, por tanto, de alcalis totales de este grupo (Na,O+K,O0=7.5-8.9 %) son considerablemente mas altos
que los de los grupos composicionales anteriores. Las rocas de Xalapazco del Barrio y Cerro Pinto
presentan los contenidos mas altos de dichos 6xidos (Na,O+K,O= 8.7-8.9 % y K;0=4.4-4.5 %), mientras
que la Derrumbada Norte (Na,O+K,O= 7.5-8.1 % y K;O= 4.2-4.3 %) y la Derrumbada Sur (Na,O+K,O=
7.6-8.3 % y K;O= 3.2-3.5 %) presentan menores concentraciones.

5.1.2. Diagramas de variacion
Los elementos quimicos presentan un comportamiento variable (compatible/incompatible en la
estructura de las fases minerales de un reservorio/litologia especifico) durante la diferenciacion
magmatica; una de las herramientas mas utilizadas para evaluar este proceso en un grupo de rocas es a
través de la representacion grafica de los datos geoquimicos en diagramas bivariantes tipo Harker, en los
que se grafica un indice de diferenciacién contra el peso en porcentaje de los elementos, ya sean mayores
o traza (Frost & Frost, 2014).

Buscando evaluar las relaciones genéticas entre los 3 grupos composicionales, se utilizé el mismo
indice de diferenciacién en los diagramas Harker de elementos mayores (Figuras 5.3a-h); el SiO, fue
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seleccionado como dicho indice de diferenciacion para la construccion de los diagramas Harker debido
a que es el 6xido que presenta el mayor rango de variacion (50.9 y 75.9 %) y a que su concentracion esta
dominada por una menor cantidad de factores posibles que otros elementos (e.g. elementos traza).

En término generales, las concentraciones de FeO', MgO, CaO, TiO,, y en cierta medida de MnO,
presentan una correlacién negativa con el SiO; a través de los 3 grupos composicionales. En cambio, las
concentraciones de Al;Os y Na;O presentan una correlacion positiva con el SiO; entre los basaltos-
andesitas basalticas y andesitas; en el caso del Al,Os; la correlacion se vuelve negativa hacia las
composiciones rioliticas, mientras que el contenido de Na,O se mantiene el mismo rango de valores (4.2-
4.6 %) en las andesitas y riolitas. Los contenidos de P.0s son muy variables en los basaltos-andesitas
basalticas y andesitas, mientras que en las riolitas sus concentraciones son bajas y homogéneas (0.03-
0.08 %).

Ademas, observa que los basaltos (Alchichica, Cerro La Cruz, Tecajete) tienen mayores concentraciones
de MgO, FeO', TiO, y MnO y menores contenidos de Na,O y Al,Os, que las andesitas basalticas (Atexcac
y Toxtepec), aunque ambos sub-grupos tienen contenidos similares de CaO y K,O; es notable que
Alchichica presenta bajos contenidos de MgO y P,Os, alta concentracién de Al,Osy, en menor medida,
de Na,O que al resto de los volcanes baséalticos (Cerro La Cruz, Tecajete y El Aguila).

Entre las andesitas, se observa Cerro Alto presenta contenidos mas altos de FeO', K20, Na;O, P,Os y
MnO, y contenidos mas bajos de MgO y CaO, que los juveniles de Piedras Negras, aunque ambos
presentan valores similares de Al,O3 y TiO5.

Todas las riolitas presentan valores muy bajos de MgO (<0.25 %); sin embargo, es notable que Cerro
Pinto y Xalapazco del Barrio (que presentan la misma composicién) contienen las concentraciones mas
bajas de FeO' y Ca0, y las mas altas de MnO. En cambio, la Derrumbada Sur tiene los contenidos mas
altos de FeQ', Ca0, Al,0; y TiO y los més bajos de K,O.

5.2. Elementos traza

Las variaciones de los elementos traza se consideran poderosos indicadores petrogenéticos capaces de
evidenciar mecanismos de diferenciacién que los elementos mayores no registran. De esta manera, su
analisis sistematico permite reconocer tanto el origen de los fundidos magmaticos, como los diferentes
materiales geoldgicos y/o la accién de diferentes procesos involucrados en la evolucién de los sistemas
magmaticos en cualquier contexto geotectdnico (Best, 2003).

{ Figura 5.3. Diagramas de variacion tipo Harker que muestran el comportamiento de los elementos mayores de las rocas
del AVLD respecto al SiO,. Para consultar la simbologia, el lector es referido a las Figura 5.2. Los datos de elementos mayores
de los volcanes El Aguila y Toxtepec (simbolos vacios) provienen de Siebe (1985).
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5.2.1 Diagramas de variacion
Las concentraciones de los elementos traza se pueden representar a través de diagramas binarios al igual
gue los elementos mayores, expresando sus contenidos en partes por millén (ppm) (Frost & Frost, 2014).
Suelen ser analizados en grupos segun su comportamiento en los sistemas magmaticos (Rollinson, 1993).

Con el objetivo de realizar un analisis sistematico de las variaciones en las concentraciones de los
elementos traza, se procedera a presentar estas variaciones en cuatro grupos geoquimicos distintos: (1)
Elementos litdfilos de idn grande (LIL, por sus siglas en inglés); (2) elementos de alto potencial de
ionizacion (HFS, por sus siglas en inglés); (3) elementos de tierras raras; y (4) metales de transicion. El SiO»
se usé como indice de diferenciacion tal y como se hizo en el caso de los elementos mayores.

En las Figuras 5.4a-j se puede observar que las concentraciones de Cs, Rb, Ba y Pb (elementos /L)y,
en menor medida, de Thy Ta (elementos HFS) presentan una tendencia positiva con el SiO,. Por su parte,
la concentracion de Sr tiende a disminuir con el incremento del SiO, a través de los 3 grupos
composicionales, especialmente en las composiciones rioliticas. En cambio, Zr y Hf tienen una correlacién
positiva con el SiO; en los basaltos-andesitas basalticas y andesitas, pero sus concentraciones disminuyen
hacia las composiciones rioliticas. Las concentraciones de Nb son muy variables en los tres grupos
composicionales.

En cambio, en las Figuras 5.5a-e se observa que las concentraciones de los elementos de tierras raras
evaluados (Ce, Eu, La, Nb, Yb) muestran rangos de variacion muy similares entre basaltos-andesitas
basalticas y andesitas, mientras que las riolitas presenta menores concentraciones (con algunas
excepciones). En tanto, en las Figuras 5.5f-) se observa que las concentraciones de los metales de
transicion son mas altas y variables en los basaltos-andesitas basalticas que en las andesitas y riolitas.

Entre los basaltos-andesitas basalticas, se observa que Alchichica presenta menores concentraciones
de Ba y Nb (elementos L/L), de Ce, Lay Nd (elementos de tierras raras), y de Zr y Hf (elementos HFS) que
el resto de los volcanes. En tanto, Cerro La Cruz presenta la menor concentracion de Yb (elemento LIL), y
Nb (elemento HFS), y las mas altas de V y Sc (metales de transicion), mientras que Tecajete contiene
considerablemente mayor Niy Cr (metales de transicion) que el resto de los basaltos.

Entre las andesitas, Cerro El Alto presenta contenidos mas altos de Ba y Pb (elementos L/[), de
elementos HFS (Th, Nb, Ta, Zr y Hf) y de elementos de tierras raras (e.g. Ce, Eu, La, Nd, Yb), y mas bajos
de Sr (elemento LIL) y de Cr, V y Sc (elementos de transicion), que los juveniles de Piedras Negras.

| Figura 5.4. Diagramas binarios de algunos de los elementos LIL (a-e) y HFS (f-j) mas utilizados en el estudio de rocas
igneas. Para consultar la simbologia, el lector es referido a las Figura 5.2. Los datos de Cerro La Cruz, provienen de Pale-
Berruecos (2014).
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1 Figura 5.5. Diagramas binarios de algunos elementos de tierras raras (a-e) y metales de transicion (f-j) mas utilizados
en el estudio de rocas igneas. Para consultar la simbologia, el lector es referido a las Figura 5.2. Los datos de Cerro La Cruz,
provienen de Pale-Berruecos (2014).

Entre las riolitas, se observa que Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio presentan composiciones muy
similares, presentando las concentraciones mas altas de Cs y Rb (elementos L/f), de Nb y Ta (elementos
HFS) y de tierras raras pesadas (e.g. Yb) y Sc (metal de transicion), y las mas bajas de Ba y Sr (elementos
Lil), y de Ce, Eu, La y Nd (tierras raras ligeras y medianas). En cambio, la Derrumbada Sur presenta los
contenidos mas bajos de Cs y Pb (elementos L/L), de Ta (elemento HFS) y de tierras raras pesadas (e.g.
Yb), y los mas altos de Sr (elemento LIL), de Th, Zr y Hf (elementos HSF) y de Ce, Eu, La y Nd (tierras raras
ligeras y medianas).

5.2.2 Diagramas de elementos de tierras raras y multielementos
Las propiedades similares de todos los elementos de tierras raras permiten que éstos sean tratados como
un grupo coherente. La utilidad del diagrama de tierras raras normalizado a una condrita radica en que
sus patrones se consideran controlados, principalmente, por las concentraciones de tierras raras en la
fuente (que dependen de la litologia y su asociacion mineral), asi como por las fases minerales que
cristalizan y se fraccionan durante la evolucion magmatica (Rollinson, 1993).

Por su parte, los diagramas multielementos son considerados como una extension del diagrama de
tierras raras normalizado a una condrita; Su construccién se basa en la proyeccidon de un grupo de
elementos incompatibles respecto a la mineralogia del manto, ordenados en funcién a su
incompatibilidad creciente de izquierda a derecha (Frost & Frost, 2014).

En la Figura 5.6a se ilustran las concentraciones de los elementos de tierras raras de los basaltos-
andesitas basalticas y las andesitas normalizados respecto a la composicidon de rocas condriticas
propuesta por Nakamura (1974) y Haskin et a/ (1968). Asi mismo, en la Figura 5.6b se presenta el
diagrama multielementos, en el que las concentraciones de los elementos traza se encuentran
normalizados respecto a los valores de los basaltos de dorsales meso-oceanicas normales (N-MORB, por
sus siglas en inglés) propuestos por Sun & McDonough (1989), esto debido a que sus composiciones se
consideran mas cercanas a los magmas parentales originados en magmas de arco, que las composiciones

del manto primitivo.

En términos generales, se observa que los valores de elementos traza de basaltos-andesitas basalticas
y andesitas presentan patrones muy similares entre si en ambos diagramas. De acuerdo con el diagrama
de tierras raras (Figura 5.6a), ambos grupos composicionales exhiben un enriquecimiento de tierras raras
ligeras respecto a las tierras raras pesadas, éstas Ultimas presentan patrones planos tanto en basaltos-
andesitas basalticas ([Er/Lu]ln=1-1.2) como en las andesitas ([Er/Luln=0.9-1).
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Figura 5.6. Diagramas normalizados de elementos traza de los basaltos-andesitas basalticas (grupo I) y andesitas (grupo
II) del AVLD. (a) Diagrama de elementos de tierras raras normalizado a una condrita (Nakamura, 1974 y Haskin et al, 1968). (b)
Diagrama multielementos normalizado respecto a N-MORB (Sun & McDonough, 1989). Los datos de Cerro La Cruz, provienen
de Pale-Berruecos (2014).

Entre los basaltos-andesitas basalticas destaca que Alchichica, el volcan menos silicico del grupo,
presenta los valores mas bajos de tierras raras ligeras y los mas altos de tierras raras pesadas
([La/Lu]n=3.9). El resto de los volcanes presentan valores de tierras raras muy similares; sin embargo, se
observa que Cerro La Cruz y Tecajete presentan las mayores pendientes entre tierras raras ligeras y tierras
raras pesadas ([La/Luln=10.2 y 8.7-8.9, respectivamente). Cerro La Cruz contiene los valores mas bajos de
tierras raras pesadas. Los dos volcanes andesiticos del AVLD presentan el mismo patrén de tierras raras,
pero los de Cerro Alto son notablemente mas altos que los de Piedras Negras.
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Asimismo, en el diagrama multielementos (Figura 5.6b) también se observa una similitud en los
patrones de los basaltos-andesitas basalticas y andesitas, que se caracterizan por un enriquecimiento
de elementos mas incompatibles respecto de los elementos menos incompatibles. Ademas, se observa
un patréon planar en los elementos menos incompatibles (Er-Lu). Ambos grupos composicionales
presentan anomalias negativas en los valores de Nb-Ta, La-Ce, Nd, P-Sm, Ti (mas empobrecidos en las
andesitas) y ligeramente de Y. Se observa que estos elementos estan mas empobrecidos en los basaltos
de Alchichica y las andesitas de Piedras Negras

Por otra parte, en dicho diagrama, tanto basaltos-andesitas basalticas como andesitas exhiben
anomalias positivas de U, K (mas enriquecido en las andesitas, asi como en las andesitas basalticas de
Atexcac), Pb (mas enriquecido en las andesitas), Sr (muy poco marcada en las andesitas de Cerro Alto) y
Gd. Adicionalmente, los basaltos-andesitas basalticas presentan una anomalia positiva de Ba
(exceptuando a Atexcac), asi como menores concentraciones de Rb que las andesitas. Destacan también
una ligera anomalia positiva de Sm en los basaltos de Alchichica y de Zr en las andesitas de Piedras
Negras y Cerro Alto.

En contraste, se observa que en ambos diagramas los valores de elementos traza de las riolitas
presentan patrones muy contrastantes tanto entre si como respecto a los grupos composicionales menos
evolucionados, por lo que sus datos se ilustran aparte (Figuras 5.7a-b).

En términos generales, todas las riolitas presentan anomalias negativas de Nb-Ta, La-Ce, P, Zr, Tiy Eu,
asi como anomalias positivas de Rb, U-K, Pb, Sm y Hf en el diagrama multielementos. No obstante,
existen marcadas diferencias tanto en la amplitud de dichas anomalias como en la presencia de algunas
otras que son propias de ciertos volcanes. De esta manera, se pueden reconocer dos patrones distintos:
aquellos que exhiben Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio, y los que presentan Las Derrumbadas y Tepexitl.

En primera instancia, Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio presentan caracteristicas muy similares entre
si. En el diagrama de tierras raras, se observan valores similares entre tierras raras ligeras y pesadas
([La/Luln=1.3-1.4), generando un patrén planar que es interrumpido por una marcada anomalia negativa
de Eu. Por otra parte, sus patrones son facilmente distinguibles en el diagrama multielementos, pues
son los Unicos que exhiben fuertes anomalias negativas de Ba, Sry Eu. Ademas, entre las riolitas, presentan
las anomalias negativas mas pronunciadas de La-Ce, Nd, P, Zr y Ti, asi como las anomalias positivas mas
enriquecidas de Rby U.

En contraste, en el diagrama de tierras raras, Las Derrumbadas y Tepexitl presentan un
enriquecimiento de tierras raras ligeras (con valores mayores que en Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio)
respecto a las tierras raras pesadas (con valores menores que en Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio),
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exhibiendo una ligera anomalia negativa de Eu. La Derrumbada Sur presenta una fuerte pendiente
negativa de tierras raras ([La/Luln=119-202), la cual es menor tanto en Tepexitl ([La/Lu]ln=43) como en la
Derrumbada Norte ([La/Luln=29-43).

En el diagrama multielementos, la Derrumbada Sur presenta anomalias negativas mas marcadas de
Nb-Ta, P y Ti que la Derrumbada Norte y Tepexitl, aunque exhibe un mayor empobrecimiento de Yb-Lu
(al igual que la muestra de Tepexitl); por el contrario, muestra concentraciones mas altas en Nd-Sr, Sm-
Zr-Hf respecto del resto de las riolitas. En el mismo diagrama, la Derrumbada Norte se distingue por
exhibir un menor empobrecimiento de tierras raras pesadas que los otros dos volcanes, principalmente
de Yb-Lu, que describen un patron planar; ademas, presenta valores “intermedios” de elementos mas
incompatibles respecto a la Derrumbada Sur y Tepexitl. Por su parte, la muestra de Tepexitl presenta las
anomalias negativas mas marcadas de La-Ce, Nd-Sr, Zr y Ti.
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Figura 5.7. Diagramas normalizados de elementos traza de las riolitas (grupo III) del AVLD. (a) Diagrama de elementos de
tierras raras normalizados con respecto a condrita (Nakamura, 1974 y Haskin et al, 1968). (b) Diagrama multielementos
normalizado respecto a N-MORB (Sun & McDonough, 1989). Como comparacion se muestran los patrones generales de los
basaltos-andesitas basalticas y las andesitas.
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CAPITULO 6
PETROGRAFIA DE LOS MAGMAS DEL

AcrupamIENTO VoLcANIico Las DErRRuUMBADAS

A continuacién, se describen las caracteristicas petrograficas de los fragmentos juveniles de los volcanes
que conforman el Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas (AVLD), mismas que se presentan de
acuerdo con los grupos composicionales descritos en el Capitulo 5. Las descripciones de cada lamina se

presentan en el Anexo 1L

El estudio petrografico involucré la determinacion de diferentes tipos texturales de cristales para todas
las fases minerales observadas en cada lamina, y en este capitulo s6lo se exponen las mas relevantes. En
adelante, los cristales se describen en funcion de su tamafio como macrocristales (>0.4 mm de longitud),
microcristales (entre 0.4 y 0.2 mm de longitud) y microlitos (<0.2 mm de longitud); en algunos casos,
se ha utilizado el término megacristales para referirse a cristales con longitudes superiores a los 2 mm.
En tanto, para describir las texturas generales de las rocas se emplearon los términos sugeridos por
Castro-Dorado (2015), mientras que los rasgos texturales de los cristales se definieron segun la
terminologia presentada en Streck (2008) y referencias.

6.1 Grupo composicional I - Basaltos y andesitas basalticas

Los fragmentos juveniles de este grupo presentan texturas hialocristalinas porfidicas con matriz
microlitica, y los caracteriza una notable variabilidad en asociacion mineral y abundancias modales (Tabla
6.1, Figura 6.1).

Los volcanes Cerro La Cruz, Tecajete y Toxtepec contienen abundantes macrocristales (7-10.5 vol.
%), principalmente de olivino (6-10.5 vol. %) y en menor cantidad de clinopiroxeno (0-2 vol. %), asi como
microcristales de olivino (3.3-5.6 vol. %), clinopiroxeno (0-9.1 vol. %), y microlitos de 6xidos (~12.5 a 17
vol. %, el contenido modal mas alto del grupo I), plagioclasa (24.2-44.8 vol. %), olivino (4.3-8.2 vol. %) y
clinopiroxeno (4.3-15.2 vol. %). No presentan xenolitos, ni macrocristales de plagioclasa. En los tres
volcanes, los macro y microcristales de olivino estan generalmente poco facetados, con texturas
esqueletales (Figura 6.2a) y en ocasiones en forma de punta de flecha (Figura 6.2b), aunque algunos
macrocristales son euhedrales; todos ellos presentan zonacién normal progresiva de grosor variable
(~20-80 um de espesor) hacia el borde del cristal, y generalmente contienen inclusiones minerales de
titanomagnetita de <10 pym de longitud. Algunos cristales ademas presentan delgadas bandas de
sobrecrecimiento (<10 um de grosor), mientras que otros muestran textura de tamiz fina en el centro
(oquedades de <10 um de diametro).
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Tabla 6.1. Conteos modales efectuados en fragmentos juveniles del grupo composicional I (basaltos y andesitas basalticas),
normalizados sin vesiculas.

j CERRO CERRO
Volcan ALCHICHICA TECAJETE p ATEXCAC TOXTEPEC
LA CRUZ EL AGUILA
Clave de la muestra DER1706 DER1733A DER1875A DER1729 DER1704 DER1724
Fragmento juvenil Fragmento juvenil ~ Fragmento juvenil
Tivo de muestra en depdsito de Fragmento denso  Fragmento juvenil ~ Fragmento denso en depdsito de en depdsito de
P oleadas de flujo de lava de bomba densa de dique de lava oleadas oleadas
piroclasticas piroclasticas piroclasticas
Tipo de roca Basalto a . Ll . Ll Andesita baséltica
(Clasificacion TAS) Basalto Basalto andesita basaltica Andesita basaltica  Andesita basaltica 2 andesita
SiO> (% en peso) 50.6 514 51.9 529" 55.9 57.1°2
Alcalis (% en peso) 4.4 4.5 4.8 39 5.8 5.8
5 5 . Desconocida 5 .
Edad ~9,200 A.C. ~25,000 A.C. Desconocida ~5,500 A.C. Desconocido
(>22,500 A.C.?2)
FASE MINERAL VOL. % VOL. % VOL. % VOL. % VOL. % VOL. %
MACROCRISTALES 1.2 71 10.5 2.2 7.7 8.2
Olivino 0.3 6.0 10.5 0.0 0.0 6.8
Ortopiroxeno 03 0.0 0.0 14 0.1 0.0
Clinopiroxeno 0.3 1.1 0.0 0.8 0.0 14
Plagioclasa 0.3 0.0 0.0 0.0 6.0 0.0
Anfibol 0.0 0.0 0.0 0.0 1.6 0.0
MICROCRISTALES 9.6 4.8 3.6 4.9 13.6 14.7
Olivino 9.0 33 3.6 Trazas 0.7 5.6
Ortopiroxeno 0.0 0.0 0.0 2.9 0.1 0.0
Clinopiroxeno 0.0 15 Trazas 1.7 0.1 9.1
Plagioclasa 0.6 0.0 0.0 0.3 10.7 Trazas
Anfibol 0.0 0.0 0.0 0.0 2.0 0.0
MICROLITOS 64.8 74.5 60.6 57.5 51.1 58.9
Olivino 0.7 8.2 6.6 19 13.2 43
Ortopiroxeno 0.0 0.0 0.0 2.4 0.0 0.0
Clinopiroxeno 0.2 8.9 43 8.7 1.6 15.2
Plagioclasa 54.9 44.8 329 40.2 30.5 24.2
Anfibol 0.0 0.0 0.0 0.0 0.7 0.0
Oxidos 9.0 12.6 16.8 43 5.1 15.2
XENOLITOS / XENOCRISTALES 1.2 0.0 0.0 3.1 9.8 0.0
Feldespato alcalino 0.0 0.0 0.0 0.6 0.0 0.0
Cuarzo 0.0 0.0 0.0 14 0.0 0.0
Skarn 0.0 0.0 0.0 1.1 0.0 0.0
Caliza 0.9 0.0 0.0 Trazas 9.8 0.0
Pémez 0.3 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
VIDRIO 23.2 13.6 25.3 323 17.8 18.2
TOTAL 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
+ VESICULAS 2.7 2 9.3 4.9 23.3 37.7

" Datos reportados por Siebe (1985).
2 Datos reportados por Siebe & Verma (1988).

? Edades reportadas por Chédeville et a/. (2019).
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Figura 6.1. Abundancias modales (vol. %) de los componentes de los juveniles de basaltos y andesitas basalticas (grupo composicional I). Muestras de Cerro
La Cruz (DER1733-A), Tecajete (DER1875-A), Toxtepec (DER1724), Alchichica (DER1706), El Aguila (DER1729) y Atexcac (DER1704).
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Figura 6.2. Fotomicrografias de electrones retrodispersados de los cristales del cono Cerro La Cruz. Abreviaturas del
tamario de cristal: Mac=macrocristal; Mic=microcristal; Mx=microlito. Abreviaturas de las fases minerales segun Whitney &
Evans (2010): Ol=olivino; Cpx=clinopiroxeno; Spl=espinela; Fo= forsterita. Muestra DER1733A.
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Por su parte, los macrocristales de clinopiroxeno suelen estar facetados, pero con superficies
parcialmente irregulares y en ocasiones con textura de tamiz fina en el centro del cristal (oquedades con
diametros <20 um); ademas, presentan nucleos con zonacion en sector, los cuales estan rodeados por
una banda gruesa (20-60 ym) con zonacién oscilatoria (Figura 6.2c). Los microcristales de clinopiroxeno
forman glomérulos y suelen tener zonacion oscilatoria concéntrica (Figura 6.2¢).

En contraste, Alchichica y Cerro El Aguila presentan menores cantidades de macrocristales (1.2-2.2
vol. %) y oxidos (4.3-9.0 vol. %), y destacan la presencia de ortopiroxeno, la escasez de macrocristales de
olivino y plagioclasa, y la abundancia de xenolitos (~1 vol. %) de caliza, skarny, en el caso de Alchichica,
de pémez. Cerro Las Aguilas también presentan macrocristales de feldespato alcalino y cuarzo.

Los escasos macrocristales presentes en estos volcanes son de ortopiroxeno (0.3-1.4 vol. %) y
clinopiroxeno (0.3-0.8 vol. %) principalmente, con algunos cristales de olivino (0.3 vol. %) y plagioclasa
(0.3 vol. %) en Alchichica. En este Gltimo, los microcristales mas comunes son de olivino (9 vol. %) mientras
que en El Aguila son de ortopiroxeno (2.9 vol. %) y clinopiroxeno (1.7 vol. %); los microcristales de
plagioclasa son muy escasos (0.3-0.6 vol. %) en ambos volcanes. La matriz contiene, ademas de oxidos,
microlitos de plagioclasa (40.2-54.9 vol. %), clinopiroxeno (0.2-8.7 vol. %), ortopiroxeno (0-2.4 vol. %) y
olivino (0.7-1.9 vol. %).

En Alchichica, los microcristales de olivino estan generalmente poco facetados, y presentan textura
esqueletal y zonacién normal progresiva (Figura 6.3a), siendo escasos los cristales euhedrales. Ademas,
solo se identificaron dos macrocristales de piroxeno: uno de ortopiroxeno (~1.5 mm de longitud, Figura
6.3b) y otro de clinopiroxeno (~0.7 mm de longitud), ambos subredondeados, con superficies irregulares
y rodeados por una corona de microlitos de olivino y clinopiroxeno.

Sélo se observé un macrocristal subredondeado de plagioclasa, con nucleo en parche, textura de tamiz
gruesa y zonacion inversa (Figura 6.3c). Los fragmentos de caliza son subangulares y con textura tanto
criptocristalina (<2 mm de longitud, Figura 6.3d) como microcristalina con reabsorcion pervasiva (~2 mm
de longitud, Figura 6.3e), ambos rodeados por coronas de microlitos aciculares; el Unico fragmento de
pémez estd subredondeado y presenta textura afirica (<1.5 mm de longitud, Figura 6.3f).

En cambio, Cerro El Aguila contiene cristales de olivino sélo como microlitos, mientras que su
contenido de macro y microcristales de piroxeno es mayor, presentando una importante variabilidad
textural; los cristales de ortopiroxeno son de dos tipos: (1) facetados con zonacién concéntrica de
bandeado grueso (30-50 um) y (2) poco facetados, con textura esqueletal y, ocasionalmente, con textura
de tamiz en su interior (oquedades de <30 um de longitud).
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De manera similar, los cristales de clinopiroxeno son de dos tipos: (1) facetados con superficies
parcialmente irregulares, y (2) poco facetados, con textura de tamiz y formas esqueletales. Para ambas
fases minerales, los cristales de tipo 2 estan presenten en menor abundancia que los de tipo 1.

Los cristales de feldespato alcalino forman glomérulos subredondeados de ~2 mm de longitud, con
texturas equigranulares y rodeados por una delgada corona microgranular (Figura 6.3g). Los
macrocristales de cuarzo son esqueletales, subredondeados, de 1 a 2 mm en longitud y rodeados por
una corona de microlitos de clinopiroxeno (Figura 6.3h).

Los fragmentos de skarn son subredondeados, de <0.5 mm de longitud, con textura porfidica
microgranular (Figura 6.3i). Los fragmentos de caliza son subangulares y elongados, de <0.6 mm de
longitud, y con textura microcristalina, similares a los de Alchichica.

Finalmente, Atexcac presenta una asociacion mineral y texturas cristalinas diferentes a las antes
descritas. Presenta abundantes macro y microcristales de plagioclasa (~17 vol. %) y de anfibol (~3.5 vol.
%), mientras que los de piroxeno son muy escasos (0.1 vol. %) y no contiene macrocristales de olivino.
Ademas, contiene escasos microcristales de olivino (0.7 vol. %), ortopiroxeno (0.1 vol. %) y clinopiroxeno
(0.1 vol. %). Los microlitos son de plagioclasa (30.5 vol. %), olivino (13.2 vol. %), clinopiroxeno (1.6 vol. %),
anfibol (0.7 vol. %), y 6xidos (5.1 vol. %). Destaca también la gran abundancia de fragmentos de caliza (10
vol. %).

Los cristales de plagioclasa exhiben una gran variedad textural. Usualmente, presentan zonacién
inversa (Figura 6.3j) aunque ocasionalmente ésta puede ser oscilatoria. Ademas, suelen exhibir textura de
tamiz y bordes irregulares. Los cristales de anfibol son facetados, sin zonacién y con bordes ligeramente
irregulares (Figura 6.3k).

Los Unicos dos microcristales de ortopiroxeno encontrados son subredondeados con nucleos en
parche, textura de tamiz gruesa (25-80 uym de diametro) e inclusiones de vidrio y de sulfuros (Figura 6.3l).
El Unico microcristal de clinopiroxeno observado es redondeado y con textura de tamiz gruesa.

Los microcristales de olivino son subhedrales y tienen bordes ligeramente irregulares. Los xenolitos
de caliza miden de 0.3 a >1 mm de longitud y presentan texturas tanto criptocristalinas como
microcristalinas equigranulares, mostrando bordes irregulares que en ocasiones forman engolfamientos.
Generalmente contienen oquedades en las que ocasionalmente se desarrollan cristales de plagioclasa.
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Figura 6.3. Fotomicrografias de electrones retrodispersados de los componentes de los juveniles de Alchichica (a-f,
muestra DER1706), El Aguila (g-i, muestra DER1729) y Atexcac (j-I, muestra DER1704). Abreviaturas del tamafio y tipo
de componente: Mac=macrocristal; Mic=microcristal; Mx=microlito; Xen=xenolito; Sk=skarn; Cz=caliza; Pz=pémez.
Abreviaturas de las fases minerales segin Whitney & Evans (2010): Ol=olivino; Opx=ortopiroxeno; Cpx=clinopiroxeno;
Amp=anfibol; Pl=plagioclasa; Afs= feldespato alcalino; Qz=cuarzo; Spl=espinela; Fo= forsterita; An=anortita.
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6.2 Grupo composicional II - Andesitas
Los dos volcanes de este grupo presentan grados de cristalinidad y asociaciones minerales contrastantes,
sin existir una caracteristica en comun (Tabla 6.2, Figura 6.4).

Los juveniles de Cerro Alto exhiben una textura hialocristalina porfidica con matriz microlitica
traquitoide semidesarrollada y heterogénea (sectores con mayor contenido cristalino que otros); su
contenido de macrocristales (>0.2 mm) es bajo y consiste principalmente de microcristales de plagioclasa
(1.9-12.3 vol. %) y oxidos (2.5-1.7 vol. %), asi como microlitos de plagioclasa (38-62 vol. %), 6xidos (~8
vol. %) y apatito (trazas). Presenta un Unico macrocristal (~1.2 mm de longitud).

La mayoria de los cristales de plagioclasa son polihedrales y moderadamente facetados, a excepcion
del macrocristal, el cual tiene bordes subredondeados; la mayoria de estos cristales muestran nucleos
con textura de tamiz, zonacion inversa de bandeado grueso (25-50 um de grosor) y bordes irregulares
(Figura 6a). En cambio, los cristales de Oxidos son polihedrales y bien facetados, presentando
ocasionalmente textura de tamiz; estos cristales suelen formar glomérulos.

En comparacion, Piedras Negras presenta una textura hialocristalina porfidica con matriz microlitica
afieltrada, con algunos megacristales (~3-6 vol. %) y un alto contenido de macrocristales (15-18 vol. %),
la mayoria de los cuales son de plagioclasa (11.5-15.6 vol. %) y anfibol (5.2-11.1 vol. %). Ademas,
presentan escasos macrocristales y microcristales de clinopiroxeno (<1 vol. %) y ortopiroxeno (<0.2 vol.
%), asi como abundantes microlitos de plagioclasa (33.3-35.4 vol. %), éxidos (9-12 vol. %), anfibol (0.5-
1.1 vol. %), apatito (trazas), olivino (trazas) y clinopiroxeno (trazas); destaca la presencia de xenolitos de
caliza (<2 vol. %).

Los cristales de plagioclasa suelen ser polihedrales y bien facetados, con zonamiento oscilatorio y sin
presencia de texturas de desequilibrio (Figura 6.5b), aunque también son comunes los cristales anhedrales
con nucleos y bordes sub-redondeados, bandas de sobrecrecimiento con zonacion oscilatoria de
bandeado grueso (20-30 um de grosor) y textura de tamiz fina (oquedades con 10-20 uym de didmetro)
(Figura 6.5¢); algunos cristales facetados presentan nucleos en parche con textura de tamiz de tamafio
variable (oquedades entre 10-100 uym de diametro) rodeados por zonacién oscilatoria de bandeado fino
(<10 um de grosor) (Figura 6.5d).

Los cristales de anfibol son principalmente de dos tipos: (1) Moderadamente facetados, pero con
textura esqueletal, bordes ligeramente irregulares que llegan a forman engolfamientos y ocasionalmente
con textura de tamiz gruesa (oquedades de 10-40 um de diametro, Figura 6.5f) y (2) facetados, sub-
redondeados y con zonacion oscilatoria de bandeado grueso (20-12 pm, Figura 6.5c). En ambos tipos es
comun la presencia de una corona de 6xidos de grosor variable (10-40 ym).
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Tabla 6.2. Conteos modales de los fragmentos juveniles del grupo composicional II (andesitas), normalizados sin vesiculas.

Volcan

Clave

Tipo de muestra

Fragmento denso
proveniente de la
base del frente de

DER1736

CERRO ALTO
DER1739

Fragmento denso
proveniente de la

PIEDRAS NEGRAS

DER1731

Fragmento denso de
flujo de lava en

DER1878

Fragmento denso de
flujo de lava en

flujo de lava cima de flujo de lava bloques bloques
(C/ZZ(Z:CE;OZC;S) Traquiandesita Andesita
SiO:- (% en peso) 60.2 60.2 60.8 -
Na:0 + K0 (% en peso) 6.8 6.8 6.0 -
Edad Desconocida <AD.20"
FASE MINERAL VOL. % VOL. % VOL. % VOL. %
MEGACRISTALES 0.0 0.0 3.2 5.7
Plagioclasa 0.0 0.0 32 2.0
Anfibol 0.0 0.0 0.0 3.7
MACROCRISTALES 04 0.0 18.1 14.8
Olivino 0.0 0.0 0.0 Trazas
Ortopiroxeno 0.0 0.0 0.1 0.2
Clinopiroxeno 0.0 0.0 0.4 0.7
Plagioclasa 0.4 0.0 124 9.5
Anfibol 0.0 0.0 5.2 44
MICROCRISTALES 4.4 14.0 6.3 3.2
Olivino 0.0 0.0 Trazas 0.0
Clinopiroxeno 0.0 0.0 0.2 03
Ortopiroxeno 0.0 0.0 Trazas Trazas
Plagioclasa 1.9 123 2.4 1.8
Anfibol 0.0 0.0 37 1.1
Oxidos 2.5 1.7 Trazas Trazas
MICROLITOS 45.6 70.2 453 45.5
Clinopiroxeno 0.0 0.0 Trazas Trazas
Ortopiroxeno 0.0 0.0 Trazas Trazas
Plagioclasa 38.0 62.3 354 333
Anfibol 0.0 0.0 1.1 0.5
Oxidos 7.6 7.9 8.8 117
Apatito Trazas Trazas Trazas Trazas
XENOLITOS 0.0 0.0 1.8 Trazas
Caliza/skarn 0.0 0.0 1.8 Trazas
VIDRIO 49.6 15.8 253 30.8
TOTAL 100.0 100.0 100.0 100.0
+ VESICULAS 1.7 2.9 2.5 19.8
' Edad inferida por Chédeville et a/. (2019)
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Figura 6.4. Abundancias modales (vol. %) de los componentes de los juveniles de andesitas (grupo composicional II). Muestras de Cerro Alto (DER1736 y
1739) y Piedras Negras (DER1731y 1878).
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7T Figura 6.5. Fotomicrografias de electrones retrodispersados (a-c y g-h), luz natural (e) y nicoles cruzados (d, f) de los
componentes de los juveniles andesiticos de Cerro Alto (a, muestra DER1736) y Piedras Negras (b-h, muestra DER1878).
Abreviaturas del tamafio de componente: Mg= megacristal; Mac= macrocristal; Mic= microcristal; Mx= microlito. Abreviaturas
de las fases minerales segun Whitney & Evans (2010): Opx=ortopiroxeno; Cpx=clinopiroxeno; Amp=anfibol; Pl=plagioclasa;
En=enstatita; An=anortita.

Los cristales de ortopiroxeno son principalmente de dos tipos: (1) polihedrales y bien facetados,
ocasionalmente con textura en tolva y con zonacién gruesa (20-70 um de grosor) y (2) cristales poco
facetados, con textura esqueletal y ocasionalmente con nucleo en parche, rodeado por una gruesa banda
de sobrecrecimiento (70-200 um, Figura 6.5f). Ademas, se observd un macrocristal de ortopiroxeno,
compuesto por un nucleo anhedral de textura esqueletal, con inclusiones subredondeadas de FeS y
bordes muy irregulares, el cual esta embebido en una banda intermedia de sobrecrecimiento de espesor
variable (30-120 um), con textura de tamiz concentrada hacia el limite con el nucleo, y presentando una
delgada banda de sobrecrecimiento hacia el borde del cristal (~20 yum de grosor, Figura 6.5h).

Sélo se identific6 un glomérulo de clinopiroxeno formado por macrocristales y microcristales
subredondeados y con textura en parche difusa, escasa textura de tamiz gruesa, y delgadas e irregulares
bandas de sobrecrecimiento; algunos macrocristales de clinopiroxeno son euhedrales y presentan un
nucleo con textura en parche difusa y delgadas bandas de sobrecrecimiento (~20 uym de grosor) (Figura
6.59).

Los fragmentos de caliza son irregulares (<0.5 mm de longitud), con formas esqueletales y textura
afanitica.
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6.3 Grupo composicional III - Riolitas
Los volcanes de este grupo presentan algunas similitudes en asociacién mineral (Tabla 6.3, Figura 6.6),
pero las caracteristicas texturales de sus cristales suelen ser diferentes (Figuras 6.7a-g).

Los juveniles de Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio presentan la misma asociacion mineral
compuesta por plagioclasa, feldespato alcalino, biotita y cuarzo, los cuales exhiben caracteristicas
texturales parecidas entre ambos volcanes. Sin embargo, sus abundancias modales son distintas.

Cerro Pinto contiene abundantes macrocristales (~13 vol. %) y microcristales (7.4 vol. %),
principalmente de plagioclasa y feldespato alcalino, presentes en abundancias similares (7-9 vol. %), con
menor cantidad de biotita (4 vol. %) y escaso contenido de cuarzo (0.4 vol. %).

Los macrocristales de feldespato alcalino estan generalmente facetados, con bordes irregulares e
inclusiones de plagioclasa y biotita (Figura 6.6a). En cambio, los microcristales, que son menos
abundantes, no estan facetados y tienen bordes irregulares subredondeados, abundante fracturamiento,
y no contienen inclusiones minerales.

Los cristales de plagioclasa estan facetados, ocasionalmente presentan bordes redondeados, y
generalmente forman glomérulos junto con macrocristales de feldespato alcalino (Figura 6.6b). Sélo se
observé un macrocristal facetado con zonacién concéntrica normal. Los macrocristales de biotita no
suelen estar facetados, mientras que los microcristales son euhedrales a subhedrales; ninguno de éstos
presenta bordes de 6xidos, pero en su mayoria suelen presentar alteracion (Figura 6.6a).

Los cristales de cuarzo sélo se presentan como microlitos y raramente como microcristales;
generalmente son anhedrales y con textura esqueletal, aunque algunos estan facetados, pero con bordes
subredondeados. En ambos casos estan intercrecidos con feldespato alcalino.

En comparacion, Xalapazco del Barrio contiene pocos macrocristales (3.8 vol. %), principalmente de
feldespato alcalino (2.7 vol. %), cuarzo (0.6 vol. %), plagioclasa (0.5 vol. %) y biotita (trazas), mientras que
los microcristales son mas abundantes (10 vol. %) y de feldespato alcalino (7.9 vol. %), biotita (2 vol. %),
plagioclasa (0.6 vol. %) y cuarzo (trazas).

De manera similar a Cerro Pinto, los cristales de feldespato son euhedrales a subhedrales, de habitos
prismaticos y con inclusiones de biotita y plagioclasa; suelen formar glomérulos. Los cristales de biotita
estan facetados y sin texturas de desequilibrio. Los cristales de plagioclasa son subhedrales y en ocasiones
con bordes parcialmente irregulares. Los cristales de cuarzo son anhedrales, subredondeados vy

ocasionalmente con engolfamientos
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Tabla 6.3. Conteos modales efectuados en fragmentos juveniles del grupo composicional III (riolitas), normalizados sin

vesiculas.
. XALAPAZCO
Volcan DERRUMBADA SUR DERRUMBADA NORTE DEL BARRIO CERRO PINTO TEPEXITL
Clave DER1713C DER1769A  DER1748A  DER1716A1 DER1745A DER1744 DER1713-A1 DER1713-A2
Fragmento de Fragmento
Fragmento - denso de lava Fragmento
Fragmento obsidiana con Fragmento
denso de Fragmento con - denso de
Fragmento . denso de lava bandas . de obsidiana
) lava en de obsidiana - B fracturamiento . lava en
Tipo de muestra s denso de g en deposito pumiceas en L en depdsito -
deposito de en depdsito L L prismatico en deposito de
lava piroclastico depositos de - de oledas
avalancha de de avalancha depdsitos de i oleadas
brechado oleadas piroclasticas .
escombros . oleadas piroclasticas
piroclasticas .
piroclasticas
Tipo de roca Riolita Riolita Riolita Riolita Riolita Riolita Riolita Riolita
(Clasificacion TAS)
S0 (% en peso) - 71.5 744 - 74.7 74.9 749"
Alcalis (% en peso) - 8.0 8.3 - 8.9 8.7 87"’
Edad ~A.D.20°? ~A.D.20°? Desconocida ~21,900 AC.* ~4300 A.C.°
(~21,900 A.C.7)
FASE MINERAL VOL. % VOL. % VOL. % VOL. % VOL. % VOL. % VOL. % VOL. %
MACROCRISTALES 7.6 7.4 4.3 1.1 3.8 12.8 10.1 4.4
Plagioclasa 34 34 1.6 0.6 05 5.6 2.2 1.2
Feldespato potasico 1.9 2.0 1.0 0.3 27 54 3.2 1.2
Biotita 23 2.0 17 0.2 Trazas 14 1.8 0.9
Cuarzo 0 0.0 0.0 0.0 06 0.4 2.9 0.9
Granate 0 Trazas 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.2
MICROCRISTALES 9.2 5.4 4.6 1.9 10.5 7.4 3.9 5.8
Plagioclasa 5.6 2.2 0.6 1.0 0.6 1.6 14 0.8
Feldespato potasico 32 2.0 0.5 0.6 79 3.2 1.6 2.7
Biotita 04 1.2 35 03 2.0 2.6 Trazas 1.8
Cuarzo Trazas 0.0 0.0 0.0 Trazas Trazas 0.9 0.5
Granate 0.0 0.0 Trazas 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
MICROLITOS 65.7 82.8 75.5 84.0 68.4 9.3 62.2 59.0
Feldespatos 53.9 80.6 65.6 74.8 577 8.6 54.8 49.8
Cuarzo Trazas Trazas 0.0(?) 0.0(?) Trazas 0.0(?) Trazas Trazas
Biotita Trazas 0.7 8.1 0.8 102 Trazas 6.3 6.1
Oxidos 11.8 1.5 1.8 8.4 05 07 1.1 3.1
Zircon?/Olivino? Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas
Ortopiroxeno? Trazas Trazas Trazas Trazas 0.0 0.0 0.0 0.0
Apatito Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas Trazas
Monacita 0.0 0.0 0.0 Trazas 0.0 0.0 Trazas Trazas
VIDRIO 17.5 4.4 15.6 13.0 173 70.5 23.8 30.8
TOTAL 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
+ VESICULAS 11.7 16.2 0.3 1.3 0.4 12.2 0 6.7

" Medicién realizada en la muestra 1742-A de este trabajo.

2 Edades reportadas por Chédeville et a/. (2019).

? Debido al tamafio de los cristales no se reconocieron con seguridad estas fases minerales.
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XALAPAZCO DEL BARRIO CERRO PINTO DERRUMBADA SUR DERRUMBADA NORTE TEPEXITL
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Figura 6.6. Abundancias modales (vol. %) de los componentes de los juveniles de riolita (grupo composicional III). Muestras de Xalapazco del Barrio (DER1745-
A), Cerro Pinto (DER1744), Derrumbada Sur (DER1769-A), Derrumbada Norte (1748-A) y Tepexitl (DER1713-A2).
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7T Figura 6.7. Fotomicrografias de electrones retrodispersados de los componentes de los juveniles rioliticos del AVLD.
Las muestras corresponden a Cerro Pinto (a, muestra DER1744), Derrumbada Sur (b-c, muestra DER1769A), Derrumbada Norte
(d, muestra DER1716A1; e, muestra DER1748A) y Tepexitl (f, muestra DER1713A1; g, muestra DER1713A2). La Figura e muestra
imagenes tomadas en nicoles cruzados (NX) y luz natural (LN). Abreviaturas del tamafio de componente: Mac=macrocristal;
Mic=microcristal; Mx=microlito. Abreviaturas de las fases minerales segun Whitney & Evans (2010): Pl=plagioclasa; Afs=
feldespato alcalino; Bt=biotita; Grt=granate; Mnz=monacita; Zrn=zircon; Ab=albita; Or= ortoclasa; Alm=almandino.

La matriz de ambos volcanes esta compuesta por escasos microlitos subhedrales a anhedrales de
feldespato (plagioclasa + feldespato potasico), asi como de apatito y zircon. Ademas, son poco
abundantes los microlitos de éxidos, que suelen ser anhedrales y subredondeados.

Por su parte, Las Derrumbadas presentan la misma asociacion mineral, compuesta por plagioclasa,
feldespato alcalino, biotita y granate y escaso cuarzo (ausente como macrocristal). Sin embargo,
presentan abundancias modales y texturas notablemente diferentes.

La Derrumbada Sur contiene abundantes macrocristales (7.6-7.4 vol. %) y microcristales (5.4-9.2 vol.
%) asi como una notable variabilidad textural, principalmente en los cristales de plagioclasa, los cuales
estan generalmente facetados y con zonacién en pasos, que usualmente es oscilatoria (Figura 6.7b); sin
embargo, algunos de estos cristales no presentan zonacién, aunque pueden tener textura de tamiz gruesa
(oquedades de 50 a 200 um de diametro).

Los cristales de biotita son subhedrales, con habitos tabulares y en ocasiones aciculares; a pesar de
estar generalmente oxidadas por completo, algunos cristales con menor oxidacion muestran textura de
tamiz fina; estos cristales esta ocasionalmente intercrecidos con macrocristales de plagioclasa.

Los macrocristales de granate (reconocibles incluso en muestra de mano) presentan bordes muy
irregulares, inclusiones de zircon y apatito, y estan rodeados por una corona de microcristales
subhedrales a anhedrales de plagioclasa y biotita (Figura 6.7¢).

En contraste, la Derrumbada Norte presenta un menor contenido de macrocristales (1.1-4.3 vol. %) y
microcristales (1.9-4.6 vol. %), los cuales son texturalmente poco variables. Los cristales de plagioclasa se
desarrollan facetados a moderadamente facetados, sin zonacidon y ocasionalmente con bordes
parcialmente irregulares (Figura 6.7d); sélo se observo un cristal euhedral con zonacion normal en pasos
y escasa textura de tamiz en el nucleo. Los cristales de biotita suelen ser euhedrales y sin presencia de
bordes de oOxidos, texturas de desequilibrio ni zonacion; son escasos los cristales esqueletales (Figura
6.7d).
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Ademas, los cristales de granate sélo son reconocibles en lamina delgada, pues se desarrollan como
microcristales subredondeados que generalmente estan incluidos en macrocristales de feldespato
alcalino (Figura 6.7e).

El volcan Tepexitl contiene pocos macrocristales (~4 a 10 vol. %) y microcristales (4 a 6 vol. %). La
asociacion mineral estd compuesta por cristales de feldespato alcalino, plagioclasa, cuarzo y biotita, con
una escasa presencia de granate.

Los cristales de feldespato alcalino son facetados a moderadamente facetados, con bordes
subredondeados y, en ocasiones, con fracturamiento concoide e inclusiones de plagioclasa (Figura 6.7f).
So6lo unos pocos cristales muestran textura esqueletal. Los cristales de plagioclasa son generalmente
euhedrales, con bordes parcialmente irregulares y generalmente sin zonacién (Figura 6.7f); sin embargo,
se identifico un macrocristal con zonacién oscilatoria de bandeado delgado. Ninguno de los cristales
observados presenta textura de tamiz.

Los cristales de biotita son euhedrales a subhedrales con habitos tabulares y generalmente con bordes
parcialmente irregulares, asi como inclusiones de plagioclasa ocasionalmente. Algunos cristales de biotita
se observan totalmente oxidados.

Los cristales de cuarzo se observan anhedrales, con abundante fracturamiento y engolfamientos en
sus bordes en los que en ocasiones se encuentran microcristales de biotita; algunos cristales contienen
inclusiones de vidrio.

Se observé un macrocristal subredondeado de granate, con zonacidén normal en pasos, aunque

ligeramente difusa; contiene inclusiones de biotita, apatito, zircon y monacita, y esta intercrecido con un
macrocristal de plagioclasa (Figura 6.79).
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CAPITULO 7
GEOQUIMICA MINERAL

Con el objetivo de caracterizar las fases minerales presentes en los fragmentos juveniles del
Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas, se realizaron analisis cuantitativos de megacristales (>2000
pum), macrocristales (400-2000 pym), microcristales (200-400 pm) y microlitos (<200 pm) de plagioclasa,
olivino, piroxeno, anfibol, biotita, granate y minerales opacos, haciendo uso de una microsonda
electronica (ver Capitulo 4). En las Tablas I-VIII del Anexo III se presentan los resultados de dichas
mediciones, junto con el calculo de las férmulas estructurales expresadas en atomos por unidad férmula
(a.p.u.f.) y la composicién mineral en funcidon de los miembros extremos de sus respectivas soluciones
sélidas. En las descripciones siguientes, las flechas de los datos composicionales indican la posicién
relativa del analisis respecto al centro del cristal (e.g. Anss (centro)=>Angs (borde)), mientras que los rangos
composicionales se definen con un guion (e.g. Anss.eg).

7.1. Feldespatos

Se realizaron analisis cuantitativos de los macro y microcristales (Figura 7.1a) de plagioclasa de los
basaltos y andesitas basalticas (grupo composicional I) de los volcanes Alchichica, Tecajete, Cerro La Cruz
y Atexcac; de las andesitas (grupo composicional IT) de Piedras Negras y Cerro Alto; y de las riolitas (grupo
composicional III) de Las Derrumbadas (Norte y Sur), Tepexitl y Cerro Pinto en los que, ademas, se
analizaron algunos cristales de feldespato alcalino (ver Tabla 4.1 y Anexo III para mayores detalles).
Cuando los cristales presentaban zonacidn, las mediciones se realizaron tanto en los nlcleos como en las
bandas de sobrecrecimiento y, cuando fue posible, en algunos microlitos presentes en la matriz (Figura
7.1b).

Los nucleos de los macro y microcristales de plagioclasa de los basaltos y andesitas basalticas
comprenden un amplio rango composicional y se clasifican mayormente como labradorita, y en menor
medida como andesina y oligoclasa. Estas dos Ultimas composiciones coinciden con las observadas en
los cristales de las riolitas, como se explica mas adelante. En cambio, los microlitos analizados son
exclusivamente de labradorita.

Los microlitos de Cerro La Cruz exhiben composiciones homogéneas (Angs-s7), mientras que los de
Tecajete presentan un menor contenido de Ca y comprenden un rango composicional
considerablemente mayor (Anss.s3). Los dos cristales de plagioclasa analizados del volcan Alchichica
presentan composiciones notablemente dispares: el macrocristal de plagioclasa presenta zonacion,
bordes irregulares y textura de tamiz cuyo nucleo tiene una composicién de labradorita (Anes) con una
banda de sobrecrecimiento de composicion similar (Figura 6.3c); en cambio, el Unico microcristal
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analizado se observa poco facetado, con una composicion de oligoclasa (Anzs) y un contenido mucho
mas bajo de Ca que el macrocristal. Por su parte, los nucleos de los dos cristales analizados de Atexcac
presentan composiciones homogéneas de labradorita (Anez-ss).

Los cristales de plagioclasa de las andesitas presentan una menor variabilidad composicional que
aquellos de los basaltos, pero exhiben un rango composicional muy similar y se clasifican como cristales
de labradorita.

Los nucleos de los macrocristales de plagioclasa de Cerro Alto presentan composiciones ligeramente
mas homogéneas (Anes.so) que los de Piedras Negras (Anes.ss), mientras que el Unico megacristal
reconocido y analizado presenta un contenido considerablemente menor de Ca (Anss). En Piedras Negras
se corrobord la presencia de zonacion oscilatoria en los macrocristales (e.g. Ansg> Ans3> Ane) y
microcristales (e.g. Ans;> Ans7—> Anes-es), mientras que se identificd zonacidon inversa Unicamente en un
megacristal (Anss=> Anes) y en un microcristal (Angi1=> Anes). No se cuenta con microlitos analizados de
ninguno de estos volcanes.

Los cristales de plagioclasa de las riolitas presentan una importante variabilidad composicional,
clasificandose en los campos de andesina y oligoclasa. Los nlcleos de los macrocristales de la
Derrumbada Sur presentan los contenidos mas altos de Ca, y los de Cerro Pinto los mas bajos. En cambio,
los cristales de la Derrumbada Norte y Tepexitl presentan composiciones muy similares entre si.

La mayoria de los nucleos de los cristales de la Derrumbada Sur se clasifican como andesina: Los
nucleos de los macrocristales presentan una notable variacion composicional (Anzs.s7), mientras que los
microcristales presentan composiciones mas homogéneas dentro del mismo rango (Ans7-s), al igual que
los microlitos de la matriz (Anss.a0); sélo un macrocristal de plagioclasa presenta composicion de
oligoclasa (Anzg). Los cristales de plagioclasa que se encuentran intercrecidos alrededor de los
macrocristales de granate presentan composiciones de Ansgsq (Figura 6.7c), similares a los de los
microcristales y microlitos. Se reconocio la presencia de diferentes grupos de macrocristales con base en
variaciones composicionales de centro a borde, que exhiben zonacion normal (e.g. (1) Ansz>Anag; (2)
Anzg> Anzy) e inversa (e.g. Anxs> Anys), asi como textura de tamiz en el nucleo y bordes facetados;
ademas, se observaron algunos macrocristales con zonacién oscilatoria sin texturas de desequilibrio (e.g.
Ans> Ansze> Ana-a1> Angs; Figura 6.7b) y escasos cristales sin zonacién (Ansz.40) Y generalmente sanos,
raramente con textura de tamiz y superficies con engolfamientos.

En la Derrumbada Norte, los macrocristales presentan composiciones de oligoclasa ligeramente

variables (Anis26) sin zonacidn; sin embargo, se analizd un macrocristal con ndcleo de andesina y
zonacion oscilatoria  (Anzg>Ans>Anu). Los cristales de plagioclasa de Tepexitl presentan
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composiciones de oligoclasa similares (Anis-26), la mayoria de ellos sin zonacion y con bordes irregulares;
s6lo se midié un macrocristal con zonacion normal (Anzs—=>Anse) y otro con zonacién inversa (Ani9=>Anya).

En tanto, en Cerro Pinto los cristales de plagioclasa presentan composiciones considerablemente
homogéneas de oligoclasa tanto en macrocristales (Anis.12) como en inclusiones (Anss.10), sin presentar
zonacién composicional, a excepcion de un macrocristal con zonacion normal.
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Figura 7.1. Diagrama ternario Or-An-Ab para la clasificacion de los nticleos de los cristales de feldespato de los
volcanes del AVLD. (a) Composicion de los mega-, macro- y microcristales. (b) Composicion de los microlitos.
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Solo se cuenta con datos de feldespato alcalino en las rocas de Cerro Pinto y Tepexitl, los cuales se
clasifican como sanidinos: en Cerro Pinto despliegan composiciones de Orzz.75, similares a los de Tepexit!
(Or72-73), donde se analizé un microlito de composicion Oro.

7.2. Olivino

Se analizaron macro y microcristales de olivino de los basaltos-andesitas basalticas de Cerro La Cruz,
Tecajete, Alchichica y Atexcac. Todos los cristales presentan composiciones de forsterita, con valores de
#Fo entre 74 y 88 (#Fo=[Mg/(Mg+Fe*")x100], a.p.u.f); ademas, su zonacién (cuando existe) es siempre
de tipo normal, con nucleos con mayor #Fo que las bandas de sobrecrecimiento.

En Cerro La Cruz los macrocristales presentan composiciones generalmente homogéneas y ricas en
Mg (#Fo=85-87), en comparacion con los microcristales que exhiben composiciones mas variables y con
menos Mg (#Fo=82-75), pero en ambos casos se observan bandas de sobrecrecimiento
considerablemente mas pobres en Mg (#Fo=67-79). De manera similar, los macrocristales de Tecajete
presentan composiciones muy ricas en Mg (#Fo=87-88), y el Unico microcristal medido contiene
notablemente menos Mg (#Fo=76), mientras que las bandas de sobrecrecimiento presentan
composiciones similares a este Ultimo (#Fo=71-75).

En Alchichica los nucleos de los microcristales presentan composiciones homogéneas y ricas en Mg
(#F0=83-84) con bandas de sobrecrecimiento notablemente mas empobrecidas en dicho elemento
(#F0=68-72). En cambio, los nucleos de los microcristales de Atexcac, aunque también presentan
composiciones muy homogéneas, son notablemente mas pobres en Mg (#Fo=75) y presentan bandas
de sobrecrecimiento ligeramente menos maficas (#Fo=69-70).

7.3. Piroxenos

Se analizaron cristales de clinopiroxeno y ortopiroxeno de los basaltos-andesitas basalticas de Cerro La
Cruz, Alchichica y Atexcac, y de las andesitas de Piedras Negras. Cuando se observaron zonados, se
realizaron mediciones de centro a borde. Para su clasificacion, sus composiciones fueron calculadas en
términos de los miembros extremos de la solucion sélida del piroxeno: Wollastonita (CazSi»Os), enstatita
(Mg:Si.Oe6) y ferrosilita (Fe;Si»Os), mientras que su zonacidon se describe en términos del #Mg

(#Mgpx=[Mg/(Mg+Fe2++Fe3+)]x100, a.p.uf,; Fe3+ calculado segun Droop (1987)).

Los nucleos de los cristales de clinopiroxeno de Cerro La Cruz, Alchichica y Piedras Negras presentan
composiciones muy similares: comprenden composiciones de Wou3z-46Ensz.48Fsg-14 y se clasifican como
augitas, aunque se observan cercanos al limite con la didpsida (Figura 7.2). El Unico microlito de
clinopiroxeno medido pertenece a Cerro La Cruz, y es considerablemente mas rico en Fe que los
macrocristales.
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En Cerro La Cruz, la mayoria de los macrocristales analizados presentan zonacién ligeramente normal
de centro a borde (eg #Mg=86->83). En Alchichica, el macrocristal de clinopiroxeno es
considerablemente mas rico en Mg (#Mg=82) que el microcristal (#Mg=76). En cambio, en Piedras
Negras se observan macrocristales subredondeados con zonacién en sector, que presentan sectores mas
ricos en Mg (#Mg=75-80) que las bandas de sobrecreciendo que los rodean (#Mg=73-75); algunos
cristales exhiben zonacidon normal en pasos (i.e. #Mg=81->76).
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Figura 7.2. Diagrama para la clasificacién de piroxenos de los basaltos-andesitas basalticas (grupo composicional I) y
andesitas (grupo composicional II) del AVLD. Se observan Unicamente los analisis realizados en los nucleos de los cristales.
Se diferencia entre macrocristales (Mac) y microcristales (Mic) respecto a los microlitos (Mx). Modificado de Morimoto (1989).

Los nucleos de los cristales de ortopiroxeno también presentan composiciones similares en los
volcanes analizados: comprenden composiciones de Wo,3- Enzo.78-Fs20-34 ¥ se clasifican como enstatitas.
El dnico macrocristal de ortopiroxeno analizado en Alchichica presenta composiciones
considerablemente homogéneas de centro a borde (#Mg=83->82), mientras que el macrocristal
analizado de Atexcac presenta una ligera zonacion normal ((#Mg=72->68). Por su parte, los
macrocristales de Piedras Negras presentan composiciones considerablemente mas variables que los de
Alchichica y Atexcac que se refleja en un mayor rango de #Mg (#Mg=68-75). Ademas, la mayoria de los
cristales de ortopiroxeno de este volcan presentan zonacién inversa (e.g. #Mg=68-69->77-79). Los
microlitos de ortopiroxeno en Piedras Negras son ligeramente mas ricos en Mg (#Mg=77-78) que los
nucleos de los macrocristales.
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7.4. Anfibol

Se analizaron los cristales de anfibol de las andesitas basalticas de Atexcac y las andesitas de Piedras
Negras, los Unicos volcanes del AVLD que presentan dicha fase mineral en sus fragmentos juveniles.
Cuando se observaron zonados, se realizaron mediciones de centro a borde. A continuacidn, sus
composiciones se describen en términos del #Mg (#Mg"™=[Mg/(Mg+Fe®*)x100], a.p.u.f) y de sus
contenidos de Al y Si (a.p.u.f.), cuyos valores presentaron mayores variaciones.

De acuerdo con la metodologia propuesta por Leake et al (1997) para la clasificacién de anfiboles,
los cristales de ambos volcanes presentan valores de (Ca + Na)s > 1.00 a.p.u.f., asi como Nag entre 0.50 y
1.50 a.p.u.f., por lo que se definen como anfiboles calcicos. Ademas, sus contenidos de Cag son superiores
a 1.50 a.p.u.f, la sumatoria de (Ca + Na)a es superior a 0.50 a.p.u.f. y su contenido de Ti es inferior a 0.50
a.p.u.f, por lo que pertenecen al campo composicional de la pargasita (Figura 7.3) con composiciones
ligeramente variables en términos de #Mg, Siy Al.
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Figura 7.3. Diagrama Si (a.p.u.f.) vs #Mg para la clasificacion de los anfiboles calcicos de Atexcac y Piedras
Negras. Se diferencia entre megacristales (Mg), macrocristales (Mac) y microcristales (Mic). Modificado de Leake et a/.
(1997).

En el caso de Atexcac, los cristales de anfibol se observan subredondeados y sin zonacién (Figura 6.3k)
con valores homogéneos de #Mg (62-67), pero variaciones ligeramente mayores de Si (5.99-6.24 a.p.u.f.)
y Al (2.01-2.42 a.p.u.f.). No se identificaron zonaciones composicionales en ningun cristal.
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En contraste, los cristales de Piedras Negras suelen observarse zonados, con nucleos que presentan
un rango considerablemente variable de #Mg (57-71); se observa que en Piedras Negras los microcristales
presentan valores mas altos de #Mg (66-68) y Si (6.10-6.18 a.p.u.f.) pero mas bajos de Al (2.04-2.22 a.p.u.f.)
que los de los macrocristales (#Mg=55-58; Si=6.06-6.12 a.p.u.f; Al=2.34-2.46 a.p.u.f). El nicleo del
megacristal analizado presenta valores mas altos de #Mg (0.70-0.71) y Si (6.17-6.23 a.p.u.f) y mas bajos
de Al (2.13-2.18 a.p.u.f.) que el resto de los cristales. La presencia de oxidacion en la mayoria de las bandas
de sobrecrecimiento en estos cristales impidioé obtener mediciones adecuadas de elementos mayores en
estas zonas.

7.5. Biotitas

Las rocas de los volcanes rioliticos son las Unicas que presentan cristales de biotita en la zona de estudio.
La gran mayoria de estos analisis se realizaron en el centro de macrocristales; sin embargo, cuando se
observo zonacion, se realizaron mediciones en las bandas de sobrecrecimiento de estos cristales.

La composicion de las biotitas varia en términos de los miembros extremos flogopita
[KaMgs(SisAl2)O20(0OH)4], annita [KoFes(SisAl2)O20(OH)4], eastonita [Ka(MgaAlz)(SisAls)O20(OH)4 ] y siderofilita
Ko(FesAlz)(SisAls)O20(0H)4]. En la Figura 7.4 se observa que todos los cristales de biotita analizados en las
riolitas del AVLD pertenecen al campo de la annita, con la excepcién del Unico cristal analizado de la
Derrumbada Norte que se grafica en el campo de la flogopita. Se observa también que los cristales de
biotita de Cerro Pinto y Tepexitl, en términos generales, presentan composiciones muy similares, caso
contrario de aquellos de las Derrumbadas.
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Figura 7.4. Diagrama Al (a.p.u.f.) vs #Fe (Fe?*/(Fe**+Mg)) para la clasificacién de las biotitas de los volcanes
rioliticos del AVLD. Se consideran las mediciones realizadas en macrocristales (Mac) y microcristales (Mic), diferenciando
entre andlisis en el centro y el borde de estos.




Los cristales de annita de Tepexitl y Cerro Pinto presentan altos valores de #Fe (#Fe= Fe*?/(Fe**+Mg))
con poca variacion (0.82-0.88). Sin embargo, se observa que los cristales de Tepexitl contienen una
cantidad ligeramente menor de Aliowal (3.1-3.2 a.p.u.f.) que los de Cerro Pinto (3.2-3.4 a.p.u.f.). El Unico
analisis realizado en el borde de uno de los cristales de Tepexitl no presenté ninguna diferencia
composicional respecto al centro del cristal.

En cambio, las biotitas de Las Derrumbadas presentan valores mas bajos y variables de #Fe. En la
Derrumbada Sur, el borde del cristal de biotita analizado tiene un #Fe de 0.68, mientras que en la
Derrumbada Norte es alin mas bajo, de 0.46; no obstante, el contenido de Al € similar en ambos casos
(2.8-3.1 a.p.u.f.), dentro del rango de las composiciones de los cristales de Tepexitl.

7.6. Granates

Una de las caracteristicas petrograficas mas destacables en las riolitas del AVLD es la presencia de granate
como macrocristales, que ocurre Unicamente en los volcanes de la Derrumbada Sur y Tepexitl y, en menor
medida, en la Derrumbada Norte. Para el presente trabajo se analizaron macrocristales de granate de la
Derrumbada Sur y Tepexitl (uno de cada uno), efectuando mediciones en el centro y borde del cristal.

Los cristales de granate analizados presentan composiciones facilmente diferenciables: el macrocristal
de la Derrumbada Sur presenta un menor contenido de MnO (1.9-2.0 %) y mayor contenido de CaO (4.4-
4.6 %) que el macrocristal de Tepexitl (MnO=3.7-4.7 %; Ca0=3.3-2.8 %). Ademas, las composiciones del
centro y borde del macrocristal de la Derrumbada Sur son muy homogéneas, mientras que en Tepexit!
se puede observar una notable disminucion de CaO y un aumento de MnO de centro a borde.

La composicidn de los cristales de granate varia en términos de los miembros extremos de la solucion
sélida: almandino [Fe?"3Alx(SiO4)s], andradita [CasFe*(SiO4)s], grosularia [CasAlx(SiO4)s], piropo
[Mgs3Alx(SiOa)3], espesartina [Mn?*3Alx(SiO4)3] y uvarovita [CasCra(SiO4)s). El macrocristal de la Derrumbada
Sur presenta una composicion homogénea de centro a borde de Almz1.72-Adro-1-Grsi3-Prp1o-11-Spsa-s-Uvo,
mientras que el macrocristal de Tepexitl presenta una composicion de Almzs-Adri-Grsio-Prps-Spse-Uvg en
el centro y de Alm77-Adri-Grs7-Prps-Spsi2-Uvo en el borde. Por tanto, ambos macrocristales son ricos en
almandino, pero el macrocristal de la Derrumbada Sur es mas rico en grosularia y piropo que el de
Tepexitl, mientras que éste Ultimo es notablemente mas rico que aquel en almandino y espesartina,
especialmente hacia el borde del cristal.

7.7. Minerales opacos
Se realizaron microanalisis en minerales opacos presentes en la matriz Unicamente de los basaltos de
Cerro La Cruz, las andesitas de Cerro Alto y Piedras Negras, y de las riolitas de la Derrumbada Norte.
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La gran mayoria de los microlitos de minerales opacos analizados corresponden a 6xidos de Fe-Ti, y
se clasifican como titanomagnetitas en los fragmentos juveniles de los basaltos y andesitas, y como
magnetitas e ilmenitas en los juveniles rioliticos (Figura 7.5a).

En los basaltos, las composiciones de los microlitos opacos de Cerro La Cruz corresponden
principalmente a titanomagnetita, aunque también se analizaron algunos microlitos ricos en Cr, que se
clasifican como cromitas de Al y magnetitas de Cr (Figura 7.5b). En las andesitas, los microlitos opacos
son de titanomagnetita, que en Cerro Alto son mas pobres en Fe?" que el nico microlito analizado en
Piedras Negras. Finalmente, en las riolitas, la Derrumbada Norte presenta microlitos opacos de magnetita
rica en Al (7.3-9.3 % de Al,O3).

TiO, Fe3*
Rutilo, brukita

Magnetita
de Al

Magnetita
de Cr

Cromita
de Fe

Espinela
Fe3*Ti,Ox de Fe

“Ferropseudobrukita” 33%

//
// ﬂ
c /N

Cromita de Espinela
Al de Cr

FeTiO,
lImenita 50%

Fe2t,TiO,
Ulvéespinela

67% 33%

Fe3*,TiOs / SIMBOLOGiA\

Pseudobrukita GRUPO 1
C.LaCruz o
GRUPO 1II
C. Alto A
E Piedras Negras ¢
| T T | | | | T I I I’ GRUPO 1II
33% Qerrumbada Norte <>/
Fe20 Fe2tFe3+.0 Fe®,0,
Wiistita e7re " ,0s Hematita
Magnetita

Figura 7.5. Diagramas de clasificacién de los microlitos de minerales opacos analizados. (a) Diagrama ternario
TiO,- Fe>*O-Fe3*,0; para la clasificacion de los 6xidos de Fe-Ti. (b) Diagrama ternario Fe3*-Cr-Al para la clasificacién
de los microlitos de oxidos ricos en Cr de Cerro La Cruz. Campos composicionales después de Barnes & Roeder
(2001). Modificado de Stevens (1944) y Ghosh et al. (2009).
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CAPITULO 8
INTERPRETACIONES Y DISCUSION

Los magmas del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas muestran un amplio rango composicional de
basaltos a riolitas, pero con una escasa presencia de andesitas y la ausencia de dacitas, por lo que se
define como un vulcanismo bimodal (Siebe & Verma, 1988; Suneson & Lucchitta, 1983; Frost & Frost,
2014; Sen, 2014). En la zona de estudio, el vulcanismo mafico corresponde al mayor nimero de edificios
(6) pero a un pequefio volumen de magma (~3.8 km? en total; Guilbaud et a/, 2019) en comparacién con
el asociado al vulcanismo riolitico (~14 km? en total; Chédeville et a/, 2019); en cambio, los magmas
andesiticos representan el menor volumen magmaético (dos volcanes y ~0.4 km*® de magma en total;
Guilbaud et al, 2019). Cabe destacar que, aunque los tres grupos composicionales han sido emitidos
durante los ultimos 25,000 afos, no existe una correlacion entre la edad de los volcanes y su contenido
de silice (Figura 8.1).
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En las secciones subsecuentes, se usan los datos colectados y se integran con los de trabajos previos
para discutir el origen de este patrédn composicional en la zona de Las Derrumbadas. Primero, se evallan
las principales hipotesis propuestas en trabajos previos para explicar el origen de estos magmas, con el
objetivo de definir el mecanismo magmatico mas viable. Posteriormente, adoptando la hipdtesis de que
todos los magmas derivaron de la diferenciacion composicional de fundidos mantélicos, se presentan
modelizaciones de cristalizacién fraccionada y se discute su impacto sobre las variaciones observadas en
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elementos mayores. Finalmente, estos resultados se integran con las caracteristicas petroldgicas y
geoquimicas de los tres grupos composicionales para proponer, en cada caso, las condiciones y procesos
magmaticos involucrados en la evolucion de los magmas durante su ascenso a la superficie.

8.1. Modelos petrogenéticos propuestos para explicar el vulcanismo bimodal de la
Cuenca de Serdan-Oriental

El desarrollo de vulcanismo bimodal se reconoce como tipico de zonas de extension tectdnica (Frost &
Frost, 2014), siendo comun la presencia de basaltos toleiticos o alcalinos asociados espacial y
temporalmente a riolitas alcalinas o peralcalinas volumétricamente mas abundantes (Meade et a/, 2014
y referencias). En estas zonas, la génesis de los magmas maficos se ha asociado a la fusion parcial de
material astenosférico bajo condiciones anhidras (<0.5 % de H;0), propiciando una tendencia de
diferenciacion toleitica (Suneson & Lucchitta, 1983, y referencias; Gasparon et al, 1993; Frost & Frost,
2014). En cambio, al menos tres mecanismos suelen proponerse para explicar la petrogénesis de los
magmas rioliticos (Frost & Frost, 2014): (1) La fusion parcial de material cortical (Meade et al, 2014 y
referencias); (2) la separacion de fundidos magmaticos inmiscibles; y (3) la diferenciacién de fundidos
toleiticos mediante procesos de cristalizacion fraccionada y asimilacién cortical. El mecanismo (1) suele
ser el mas comun, e implica que los miembros composicionales extremos no son cogenéticos, contrario
a los mecanismos (2) y (3).

Los estudios geofisicos de Mena & Gonzalez-Moran (1978) y Palacios-Hartweg & Garcia-Velazquez
(1981) en la Cuenca de Serdan-Oriental revelaron la presencia de sistemas de fallas tipo horsty graben.
Estas caracteristicas estructurales llevaron a Siebe & Verma (1988) a proponer que el estilo tectonico de
esta zona podria ser similar al régimen tectdnico distensivo que se observa en la provincia Basin and
Range al occidente de los Estados Unidos y que, por tanto, el vulcanismo bimodal de la zona podria estar
relacionado a procesos de extension cortical. Sin embargo, los magmas bajo estudio presentan
caracteristicas geoquimicas diferentes a las que suelen dominar en zonas de extensién tectdnica intra-
continental. En primera instancia, los magmas emitidos no son alcalinos, sino subalcalinos (Figura 6.2a)
con una tendencia de diferenciacion calcialcalina (Figura 6.2c). Ademas, las riolitas de la zona de estudio
presentan un caracter peraluminoso en lugar de alcalino o peralcalino (Figura 6.2d). Por otra parte, todos
los magmas del AVLD muestran anomalias negativas de Nb, Ta y Ti, asi como de La y Ce, mientras que
presentan un enriquecimiento en Rb, Ba, K, U y Pb, todas ellas en comparacion con N-MORB, lo que es
una sefal tipica de subduccion (Figuras 6.6b y 6.7b). Estas caracteristicas geoquimicas sugieren que el
vulcanismo de la zona de Las Derrumbadas esta estrechamente ligado al proceso de subduccién, aunque
la tectonica local pudo haber influenciado la distribucion del vulcanismo, asi como los procesos
involucrados en la diferenciacién de estos magmas durante su residencia en la corteza (Perfit & Davidson,
2000; Zack et al, 2002; Wilson, 2007; Hermann & Rubatto, 2009).
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Esta conclusién esta en acuerdo con trabajos previos que han abordado la petrogénesis profunda de
los magmas de la cuenca, los cuales han propuesto que los magmas maficos de la zona provienen de la
fusion parcial de un manto metasomatizado de litologia hibrida compuesta por piroxenitas de alto y bajo
silice + peridotitas (Becerra-Torres, 2017), resultante de aportes variables del componente de subduccién
tras la fusidén de fengita y allanita/monzonita del s/ab (Becerra-Torres, 2014; Pale-Berruecos, 2014). En
cuanto al origen de las andesitas, trabajos experimentales han demostrado que la fusion parcial de la
cufia del manto sélo puede generar magmas primarios de composicion intermedia (hasta 60 % de SiO»)
bajo condiciones muy especificas y poco comunes (<1000°C, ~1000 MPa y H.O >7 %; Gémez-Tuena et
al, 2014 y referencias). Los magmas resultantes estan enriquecidos en MgO (>8 %) y Sr (>1000 ppm),
mostrando relaciones de FeO'/MgO <2 (Calmus et a/, 2003 y referencias). Las andesitas del agrupamiento
estudiado no muestran tales caracteristicas, por lo que se deduce que no son producto directo de la
fusion parcial de la cuia del manto. Alternativamente, podrian estar asociadas a la diferenciacion
magmatica de fundidos basalticos (por cristalizacion fraccionada y/o asimilacion cortical) o a la mezcla
de magmas entre basaltos y riolitas; debido a que las andesitas presentan patrones de elementos traza
muy similares a los de los basaltos coexistentes y, en cambio, significativamente distintos a los de las
riolitas circundantes, la hipétesis de origen por mezcla de estos dos miembros extremos es poco viable,
resultando mas probable que sean producto de la diferenciacion de los magmas basalticos, a través de
procesos de cristalizacion fraccionada + asimilacion cortical.

Sobre el origen de las riolitas en la zona de Las Derrumbadas, aunque éstas presentan caracteristicas
tipicas de granitos tipo S (derivados de la fusion parcial de rocas sedimentarias), como A/CNK>1 (/e.
magmas peraluminosos), >1% de corindén normativo, y abundante biotita, la sefial de subduccion de
estos magmas no soporta su origen por fusion de material cortical sedimentario, sino que apunta a su
generacion por fusion de un basamento de origen igneo y con firma de subduccion, o por cristalizacién
fraccionada de los magmas méficos + asimilacién de corteza local.

De hecho, la hipétesis de la fusion parcial de diferentes litologias de la corteza local ha sido evaluada
por Landa-Piedra (2015), quien considerd dos escenarios distintos para explicar la formacién de los dos
tipos de riolitas observadas en la zona de Las Derrumbadas. Para las riolitas con granate que presentan
un empobrecimiento de tierras raras pesadas, propuso que fuese necesaria la fusion parcial de rocas del
basamento profundo con altos contenidos de granate (e.g. las granulitas de Oaxaquia) que retuvieran
dichos elementos en el residuo. En cambio, para las riolitas sin granate que muestran un
empobrecimiento de Eu, Ba y Sr, considerd la fusion parcial de rocas de la corteza superior ricas en
plagioclasay feldespato alcalino (e.g. Macizo de Teziutlan) que retuvieran dichos elementos en el residuo.
Sin embargo, los datos disponibles de elementos traza y de relaciones isotdpicas muestran que estos
escenarios no resultan satisfactorios. En el caso de las riolitas con granate, las concentraciones de tierras
raras ligeras del magma generado deberian ser mas altas que las charnokitas de granate y gneises de
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Oaxaquia (Ortega-Gutiérrez et al, 1995; Solari et al, 2004; Figuras 8.2a y b) pues, de lo contrario,
indicarian tasas de fusion parcial muy altas (cercanas al 100%); mientras que las riolitas sin granate
deberian presentar valores similares o ligeramente mas altos de tierras raras pesadas que los granitoides
del Macizo de Teziutlan (Verma, 2000; Figuras 8.2ay b), pues éstas no presentan minerales ricos en tierras
raras pesadas (e.g. granate o anfibol) que pudieran retenerlas en el residuo.
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Figura 8.2. Diagramas de tierras raras normalizado a una condrita (a) y diagrama multielementos normalizado a N-MORB
(b), en los que se comparan las composiciones de los magmas basalticos, andesiticos y rioliticos de la zona de estudio con
las composiciones promedio de los diferentes basamentos de la Cuenca de Serdan-Oriental. Las composiciones del
basamento corresponden a Oaxaquia [principalmente gneisses y charnokitas en facies de granulita (Patchett & Ruiz, 1987; Ruiz et
al, 1988a, b)], el Macizo de Teziutlan [granitos y granodioritas (Verma, 2000)] y calizas del Cinturén Mexicano de Pliegues y
Cabalgaduras (CMPC) [se usan como analogos xenolitos de caliza provenientes de la Caldera de Huichapan, Hidalgo (Verma, 2001)
y de la Caldera de Amealco, Querétaro (Blatter, 2007)].
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Figura 8.3. Datos isotépicos disponibles de algunos de los volcanes de la Cuenca de Serdan-Oriental (CSO). (a) 8'Sr/%Sr
vs Eng; (b) SiOz vs &Sr/8Sr: (c) SiO, vs Eng. Los datos isotdpicos provienen de los basaltos de Tecajete (Pale-Berruecos, 2014),
las andesitas de Piedras Negras (Besch et a/, 1995), y las riolitas de Cerro Pinto (Besch et a/, 1995; Landa-Piedra, 2015), la
Derrumbada Sur (Besch er a/, 1995), Tepexitl y la Derrumbada Norte (Landa-Piedra, 2015). Las barras de error de &Sr/26Sr
(20mean=24 a 12 x 10°) y Eng (20mean de *Nd/™Nd=24 a 17 x 10®) son mas pequefias que los simbolos. Como marco de
referencia se presentan los datos de los basaltos de la Dorsal Meso-ocednica del Pacifico Oriental [EPR-MORB; informacion
extraida de la base de datos PetDB (www.earthchem.org/petdb) el 10 de Agosto de 2019], de los sedimentos subducidos en
la trinchera mesoamericana [sitio DSDP 487 (LaGatta, 2003 en Gémez-Tuena et al, 2003)], del vulcanismo mafico circundante
[Besch et al, 1995; Schaaf & Carrasco-Nufez, 2010; Pale-Berruecos, 2014] y de las diferentes unidades que componen el
basamento de la zona de estudio: Oaxaquia [principalmente gneisses y charnokitas en facies de granulita; (Patchett & Ruiz,
1987; Ruiz et al, 1988a, b)], el Macizo de Teziutlan [mica-esquistos y rocas metavolcanicas cloritizadas (Gomez-Tuena et al,
2003); granitos y granodioritas (Verma, 2000)] y calizas del Cinturén Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras [se usa como
analogo un xenolito de caliza proveniente de la Caldera de Huichapan, Hidalgo (Verma, 2001)].
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Por otra parte, estudios isotopicos de las relaciones de Sry Nd (Figura 8.3a) también descartan un
origen por anatexis de material cortical, ya que las relaciones #Sr/%®Sry el £ng de los volcanes bajo estudio
(Besch et al, 1995; Verma, 2000; Pale-Berruecos, 2014; Landa-Piedra, 2015) son muy distintos de aquellos
del posible basamento profundo de la cuenca (.e. Oaxaquia y Macizo de Teziutlan; Patchett & Ruiz, 1987;
Ruiz et al, 1988a, b; Goémez-Tuena et al, 2003; Verma, 2000), ademas de observarse relativamente
distantes respecto a los valores de las secuencias calcareas mesozoicas que forman el basamento mas
somero (Verma, 2001).

En resumen, resulta claro que la fusion parcial de diferentes unidades de la corteza local no resulta un
modelo petrogenético viable para explicar la variabilidad magmatica de la zona de estudio. En cambio,
es muy probable que las riolitas estén relacionadas genéticamente con los basaltos circundantes, y que
hayan derivado de estos mediante procesos de cristalizacién fraccionada a diferentes profundidades en
la corteza, como ha sido propuesto previamente por Landa-Piedra (2015). No obstante, la correlacion
positiva de la relacién ¥Sr/®®Sr (Figura 8.3b) y negativa de la relacion "*Nd/"*Nd (Eng; Figura 8.3¢) con
respecto al grado de diferenciacion de los magmas, indica que es posible que los magmas del
agrupamiento hayan experimentado asimilacion cortical, como se discutira en secciones posteriores.

8.2. Cristalizacion fraccionada y modelizaciones de elementos mayores
Se pueden enunciar varios aspectos que evidencian la participacion de la cristalizacion fraccionada en la
evolucion composicional de los magmas del AVLD:

i. Todas las rocas pertenecen a la serie calcialcalina y en la mayoria de los diagramas Harker de
elementos mayores se observan correlaciones lineales tanto positivas como negativas respecto al
contenido de SiO; (Figuras 6.3a-h), comportamientos esperados como resultado de procesos de
cristalizacion fraccionada: El empobrecimiento de MgO, FeO' y Ca0, y el enriquecimiento de Al;Os3,
K20, Na;O a medida que avanza la diferenciacién de basaltos a andesitas puede asociarse al
fraccionamiento de olivino, plagioclasa calcica, clinopiroxeno y anfibol; el posterior descenso de
Al,O;, Ca0, Na.O, FeO' y P.Os de andesitas a riolitas estaria ligado a un mayor fraccionamiento
de plagioclasa y, adicionalmente, de biotita, apatito y, en algunos casos, monacita.

ii.  Se observa una clara correlacién positiva entre los elementos L/L (como Cs, Rb, Bay Pb) y el SiO»
en los magmas basalticos y andesiticos (Figuras 6.4a-d), efecto esperado como producto de la
cristalizacion fraccionada de minerales ferromagnesianos (olivino, piroxeno y plagioclasa rica en
Ca) en los que estos elementos son incompatibles; en cambio, la correlacion negativa de Sr y Eu
con el SiO; desde los basaltos hacia las riolitas (Figura 6.4e y 6.5b) es compatible con el
fraccionamiento progresivo de plagioclasa y, posteriormente, de feldespato alcalino.

iii.  Los basaltos y andesitas presentan patrones de elementos traza muy similares (Figuras 8.2a-b),
con ligeras diferencias en concentraciones que podrian indicar el fraccionamiento de diferentes
asociaciones minerales (en acuerdo con la mineralogia observada).
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iv. A pesarde que las riolitas presentan patrones de elementos traza notablemente distintos respecto
a los basaltos y andesitas similares (Figuras 8.2a-b), exhiben fuertes anomalias negativas que
podrian deberse al fraccionamiento de la asociacion mineral observada.

Para evaluar el efecto de este proceso en las variaciones de elementos mayores se realizaron
modelizaciones de cristalizacion fraccionada usando el software Rhyolite-MELTS v.1.2.0 (Gualda et a/,
2012; Ghiorso & Gualda, 2015), partiendo de la composicion de la roca mas primitiva de la zona de
estudio (muestra basaltica 1733A de Cerro La Cruz; #Mg=50.6), considerada como magma parental para
este propdsito. Ademas, se modelizaron procesos isobaricos y polibaricos para evaluar el impacto del
cambio de presion en el sistema magmatico sobre la asociacion mineral fraccionada y el patron
composicional del liquido residual. Asi mismo, para evaluar el control que ejercen las condiciones iniciales
de presion y del contenido de H;O, se consideraron presiones de 200, 500, 700 y 1000 MPa (ie. ~7.4,
18.5, 25.9 y 37 km de profundidad, respectivamente, aplicando el gradiente de 0.037 km/MPa para la
corteza mexicana segun Ortega-Gutiérrez et al, 2008) y contenidos iniciales de H.O de 1, 3y 5 %, fijando
la fugacidad del oxigeno (fO») relativa al buffer NNO, condiciones de 6xido-reduccion que se han
calculado en la literatura para el magmatismo de la FVTM (ver Anexo 1V). Los resultados de estas
modelizaciones se muestran en las Figuras 8.4a-g para las condiciones polibaricas, y en las Figuras 8.5a-
g para las isobaricas. Los detalles de estos modelos se presentan en el Anexo IV.

Cabe destacar, sin embargo, que en todas las modelizaciones la asociacién mineral fraccionada
consiste mayormente en fases minerales anhidras, con cantidades inferiores al 1.5 % en peso de fases
hidratadas (e.g. anfibol y/o biotita), debido probablemente a la limitada calibracién del software para
identificar correctamente el campo de estabilidad de estas ultimas (Gualda et a/, 2012); esto ciertamente
limita la modelizacién de las concentraciones del magma residual, particularmente en composiciones
intermedias donde el anfibol suele ser la principal fase estable. Por lo tanto, las concentraciones de los
elementos compatibles con el anfibol (principalmente MgO, FeO"y Al,O3, y en menor medida CaO y
Na;O) en los liquidos residuales de composiciones andesiticas y rioliticas de las modelizaciones podrian
variar notablemente respecto a las composiciones naturales de los magmas intermedios y félsicos del
AVLD. Ademas, ante la ausencia de anfibol, el liquido residual modelizado se enriquece en dichos
elementos, por lo que el algoritmo los introduciria en otras fases minerales estables en magmas
intermedios donde sean compatibles (.e. Al,O3, CaO y NayO en plagioclasa y feldespato alcalino y, en
menor medida, en clinopiroxeno; y FeO y MgO en piroxeno, espinela y 6xidos rombohedrales) lo que
modificaria las composiciones de los cristales fraccionados en las modelizaciones y, en menor medida, su
abundancia modal. Por esta razon, en este trabajo no se consideran las composiciones de la mayoria de
los cristales generados en las modelizaciones (con la excepcion del granate), y en cambio soélo se
consideran la secuencia de cristalizacién, la evolucion composicional del liquido residual y, en menor
medida, los porcentajes modales de las fases minerales en la asociacion fraccionada.
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Figura 8.4. Modelizaciones de la evolucion composicional del fundido residual a través de procesos polibaricos de
cristalizacion fraccionada. Los pardmetros incluyen: T= ~1250 a 650°C con pasos de enfriamiento de 10°C, Po= 200, 500, 700 y
1000 MPa y contenidos de HO= 1,3y 5 % en peso. Las modelizaciones se efectuaron usando el algoritmo Rhyolite-MELTS v1.2.0.
(Gualda, 2012; Ghiorso & Gualda, 2015) considerando la composicién de la roca mas primitiva de la zona de estudio (DER1733-A,
del volcan Cerro La Cruz) como composicion inicial. Ver Anexo IV para mayores detalles.
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Figura 8.5. Modelizaciones de la evolucién composicional del fundido residual a través de procesos isobaricos de cristalizacion
fraccionada. Los parametros incluyen: T= ~1340 a 650°C con pasos de enfriamiento de 10°C, Po= 200, 500, 700 y 1000 MPa y contenidos
de H:0= 1, 3y 5 % en peso. Las modelizaciones se efectuaron usando el algoritmo Rhyolite-MELTS v1.2.0. (Gualda, 2012; Ghiorso &
Gualda, 2015) considerando la composicion de la roca mas primitiva de la zona de estudio (DER1733-A, del volcan Cerro La Cruz) como
composicion inicial. Ver Anexo IV para mayores detalles.
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La asociacion mineral fraccionada en las modelizaciones polibaricas consistio en olivino +
clinopiroxeno + plagioclasa + espinela + ortopiroxeno + apatito * Oxidos rombohedrales
(correspondiente a la solucion sélida hematita-ilmenita-geikielita) + biotita + anfibol = feldespato
alcalino * cuarzo * leucita; todas estas fases minerales, con la excepcidn de la leucita, estan presentes en
los magmas del AVLD. Cabe destacar que estas modelizaciones lograron reproducir liquidos residuales
finales de composicion riolitica (Ze. >70 % de SiO,) producidos por grados de fraccionamiento cristalino
de entre el 77 y el 91 %.

La asociacidon mineral fraccionada en las modelizaciones isobaricas fue esencialmente la misma que
en los escenarios polibaricos, con la adicion de la presencia de granate a presiones >700 MPa. Sin
embargo, Unicamente las modelizaciones a 200 MPa de presidon lograron reproducir liquidos residuales
finales de composicion riolitica mediante grados de fraccionamiento cristalino de entre el 79 y 87%.
También se observé que la evolucién composicional del magma residual (/iquid line of descent) presentd
variaciones mas notorias de concentraciones de elementos mayores (excepto en la concentracién de
Na;O) que en los escenarios polibaricos; esto se debid, principalmente, a diferentes cantidades de
fraccionamiento de cada fase mineral (principalmente mayores cantidades fraccionadas de leucita y
cuarzo), como respuesta tanto a diferentes contenidos de H,O como a diferentes presiones iniciales.

En las modelizaciones isobaricas a presiones >500 MPa destaca el abrupto empobrecimiento de SiO,,
Al,O3 y Na,O en el magma residual (Figuras 8.5a-c) y altos grados de fraccionamiento cristalino (80 a
96%). Esta evolucién composicional esta ligada al abundante fraccionamiento de cuarzo + leucita (fases
ricas en dichos elementos) a temperaturas <710 °Cy en equilibrio con composiciones daciticas (~62-67%
de SiOy); esto impidié que el magma residual evolucionara hacia composiciones rioliticas. Se debe
considerar, sin embargo, que la falta de ajuste de las entalpias de formacion del cuarzo y del feldespato
alcalino en la versién de Rhyolite-MELTS utilizada deriva en una incertidumbre importante en las
cantidades de feldespato alcalino y cuarzo producidas en los Ultimos pasos de cristalizacion (a partir de
composiciones félsicas). Por ello, estos resultados deben considerarse con reserva. No obstante, la
modelizacién de altos porcentajes de leucita a presiones >500 MPa y contenidos iniciales de H,O >3 %
sugieren que su formacion podria considerarse, en gran parte, como una respuesta a la ausencia de
formacion de anfibol, pues incorpora altas concentraciones de Al,Os3, NaO; y, especialmente, de H,O,
elementos compatibles en dicha fase mineral.

En términos generales, los resultados de las modelizaciones de cristalizacion fraccionada indican que
el contenido de H,O y la presion controlan fuertemente la secuencia de cristalizacion del magma: todas
las modelizaciones (polibaricas e isobaricas) muestran que un incremento en la cantidad de H,O suele
retrasar la formacién de feldespatos y ortopiroxeno, mientras favorece la cristalizacion temprana de
olivino y espinela. El aumento de presidn, por su parte, favorece la cristalizacion de ortopiroxeno (que es
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la primera fase en cristalizar a presiones >1000 MPa a cualquier contenido de H>O inicial) y de granate
(s6lo estable en condiciones isobaricas), pero inhibe la formacién de olivino a altas presiones (>1000 MPa
a cualquier contenido inicial de H0).

Con base en la evolucién del fliquid line of descent de estas modelizaciones de cristalizacion
fraccionada, los resultados son poco concluyentes respecto a una trayectoria composicional isobarica o
polibarica que se ajuste mejor a las variaciones composicionales de los magmas del AVLD; no obstante,
se pueden considerar los volimenes magmaticos y la distribuciéon del vulcanismo para dilucidar el
escenario mas probable para cada caso.

Por ejemplo, considerando el origen monogenético de estos volcanes, su distribucién espacial dispersa
y los bajos volumenes de los magmas maficos e intermedios emitidos, se consideran mas probables los
escenarios de cristalizacion fraccionada polibarica para explicar las variaciones quimicas vy
mineralégicas de los magmas basalticos y andesiticos, mediante los cuales la cristalizacion ocurre a
diferentes profundidades durante su ascenso a través de fallas y fracturas en la corteza que actuan como
un sistema de conductos (Siebert et a/, 2015). Sobre este respecto, se observa que, en términos generales,
las concentraciones de elementos mayores de la mayoria de estos magmas son reproducibles dentro de
un amplio rango de presiones corticales (<1000 MPa) y contenido de H>O inicial (1-5 %). Una excepcién
es el bajo contenido de Na;O de las andesitas que ninguna modelizacién logra reproducir (Figuras 8.4cy
8.5¢), lo que podria deberse a la ausencia de anfibol en ellas. Ademas, las concentraciones de algunos
elementos mayores del volcan Alchichica y, en menor medida, del volcan Atexcac, no logran reproducirse
a través de ninglin modelo, por lo que la intervencion de otros procesos magmaticos, como mezcla de
magmas y asimilacion cortical, son muy probables y se discutiran posteriormente.

Respecto a los magmas rioliticos, aunque los modelos polibaricos logran reproducir su alto contenido
de silice (Figura 8.4a), no reproducen su alto contenido de Al,Os (Figura 8.4b), observandose que el
fraccionamiento de clinopiroxeno a partir de liquidos residuales de andesita basaltica en composicién
(Le. >51 % de SiO, y <4.5-5 % de MgO en las modelizaciones) inhibe el enriquecimiento de dicho 6xido.
Posteriormente, el abundante fraccionamiento de plagioclasa en liquidos residuales desde
composiciones intermedias (.e. >56 % de SiO, y <1.5-3.5 % de MgO en las modelizaciones) y feldespato
alcalino en las félsicas provocan el rapido empobrecimiento de Al;Os, finalizando en magmas rioliticos
con contenidos de Al,Os inferiores al 4 %, que distan mucho de los altos valores que presentan las riolitas
del AVLD (>13 % de Al;O3). Ademas, estos escenarios de cristalizacion fraccionada no presentan granate
como fase estable, lo cual es incongruente con su presencia en algunas de estas rocas. En cambio, las
modelizaciones isobaricas muestran un mejor ajuste con las riolitas del AVLD (Figuras 8.5a-g),
especialmente con las altas concentraciones de Al,Os y bajas de CaO y Na;O. Especificamente, las
modelizaciones isobaricas a 700 y 1000 MPa a cualquier contenido de H>O presentan granate como fase
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estable; ademas, estos fueron los Unicos escenarios capaces de reproducir los altos contenidos de Al;Os,
gracias a un menor fraccionamiento de feldespatos. Por otra parte, los altos volimenes de la mayoria de
los volcanes rioliticos (3-11 km?®) sugieren la presencia de cdmaras magmaéticas, por lo cual procesos
isobaricos de cristalizacion fraccionada (a un nivel determinado de la corteza) podrian representar el
escenario mas realista para la produccion de las riolitas de la zona de estudio.

Cabe destacar, ademas, que ninguna de las modelizaciones aqui presentadas logré reproducir las
composiciones peraluminosas de las riolitas (Figuras 8.6a y b); esto, junto a la escasez de cantidades
fraccionadas significativas de anfibol en las mismas indica que es posible que la cristalizacién vy
fraccionamiento de fases hidratadas sean imprescindibles para generar magmas félsicos peraluminosos.

Por ello, el ajuste de estos escenarios de cristalizacién fraccionada con las composiciones de los
magmas del AVLD debera ser corroborado mediante modelizaciones de elementos traza en trabajos
futuros, siendo necesarios: (i) La estimacién del porcentaje modal de minerales hidratados (biotita y
principalmente anfibol) adicional a la asociacién mineral modelizada por MELTS, y (ii) datos de
coeficientes de particion de elementos traza medidos en minerales naturales de rocas calcialcalinas
similares en composiciéon a los magmas del AVLD (basaltos y andesitas metaluminosos y riolitas
peraluminosas).
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Figura 8.6. Diagramas que muestran la evolucion de los indices A/CNK vs A/NK a través de los procesos de
cristalizaciéon fraccionada polibaricos (a) e isobaricos (b) modelizados con Rhyolite-MELTS v1.2.0. Ver detalles en
Anexo IV. Los simbolos son los mismos que los usados en los diagramas del Capitulo 6 (rojos=basaltos; verdes=andesitas;
azules=riolitas).
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En las secciones subsecuentes, se integran los resultados de las modelizaciones de elementos mayores
con las observaciones geoquimicas y petrograficas de los magmas bajo estudio, con el proposito de
estimar las condiciones de presion y contenido H,O a la que pudieron haber cristalizado cada uno de los
grupos magmaticos del AVLD. Ademas, se discutira el posible papel de la fusion parcial, la cristalizacion
fraccionada, la mezcla de magmas y la asimilacién cortical para cada caso.

8.2.1. Evolucién de los magmas maéficos e intermedios
Las variaciones geoquimicas y petrograficas de los magmas menos evolucionados del AVLD pueden estar
ligados a varios factores, siendo los mas importantes (i) el componente de subduccion, (ii) la asociacion
mineral de la fuente mantélica (y, por tanto, la profundidad a la que ocurrié la fusion parcial), (iii) el grado
de fusion parcial de dicha fuente, y (iv) los procesos de diferenciacion magmatica ocurridos durante el
ascenso del magma a la superficie.

En primera instancia, la contribucién del componente de subduccién en la petrogénesis profunda del
vulcanismo mafico de la Cuenca de Serdan-Oriental fue caracterizada previamente por Pale-Berruecos
(2014) y Becerra-Torres (2014). Estos autores observaron una notable diversidad geoquimica expresada
dentro de un amplio rango de latitudes (entre 18°50" y 19°31" latitud N; Pale-Berruecos, 2014); entre las
caracteristicas mas relevantes, por ejemplo, se encuentra la disminucién de las relaciones de elementos
de tierras raras ligeras y elementos LJL respecto a elementos HSF(e.g. La/Nb y Ba/Nb) con el aumento de
latitud. Este comportamiento ha sido interpretado como el resultado de una disminucién gradual del
componente de subduccién (fluidos acuosos y fundidos provenientes de la placa oceanica en subduccion)
al manto subarco conforme la placa de Cocos subduce a mayor profundidad a medida que aumenta la
latitud. No obstante, debido a que el AVLD se encuentra comprendido dentro de un estrecho rango de
latitudes (entre 19°14"y 19°26" N), dichas relaciones no presentan una variacién notable en la mayoria de
los magmas maficos (Figuras 8.7a-b); esto sugiere que la participacion del componente de subduccion
en la generacion de estos magmas debio ser similar y, por tanto, no explica las variaciones geoquimicas
y petrogréficas detalladas en el presente trabajo. La posible excepcidn a este escenario serian los magmas
de C. La Cruz, que presentan relaciones La/Nb y Ba/Nb considerablemente mas bajos al resto de los
magmas maficos circundantes, lo que podria evidenciar un menor aporte del componente de subduccion.

Por otra parte, para evaluar la participacion de la asociacion mineral de la fuente mantélica en las
variaciones geoquimicas de los magmas mas primitivos de la zona, la relacion Gd/Yb, considerada una
“firma de granate” (Gomez-Tuena, 2002), resulta una herramienta muy util. Como se observa en la Figura
8.7¢, todos los basaltos y andesitas analizados presentan valores similares de dicha relacion, que varian
entre 2.0y 2.8, lo que sugiere una fuente mantélica (e.g. las litologias hibridas de peridotitas y piroxenitas
propuestas como fuente de los magmas maficos de la cuenca por Becerra-Torres (2017)) con cantidades
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modales de granate similares. Por lo tanto, la fusion parcial que dio lugar a los fundidos parentales de
estos magmas debid ocurrir a la misma profundidad en el manto subarco.
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Figura 8.7. Relaciones de elementos traza vs latitud de los basaltos y andesitas del Agrupamiento Volcanico Las
Derrumbadas. Se presentan algunas relaciones usadas en trabajos previos para discutir la petrogénesis profunda de los
magmas méficos de la CSO: (a) La/Nb para evaluar la contribucion de fluidos acuosos del s/ab al manto subarco; (b) Ba/Nb
para la contribuciéon de fundidos del s/ab al manto subarco; (c) Gd/Yb para evaluar la presencia de granate en la fuente
mantélica en funcién de la profundidad a la que se produjo la fusion; (d) Zr/Nb para evaluar el grado de fusion parcial de la
fuente mantélica. Como marco de referencia se incluyen los datos del resto del vulcanismo méfico e intermedio de la Cuenca
de Serdan-Oriental (CSO) (Negendank et al, 1985; Schaaf & Carrasco-Nuiez, 2010; Pale-Berruecos, 2014; De Ledn-Barragan,
2016). Los simbolos encerrados en un 6valo punteado corresponden a magmas cuyas relaciones estarian afectadas por efectos
de fraccionamiento de anfibol (Amp) y/o clinopiroxeno (Cpx). Simbologia como en los diagramas del Capitulo 6.

Aun con ello, el notable empobrecimiento en tierras raras ligeras de los basaltos de Alchichica respecto
al resto de los magmas maficos podria sugerir altos grados de fusion parcial, caso contrario al de las
andesitas de Cerro Alto, cuyas concentraciones mas altas de estos elementos podrian deberse a bajos
grados de fusion. Relaciones de elementos traza como La/Sm, Ce/Y y Zr/Nb son utiles para evaluar el
grado de fusion parcial de la fuente; no obstante, los bajos contenidos en P,Os de los basaltos de
Alchichica sugieren el fraccionamiento de apatito, una fase mineral con la que tierras raras ligeras como
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La y Ce son altamente compatibles, afectando las relaciones La/Sm y Ce/Y. En cambio, la relacién Zr/Nb,
s6lo podria ser afectada por el fraccionamiento de anfibol y clinopiroxeno en magmas andesiticos, en los
que el Nb puede ser moderadamente compatible (Sun, 2018), por lo que resulta una relacién elemental
mas eficiente para evaluar el grado de fusion parcial en estos magmas.

En comparacion con los basaltos de Tecajete y C. La Cruz, los basaltos de Alchichica presentan una
relacion ligeramente mas alta de Zr/Nb (Figura 8.7d), y valores notablemente mas bajos de Nb, lo que
podria ser resultado de un mayor grado de fusion parcial; en cambio, la baja relaciéon Zr/Nb y los bajos
valores de Nb de Cerro La Cruz sugieren menores grados de fusion. Las andesitas de Cerro Alto no
presentan valores bajos de Zr/Nb, por lo que es poco probable que su enriquecimiento en tierras raras
ligeras se deba a altos grados de fusion parcial.

De manera general, estos resultados indican que posibles variaciones en las contribuciones del
componente de subduccién al manto subarco asi como la profundidad y el grado de fusion parcial
involucrados en la generacion los magmas maficos e intermedios del AVLD tuvieron un papel poco
relevante en la diversidad geoquimica que éstos presentan. Alternativamente, cabe la posibilidad de que
heterogeneidades mantélicas hayan originado dichas variaciones o, en su lugar, que procesos de
diferenciacion magmatica acontecidos durante el ascenso de los fundidos mantélicos a través de la
corteza hacia la superficie contribuyeran en mayor medida a dichas caracteristicas.

En este orden de ideas y, a pesar de presentar patrones similares de elementos traza, tanto basaltos
como andesitas exhiben notables diferencias en asociacion mineral, contenido de cristales, texturas
cristalinas y concentraciones de elementos mayores; estas evidencias apuntan a eventos de cristalizacién
fraccionada a diferentes profundidades y contenidos de H,O, asi como a eventos de mezcla de magmas.
A partir de la asociacion mineral, abundancias modales y concentraciones de elementos mayores de los
basaltos-andesitas basalticas y andesitas, se pueden reconocer cuatro grupos magmaticos

L BASALTOS CON OLIVINO. Magmas de cristalinidad moderada (>8 vol % de macro y
microcristales), ricos en olivino + clinopiroxeno y sin plagioclasa como macrocristal
Estos magmas corresponden a los conos de escoria Cerro La Cruz y Tecajete, y al maar Toxtepec. La
ausencia de ortopiroxeno y plagioclasa en estos magmas, asi como la abundante cantidad de cristales de
olivino, clinopiroxeno y éxidos de Cr-Fe-Ti sugieren condiciones de cristalizacién con un alto contenido
inicial de H,O; estas condiciones reducen el campo de estabilidad de la plagioclasa, enriqueciendo el
liquido residual en CaO y estabilizando el clinopiroxeno sobre el ortopiroxeno (Nandedkar et a/, 2014).

Las fases minerales presentes en estos magmas (olivino, clinopiroxeno y espinela) fueron las primeras
en formarse en la secuencia de cristalizacion de las modelizaciones polibaricas de Rhyolite-MELTS a
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presiones iniciales de 200-500 MPa (/e. <18.5 km de profundidad) y contenidos iniciales de H.O >3 %,
encontrandose en equilibrio con liquidos basalticos a temperaturas >1040°C después de grados de
fraccionamiento cristalino de entre 10y 18 % (Ol (6-8 %), Cpx (1-12 %), Spl (1-2 %)). Por ello, con base en
la correspondencia de la asociacion mineral observada y la secuencia de cristalizacion modelizada, se
propone la posibilidad de que los basaltos de olivino del AVLD se formaran dentro de dicho umbral de
condiciones. Cabe notar que la presencia de abundantes inclusiones de 6xidos en los cristales de olivino
de estos magmas indica una abundante cristalizacion de 6xidos anterior a la formacion de olivino.
Ademas, el empobrecimiento en Ni y Cr de Cerro La Cruz respecto a Tecajete sugiere un mayor
fraccionamiento de olivino y clinopiroxeno en el primero.

La zonacion normal en los cristales de olivino puede ser un efecto de la cristalizacién fraccionada
(Streck, 2008); sin embargo, el amplio rango en #Fo de los nlcleos de los cristales de olivino de Tecajete
(Fore-s8) y Cerro La Cruz (Fors.g7), asi como sus texturas esqueletales, sugieren que muchos de estos
cristales no se formaron en equilibrio con el magma huésped y, por tanto, que otros procesos
magmaticos pudieron afectar estos magmas. Para comprobar esta hipétesis, se evaludé el equilibrio

quimico de los nucleos y bordes de los macro y microcristales de olivino y clinopiroxeno con la roca total,

Mineral—fundido
Fe—Mg

& Emslie (1970) y de 0.28+0.08 para clinopiroxeno segun Putirka (2008)); los resultados se ilustran en los

usando los valores de K, disponibles en la literatura (0.30£0.03 en olivino segin Roeder

diagramas de Rhodes de las Figuras 8.8a-b.

En estos diagramas se observa que los nucleos de todos los macrocristales y de algunos microcristales
de olivino, asi como los escasos macrocristales analizados de clinopiroxeno, se grafican por encima de la
zona de equilibrio. En cambio, algunos bordes de macrocristales y la mayoria de los nucleos de los
microcristales de olivino se grafican dentro de la zona equilibro, mientras que la mayoria de los bordes
de los macrocristales de olivino se encuentran por debajo de ella. Por lo tanto, dada la ausencia de bordes
disueltos y coronas de reaccién tipicas de xenocristales (Lopez & Bellos, 2006; Castro-Dorado, 2015), los
nucleos de los macrocristales de olivino y clinopiroxeno pueden considerarse como antecristales,
mientras que los nucleos de los microcristales de olivino se definen como fenocristales (Hildreth ,2001
en Charlier et al, 2005; Streck, 2008; Larrea et al, 2013). Con base en las composiciones de los antecristales
de olivino y clinopiroxeno de estos volcanes, se infiere que éstos cristalizaron en magmas con #Mg de
entre ~60 y 68. Por su parte, los bordes de los macrocristales de olivino se formaron en un magma
composicionalmente mas evolucionado que la roca total (.e. menor #Mg), lo que puede relacionarse con
procesos de cristalizacion /n-situ (Langmuir, 1989).

La presencia de abundantes antecristales, asi como la zonacién normal de los macrocristales de olivino

podrian explicarse como el resultado de la acumulacién de cristales que no fueron separados del magma
durante las primeras etapas de cristalizacion fraccionada en las que la composicién del liquido era mas
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maéfica. No obstante, los abruptos cambios composicionales entre los nucleos y bordes que se observa
en los macrocristales de olivino (e.g. Figuras 6.2a-b) sugieren que los antecristales se formaron en
magmas mas primitivos (#Mg ~60-68) y fueron posteriormente incorporados a los magmas mas
evolucionados de estos volcanes a través de procesos de mezcla de magmas. De hecho, la formacion de
macrocristales esqueletales de olivino y zonacién normal progresiva como los que se observan en Cerro
La Cruz y Tecajete ha sido replicada experimentalmente por Shea et a/ (2015) a través de 3 etapas: (1)
Cristalizacion en equilibrio del nucleo (Figura 8.9a) seguido de (2) su incorporaciéon a un magma mas frio
y evolucionado, formando un borde esqueletal con menor #Fo por sobreenfriamiento (Mollo & Hammer,
2017) (Figura 8.9b); y finalmente, (3) un proceso de reequilibrio quimico por difusién sélida entre nucleo
y borde, lo que genera una zonacién normal difusa (Figura 8.9¢).
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a Figura 8.8. Diagramas de Rhodes que ilustran las pruebas de equilibrio
SIMQOLOGIA quimico entre los macrocristales (Mac) y microcristales (Mic) de
Lﬁm Mac Mic olivino (a) y clinopiroxeno (b) con el liquido (roca total) de los magmas
de cristal maficos del AVLD. Se observa que la gran mayoria de los nucleos de los
Tecajete v | U v cristales analizados se encuentran en desequilibrio con la roca total. La
Alchichica O' O|O curva gruesa continua y las curvas punteadas representan el rango de
composiciones en equilibrio entre el mineral y el liquido, cuyo
C.LaCruz lf.}l| =] d}|d]= comportamiento estd gobernado por el coeficiente de intercambio (Kp)
A | entre el Fe y el Mg entre ambas fases. Kp (Fe-Mg) en olivino de 0.30+0.03
excac (Roeder & Emslie, 1970) y en clinopiroxeno de 0.28+0.08 (Putirka, 2008).
Piedras Negras QO #Fo (apuf) en Ol = [Mg/(Mg+Fe?*)x100]. #Mg (ap.uf) en

/

Cpx=[Mg/(Mg+Fe?*+Fe3*)]x100; (a.p.u.f) corresponde a &tomos por
unidad férmula. Fe?*+ Fe3* en clinopiroxeno calculado segun Droop (1987).
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En los magmas bajo estudio, la mezcla de magmas pudo ocurrir de dos formas: (i) Por la inyeccion de
magmas maficos profundos hacia los basaltos de estos volcanes; o (ii) por la interaccion de los magmas
basalticos con magmas mas primitivos y someros durante el ascenso de los primeros hacia la superficie.
Las inyecciones méficas del escenario (i) habrian producido cristales con zonacion inversa, asi como
bordes disueltos y texturas de tamiz en los fenocristales debido al aporte de calor, caracteristicas que no
se observan en los cristales de estos volcanes. Por lo tanto, el escenario (ii) resulta mas viable, e implica
gue magmas mas primitivos (#Mg ~60-68) estancados en la corteza fueron atravesados por los magmas
basalticos de estos volcanes, incorporando cristales esqueletales de olivino con #Fo>80 y macrocristales
zonados de clinopiroxeno; posteriormente, los antecristales de olivino se reequilibraron con el magma
huésped (mas frio y evolucionado), formando delgadas bandas de sobrecrecimiento con #Fo mucho mas
bajos; un subsecuente lento ascenso magmatico estancamiento en la corteza debid ocurrir para permitir
el reequilibrio quimico por difusion entre nulcleo y borde. Estos eventos de mezcla también podrian
explicar la amplia variedad composicional de 6xidos de Cr-Fe-Ti en Cerro La Cruz: las variedades ricas en
Cr (cromitas de Al y magnetitas de Cr) provendrian de los magmas mas primitivos, mientras que las
variedades mas ricas en Ti y Fe (titanomagnetitas) se habrian formado en el magma huésped mas

evolucionado.

Figura 8.9. Interpretacion
petroldgica del origen de
los macrocristales de
olivino con textura
esqueletal y zonacién
normal difusa propuesta
para los macrocristales
de olivino de Kilauea.
Modificado de Shea et a/.
(2015).

Fogi.s
Cristalizacion en magma primitivo. Cristal incorporado en magma mas Reequilibrio - por difusion
Fina zonacion y rehomogenizacion. evolucionado. Borde esqueletal. entre ntcleo y borde del cristal.

Cabe destacar, ademas, que la abundante incorporacion de antecristales de olivino + clinopiroxeno
(~6 a 7 % en volumen) en los basaltos de Tecajete y Cerro La Cruz debid producir los altos valores de
MgO (>8 % y #Mg>50) de estos magmas, como se ha propuesto en otros sistemas maficos con alto
contenido de antecristales (cf Larrea et al, 2013, Ubide et a/, 2014 y referencias). En Toxtepec, las bajas
concentraciones de SiO, y MgO de la roca total apuntan a que un abundante fraccionamiento de olivino
y una escasa/nula acumulacion de antecristales habrian permitido la notable evolucién composicional de
sus magmas respecto al resto de los basaltos con olivino.
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En la zona de estudio no se ha reportado la presencia de basaltos con #Mg > 60, por lo que es posible
que eventos de mezcla con magmas composicionalmente mas evolucionados hayan impedido la
subsistencia de magmas poco diferenciados que pudieran llegar a la superficie.

il.  BASALTOS CON DOS PIROXENOS. Magmas de baja cristalinidad (<8 vol % de macro y
microcristales) con ortopiroxeno + clinopiroxeno, escasos Oxidos, xenolitos (~1 vol. %) y
raramente con cristales de olivino, plagioclasa, feldespato alcalino y cuarzo

Estos magmas corresponden a los basaltos del cono de escoria Cerro El Aguila y del maar Alchichica,
ambos ubicados al oriente de Las Derrumbadas, cercanos al cerro La Laja, donde afloran calizas
mesozoicas y rocas tipo skarn.

Las modelizaciones polibaricas muestran que el aumento de presidén favorece la formacién de
ortopiroxeno, mientras que el incremento de H>O en el magma retarda su aparicion, como sucede
también con la plagioclasa. Por lo tanto, la asociacién mineral de estos magmas evidencia condiciones
de cristalizaciéon mas profundas y/o menores contenidos iniciales de H,O que en los basaltos ricos en
olivino. La formacion de una asociacién mineral de olivino + clinopiroxeno + ortopiroxeno + espinela en
dichas modelizaciones ocurri6 a presiones iniciales de 700 MPa (~26 km de profundidad, corteza media-
inferior), contenidos iniciales de H,O de 3 %, y se formaron en equilibrio con magmas basalticos a
temperaturas >1080°C después de grados de fraccionamiento cristalino de entre 23 % (Ol (2 %), Opx (5
%), Cpx (15 %), Sp (0.5 %)), por lo que es posible que los basaltos de dos piroxenos del AVLD se formaran
dentro de dicho umbral de condiciones

En ambos volcanes, el empobrecimiento de P,Os sugiere un importante fraccionamiento de apatito,
lo cual podria explicar los bajos valores de tierras raras ligeras de Alchichica. Adicionalmente, las bajas
concentraciones de Ni, Cr y el bajo #Mg de la roca total en Alchichica podrian indicar un abundante
fraccionamiento de olivino.

No obstante, varios aspectos de los juveniles de Alchichica sugieren la participacién de otros procesos
magmaticos adicionales a la cristalizacién fraccionada. Por ejemplo, la presencia de zonacion y texturas
de desequilibrio en la mayoria de los cristales de estos magmas sugieren que éstos podrian no haberse
formado en el magma que los contiene. Para evaluar esta hipotesis, podemos recurrir a las pruebas de
equilibrio quimico mineral-liquido en los cristales analizados (nucleos y bordes) usados anteriormente.
Para el caso de los magmas de Alchichica, estos equilibrios se evaluaron para cristales de olivino y
clinopiroxeno (presentados previamente en las Figuras 8.8a-b), asi como para un macrocristal de
ortopiroxeno, considerandose un valor de KDgff;/;“"did" de 0.29+0.06 (Putirka, 2008) y cuyos resultados
se incluyen el diagrama de Rhodes de la Figura 8.10.
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En Alchichica, los nucleos de los escasos cristales de olivino, ortopiroxeno y clinopiroxeno se observan
en desequilibrio quimico con la roca total (Figura 8.8a-b), por lo que pueden considerarse como
antecristales que, de acuerdo con el diagrama de Rhodes, debieron cristalizar en magmas mas maficos,
con #Mg>55. En tanto, los bordes de los cristales de olivino se grafican dentro de la zona de equilibrio,
lo que evidencia un reequilibrio posterior de éstos con el magma huésped. En consecuencia, como en el
caso de los basaltos de olivino, se propone que los antecristales de olivino y piroxeno hayan sido
incorporados a los basaltos de Alchichica cuando éstos atravesaron magmas maficos de alto #Mg y que,
posteriormente, los cristales de olivino se reequilibraron con el magma huésped, formando bordes con
menor #Fo que finalmente se reequilibraron por difusion sélida con los nucleos.

Por otra parte, el bajo contenido de SiO, las altas concentraciones de Al;Os y el alto valor del indice
A/NK de los magmas de Alchichica son dificiles de conciliar como efectos derivados de procesos de
cristalizacion fraccionada y/o mezcla con los magmas circundantes; por ello, es posible que las
concentraciones anomalas de elementos mayores de Alchichica respecto al resto de los magmas maficos
se deban a su interaccién con el basamento local. La presencia de escasos fragmentos de pémez y caliza
evidencian el contacto de estos magmas con rocas de la corteza superior; sin embargo, la ausencia de
altos valores de CaO y Sr, asi como de bordes de reaccion en los xenolitos, sugieren que estos liticos no
fueron digeridos por el magma, sino que fueron rapidamente incorporados a éste durante su violenta
erupcion freatomagmatica. Alternativamente, la asimilaciéon de rocas ricas en alumina seria necesaria
para explicar las concentraciones de elementos mayores. Las sucesiones terrigenas deformadas del
Cinturén Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras representarian los asimilantes mas probables, debido a la
presencia de minerales arcillosos y micas que les confieren altas concentraciones de Al,O3 (15-20 % en
las lutitas de la formacion Taman; Armstrong-Altrin et a/, 2013); sin embargo, la falta de datos isotopicos
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de los magmas de Alchichica y de las formaciones terrigenas de la Cuenca de Serdan-Oriental impide
evaluar esta hipotesis en este trabajo.

Cabe notar también la disparidad de composiciones de los escasos cristales de plagioclasa analizados
en Alchichica, especialmente la presencia de al menos un cristal de oligoclasa de composicién similar a
los cristales de plagioclasa de Las Derrumbadas (Figura 7.1a) pero sin texturas de desequilibrio. Las
erupciones de las riolitas de los domos Las Derrumbadas (~A.D. 20) y del maar Tepexitl (~4,300 A.C)
fueron considerablemente posteriores a la de los basaltos de Alchichica (~9200 A.C.) por lo que la
interaccion entre ambos magmas representaria un escenario poco viable. Sin embargo, la similitud
composicional entre los cristales mencionados abre la posibilidad de que, durante su ascenso a través de
la corteza, los basaltos de Alchichica interactuaran con magmas rioliticos mas antiguos que los de Las
Derrumbadas y Tepexitl. Ante esta interesante posibilidad, son necesarios estudios futuros que analicen
exhaustivamente la composicion quimica de los cristales de Alchichica y definir los procesos involucrados
en su formacion.

Por otra parte, la presencia de cristales de cuarzo y feldespato alcalino en Cerro El Aqguila con coronas
de reaccion de olivino y clinopiroxeno podrian explicarse mediante la asimilacién de rocas félsicas, como
lo son cuerpos plutdnicos cenozoicos que afloran en el centro de la cuenca; se requieren datos isotopicos
de los magmas de C. El Aguila y de los plutones cenozoicos para evaluar esta hipétesis en trabajos futuros.

ji.  ANDESITAS CON ANFIBOL. Magmas de alta cristalinidad (~20 vol. % de macro y microcristales)
con plagioclasa + anfibol + olivino + clinopiroxeno, escasos oxidos y abundantes xenolitos (~1 a
10 vol. % de fragmentos de caliza)
Estos magmas corresponden a las andesitas basalticas del maar Atexcac, al noreste de Las Derrumbadas,
y a las andesitas del flujo de lava Piedras Negras, al este de las mismas. En ambos, los bajos #Mg
(#Mg=~32.5-34), bajas concentraciones en metales de transicidn y altas relaciones de Zr/Nb (Figura 8.7d)
sugieren un abundante fraccionamiento de olivino, clinopiroxeno y anfibol; ademas, el fraccionamiento
de anfibol en Piedras Negras podria explicar sus bajos valores de MnO, Yb y Zr/Nb respecto al resto de
los magmas maficos, concordando con la presencia de esta fase en las rocas. En Piedras Negras, los bajos
valores de P,Os, CaO vy tierras raras ligeras sugieren ademas el abundante fraccionamiento de apatito y
plagioclasa.

La presencia de zonacion en los cristales de anfibol en Piedras Negras, asi como de bordes
subredondeados en los cristales de Atexcac, sugieren que gran parte de éstos podrian ser antecristales.
Por ello, se evalud su equilibrio quimico con la roca total que los contiene (Figura 8.11). Los resultados
muestran que todos los cristales de anfibol analizados tanto en Atexcac como en Piedras Negras estan

en desequilibrio con la roca total, como sucede también con los escasos macrocristales de clinopiroxeno
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en ambos volcanes y de olivino en Atexcac (Figuras 8.8a-b), por lo que todos ellos pueden considerarse
como antecristales. Sin embargo, en Piedras Negras, los nucleos de los macrocristales de anfibol se
grafican ligeramente encima de dicha zona (Figura 8.11), por lo que, aunque podrian considerarse como
antecristales, se formaron en magmas mucho mas evolucionados que los micro y megacristales; en
cambio, los nucleos de los escasos macrocristales ortopiroxeno de este volcan (Figura 8.10) podrian
considerar fenocristales al graficarse en el limite de la zona de equilibrio. De acuerdo con los diagramas
de equilibrio de Rhodes, la gran mayoria de los antecristales de olivino, ortopiroxeno, clinopiroxeno y
anfibol de los magmas de Atexcac y Piedras Negras habrian cristalizado en magmas con #Mg entre 40 y
50, composiciones similares a las que presentan los basaltos del agrupamiento bajo estudio; los
macrocristales de anfibol de Piedras Negras, sin embargo, se formaron en magmas mas evolucionados
(#Mg~36), cercanos en composicion al magma que los contiene.

/ SIMBOLOGIA \

Meg Mac Mic Figura 8.11. Diagrama de Rhodes que ilustra las
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En magmas andesiticos, el anfibol es una fase estable a presiones superiores a los 200 MPa (Piwinskii,
1973 en Anderson, 1980; Lykins & Jenkins, 1992). Por lo tanto, la formacién de los fenocristales de
pargasita en Piedras Negras debié ocurrir a una profundidad mayor a 8 km. Debido a la limitada
calibracion de Rhyolite-MELTS para la estabilizacion de fases hidratadas, resulta poco conveniente utilizar
los resultados de estas modelizaciones para inferir las condiciones P-H>O a las que se formaron. En su
lugar, para dicho objetivo se utilizé la metodologia termobarométrica propuesta por Ridolfi et a/ (2010);
debido a que esta formulacion no se basa en el equilibrio mineral-liquido, se realizaron las estimaciones
de P-T-H:Oiiquido de cristalizacion considerando todos los analisis disponibles de los nucleos de los
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cristales, excluyendo los analisis de los bordes, la mayoria de los cuales presentaban textura de tamiz y/o
coronas de oxidos. Los resultados se presentan en el Anexo V'y se ilustran en las Figuras 8.12a-b.

Las condiciones de formacion de los anfiboles en ambos volcanes son muy similares en presién y
temperatura: ~330 £ 55a 615 + 150 MPa de presiony 965 + 22 a 975 + 22°C de temperatura en Piedras
Negras y ~380 + 40 a 570 + 60 MPa de presién y 980 + 22 a 1000 + 22 °C de temperatura en Atexcac
(Figura 8.12a). Estas condiciones equivalen a ~12.5 a 23 km de profundidad en Piedras Negrasy ~15 a
21 km de profundidad en Atexcac (profundidades calculadas para una densidad de la corteza continental
de 2700 kg/m?; Ridolfi et a/, 2010). No obstante, los contenidos de H,O de los magmas a partir de los
cuales se formaron estos cristales fueron menos variables en Atexcac (~5.1 + 0.8 a 6.7 + 1.0 % de H,0)
que en Piedras Negras (~5.3 £ 0.8 2a 9.7 + 1.5 % de H,0) (Figura 8.12b).
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Figura 8.12. Diagramas P-T (a) y T-H2Ofundido (b) obtenidos
por termobarometria de los nicleos de microcristales (Mic),
macrocristales (Mac) y megacristales (Mg) de anfibol de los
magmas intermedios del AVLD. Las condiciones fisicoquimicas
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En Atexcac, de igual manera que para los antecristales de anfibol, el amplio rango composicional de
los nucleos de los cristales de plagioclasa, asi como el desarrollo de zonacién inversa/oscilatoria con
intensas texturas de desequilibrio en los mismos podrian asociarse a aumentos de temperatura y
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variaciones composicionales del magma debido a eventos de inyecciones magmaticas maficas. Ademas,
la ausencia de zonacidn y de coronas de 6xidos alrededor de los antecristales de anfibol indica que éstos
no tuvieron tiempo suficiente para reequilibrarse con el magma huésped, por lo que debieron
experimentar un rapido ascenso posterior a su incorporacién; la intervencion de inyecciones maficas
debio catalizar la erupcidén del magma huésped, causando ademas la disolucién de las superficies de los
cristales de anfibol y plagioclasa por el consecuente aumento de temperatura. Adicionalmente, la
presencia de escasos cristales de plagioclasa zonados, subredondeados y con nudcleos con composicién
de andesina similares a los nucleos de plagioclasa en la Derrumbada Sur y Tepexitl, rodeados por bordes
notablemente mas enriquecidos en anortita (Figuras 5.3 y 8.13), sugiere que los magmas maficos de
Atexcac interactuaron con magmas rioliticos entrampados en la corteza.

En Piedras Negras, por otra parte, se

4 observa que los macrocristales se formaron a
0 mayores presiones (500-600 MPa) vy
E contenidos de H,O (~7-10 %) que los microy
g_ megacristales (330-430 MPa y ~5-6 %). Estos
S resultados sugieren que los antecristales de
:g anfibol de alto #Mg debieron ser
§ incorporados al magma al este entrar en
£ contacto, durante su ascenso, con un magma

mas mafico y somero. La amplia variabilidad

textural de los cristales y la presencia de
. . 3 . zonacién inversa y oscilatoria en ellos,
Figura 8.13. Fotomicrografia de electrones retrodispersados de

un macrocristal de plagioclasa con zonacién inversa. Se observa incluyendo el aumento de #Mg de algunos
un nlcleo en parche subredondeado (Ans7y Ansg), rodeado por una fenocristales de anfibol y ortopiroxeno hacia
banda de sobrecrecimiento (Ane7) con bordes subredondeados y
textura de tamiz. Muestra 1704, proveniente de un fragmento
juvenil de Atexcac. mezcla magmatica derivo en la generacion de

los bordes, evidencia que dicho proceso de

un magma hibrido mas mafico con el cual los
macrocristales se reequilibraron, formando un borde cristalino con mayor #Mg. En tanto, las coronas de
oxidos que rodean a los cristales de anfibol de este volcdn podrian definirse como bordes de
descompresion generados por la deshidratacion de dichos cristales debido a la disminucion de la presiéon
del magma camino a la superficie, sugiriendo un lento ascenso magmatico (Rutherford & Hill, 1993;
Rutherford & Devine, 2003; Browne & Gardner, 2006; De Angelis et al, 2015).

Por otra parte, los fragmentos subredondeados de caliza presentes en ambos volcanes indican que
estos magmas entraron en contacto con unidades de la corteza superior (e.g. las formaciones calcareas
del Cinturon Mexicano de Pliegues y Cabalgaduras, que afloran en la zona de estudio). Sin embargo, la
ausencia de coronas de reaccion alrededor de dichos xenolitos sugiere que éstos fueron incorporados al
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magma poco antes de su erupcion, por lo que probablemente no fueron digeridos y, por tanto, no
habrian afectado la composicion del magma que los alberga. Sobre este respecto, se observa que las
relaciones "*Nd/"*Nd y ®’Sr/°Sr en Piedras Negras se grafican dentro del rango isotdpico de los basaltos
de la Cuenca de Serdan-Oriental (Figura 8.3), lo que sugiere que, de haber ocurrido la asimilacion de
dichas rocas calcareas, debid suceder en volimenes muy bajos. No obstante, son necesarios mas estudios
isotopicos de los magmas de estos volcanes para corroborar esta hipoétesis.

iv.  ANDESITAS SIN ANFIBOL. Magmas de moderada a baja cristalinidad (2-12 vol. % de macro y
microcristales) con plagioclasa y abundantes oxidos.

Estas caracteristicas corresponden a las andesitas del cono de escoria Cerro Alto y sus flujos de lava
asociados. Los bajos valores de MgO y metales de transicién y los valores ligeramente mas altos de tierras
raras en comparacién con el resto de los magmas maficos sugieren un abundante fraccionamiento de
olivinoy clinopiroxeno. En contraste, los altos contenidos de FeO', NaO, MnO e Yb de estas rocas respecto
a las andesitas ricas en anfibol podria resultar de la ausencia/escasez de cristalizacion y fraccionamiento
de esta fase, mientras que sus altos contenidos de P,Os apuntan a un escaso o nulo fraccionamiento de
apatito; en cambio, el bajo contenido de CaO respecto a las andesitas de Piedras Negras indica un mayor
fraccionamiento de plagioclasa rica en Ca.

La ausencia/escasez de cristalizacion fraccionada de anfibol y el abundante fraccionamiento de
plagioclasa indican que los magmas andesiticos de Cerro Alto debieron tener contenidos bajos de H;O.
Basados en las estimaciones termobarométricas de los mas de 500 datos de anfiboles provenientes de
magmas calcialcalinos (basaltos a riolitas) utilizados por Ridolfi et a/ (2010 en Figuras 5a-c), y
considerando las condiciones P-T estimadas para los anfiboles calcicos naturales estables en magmas
andesiticos (~63 % de SiO»), la ausencia de evidencias de cristalizacion de anfibol en Cerro Alto sugiere
gue sus magmas debieron tener contenidos de H,O inferiores a ~3 %, y/o temperaturas y presiones
inferiores a ~900°C y ~200 MPa, respectivamente. Estas condiciones coinciden notablemente con los
resultados de las modelizaciones polibaricas de Rhyolite-MELTS a presiones iniciales de 200 MPay 1 %
de H>O inicial, en la que la generacion de magmas andesiticos se produjo después un 56% de
fraccionamiento cristalino (Pl (24 %), + Ol (10 %) + Cpx (16 %) + Sp (4.5 %) + Opx (1 %)).

8.2.2. Evolucién de los magmas félsicos
En esta seccion se integran las observaciones geoquimicas y petrograficas previas para detallar los
mecanismos magmaticos involucrados en la evolucion de las riolitas de la zona de estudio. Antes de
hacerlo, es importante considerar que la generacién de riolitas ligeramente peraluminosas (A/CNK < 1.2)
no es exclusiva del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas, ya que han sido observadas en otros
volcanes de la Cuenca de Serdan-Oriental, como en Cerro Pizarro (Landra-Piedra, 2015; Riggs & Carrasco-
Nufiez, 2004), Las Aguilas (Landra-Piedra, 2015), Las Cumbres (Rodriguez et al, 2002), Los Humeros
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(Ignimbritas Zaragoza, Xaltipan y Faby, Ferriz & Mahood, 1987; Carrasco-Nufez et al, 2012) y el Pico de
Orizaba (Carrasco-Nufiez, 2000; Schaaf & Carrasco-Nufiez et a/, 2010). Esto implica, por tanto, que el
mecanismo que origina estas caracteristicas geoquimicas deberia ser aplicable a toda la cuenca y no
resultar de una caracteristica limitada al agrupamiento bajo estudio. Cabe destacar que, a diferencia del
vulcanismo méfico e intermedio, los volcanes rioliticos estudiados se observan alineados en orientacion
NNO-SSE, lo que sugiere la presencia de una estructura cortical que permitié el ascenso de los altos
volumenes de magmas rioliticos de estos volcanes.

Como se sefald anteriormente, la correlacion entre las relaciones isotopicas de Sry Nd de los magmas
respecto a las concentraciones en SiO, (Figuras 8.3a-b) sugieren procesos de asimilacion cortical.
Especificamente destaca que, considerando los datos de Besch et a/ (1995), la Derrumbada Sur y Cerro
Pinto presentan una relacion '*Nd/™'Nd mas baja que los magmas maficos e intermedios,
desplazandose hacia las composiciones de las rocas granuliticas de Oaxaquia (Figura 8.3c). No obstante,
la asimilacion de las rocas de Oaxaquia no puede explicar el caracter peraluminoso de las riolitas. En
cambio, la asimilacién de rocas peliticas (e.g. las formaciones Taméan y Pimienta del Cinturén Mexicano
de Pliegues y Cabalgaduras) podria generar un enriquecimiento de alimina en estos magmas. Aunque
no existen datos isotdpicos disponibles de las rocas peliticas de la cuenca para evaluar esta hipotesis,
este escenario es poco probable, pues implicaria que la generacion de las riolitas en toda la zona estaria
condicionada por estancamiento de los magmas en un nivel especifico de la corteza.

Alternativamente, estudios recientes han propuesto que .5 81 Rango de valores de A/CNK y

magmas intermedios a félsicos ligeramente peraluminosos ~ A/NKde las fases minerales analizadas en
los magmas del AVLD.

(A/CNK<1.2) pueden ser generados a través de procesos de

Fase A/CNK  A/NK

cristalizacion fraccionada de magmas maficos hidratados en Feldespatos 1019 | 1059
condiciones de presion de corteza media e inferior (>600 MPa, es Clinopiroxeno 0.1-04
decir, a >22 km de profundidad). En este proceso, el fraccionamiento Ortopiroxeno 09-62

de anfibol y clinopiroxeno permite alcanzar composiciones Anfibol 08-1.0 25-50

peraluminosas al enriquecer el liquido residual en Al,O3 (Nandedkar Biotita 1119 | 1.1-20
Granate 42-74

et al, 2014 y referencias). En efecto, tanto clinopiroxeno como

anfibol son fases minerales subaluminosas (A/CNK<1; Tabla 8.1), por

lo que su fraccionamiento incrementa el indice A/CNK en el liquido residual (Zen, 1986), siendo mayor el
efecto del clinopiroxeno. Por otra parte, destaca el hecho de que las riolitas presentan bajos valores de
la relacion Nb/Ta en comparacion con las andesitas circundantes y, mas aun, con los basaltos; este
comportamiento es coherente con la cristalizacion fraccionada de anfibol y/o biotita a partir de magmas
de composiciones intermedias a félsicas, pues son las Unicas fases minerales magmaticas con valores
Dipyranere-fundide gy neriores a la unidad (Db ™ ™" = 0.76-2.81, Li et al (2017); Dnp/ra>t "¥%°= 1.8-4.8,

Stepanov & Hermann (2013)). Por lo anterior, se propone que la correlacién negativa que se observa
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entre el indice A/CNK y la relacién Nb/Ta de los magmas del AVLD (Figura 8.14) sugiere la participacion
de cristalizacion fraccionada de clinopiroxeno, anfibol y biotita en la diferenciacion de las riolitas a partir

de magmas maficos, lo cual es coherente con la presencia de esta ultima fase mineral en los juveniles

analizados.
20 Figura 8.14. Diagrama
Magmas | Magmas 9 R,

L metaluminosos | peraluminosos ﬂIIAGMAS DEL AVle A/CNK vs Nb/Ta de los
! Basaltos magmas bajo estudio. Se
16T ! Bdesee |:| obserya una  correlacion
- @ : negativa entre ambas
= 12 L i RIOLITAS CON GRANATE| relaciones.  Ademas,  se
2 ol ! Derrumbada Sur = muestra el efecto que tendria
i Cpx E g O Derrumbada Norte < la  fraccionacion de las
8 i @ . principales fases minerales

. & Tepexit (@)
| Amp ! estables en magmas
Bt ! o) RIOLITAS SIN GRANATE intermedios a félsicos segun
4 — CerroPinto Zen (1986), Stepanov &
06 07 08 09 10 R 12Q(alapazco del Barrio Aj Hermann (2013), Li et al,

AICNK (2017) y referencias.

Adicionalmente, la escasez de andesitas y la ausencia de dacitas en el AVLD, asi como la baja
cristalinidad de las riolitas bajo estudio sugieren que éstas se formaron por la extraccion de liquido
intersticial de zonas de cimulos cristalinos porosos (crystal mushes en inglés; Brophy, 1991; Bachmann
& Bergantz, 2004; Dufek & Bachmann, 2010). Este modelo petrogenético fue propuesto previamente por
Landa-Piedra (2015) para la generacion de las riolitas del AVLD, y considera que (i) al alcanzar el magma
una cristalinidad “critica” (>40 % en volumen de cristales) se forman en la corteza zonas de cumulos
cristalinos porosos en un rango composicional estrecho (andesita-dacita), los cuales son reol6gicamente
incapaces de ascender a la superficie; sin embargo, (ii) el liquido intersticial rico en SiO; alojado entre los
cristales puede ser extraido a tasas de ~5 x 10 a 5 x 10 km®/afio (estimacion para porosidades del
orden de 0.4-0.5) a través de mecanismos como asentamiento cristalino y compactacion gravitacional,
con lo cual la produccién de volimenes de magma rioliticos de >100 km? podrian generarse en el orden
de 2 x 10° a 2 x 10* afios (Bachmann & Bergantz, 2004). Estudios mas recientes han demostrado que la
ventana de cristalinidad mas favorable para la extraccion del liquido residual es de entre ~50y 70 %,
grados de fraccionamiento que generan liquidos residuales de composicién dacitica (Dufek & Bachmann,
2010). Ademas, modelizaciones numéricas recientes sugieren que la separacidon cristal-liquido es
favorecida por altas velocidades de extraccion, parametro controlado en gran medida por un mayor
tamano de los cristales del cimulo y un contenido inicial de H>O disuelto en el liquido intersticial > 2 %
(Hartung et al/, 2019).

Por otra parte, datos experimentales de cristalizacion de magmas basalticos hidratados (Grove &
Donnelly-Nolan, 1986) y simulaciones numéricas termo-mecanicas (Dufek & Bachmann, 2010) sugieren
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que el fraccionamiento de anfibol produce un rapido cambio composicional en el liquido residual a través
de composiciones intermedias, lo cual representaria una dificultad adicional para la extraccién de
magmas andesiticos y daciticos.

Respecto a las diferencias en asociacion mineral y patrones de elementos traza de las riolitas en la
zona de estudio, éstas pueden ser conciliadas a partir del fraccionamiento de diferentes asociaciones
minerales producidas por condiciones de presion y contenido de H,O distintos, como se explica a
continuacion.

L RIOLITAS CON GRANATE: Magmas de cristalinidad moderada a baja (<14 %) con plagioclasa +
feldespato alcalino + biotita + granate, raramente con cuarzo.

Estos magmas corresponden a los domos Las Derrumbas (~11 km? en total) y el maar Tepexitl (<1 km?)
y se caracterizan por un claro empobrecimiento en tierras raras pesadas, presentando relaciones [La/Yb]n
>30y relaciones Sr/Y>20. Debido a que la ocurrencia de granate rico en almandino que presentan estos
magmas es poco comun en rocas volcanicas calcialcalinas, la primera hipotesis a evaluar para explicar su
formacioén, habiéndose descartado el origen de las riolitas por anatexis de la corteza, es que los granates
sean xenocristales provenientes del basamento local por eventos de asimilacion cortical. Sobre este
respecto, la Unica posible unidad geoldgica del basamento de la Cuenca de Serdan-Oriental que contiene
granates son las rocas granuliticas (principalmente charnokitas) de Oaxaquia (Ortega-Gutiérrez et al,
1995; Keppie et al, 2003), aunque no hay evidencia directa de la presencia de estas rocas debajo de esta
region. Como se discuti6 en secciones anteriores, la baja relacion isotépica de '*Nd/"*Nd de la
Derrumbada Sur (Figura 8.3) podria ser resultado de la asimilacidn de dichas rocas, mientras que menores
grados de asimilacion podrian explicar la relacion isotépica considerablemente mas alta de La
Derrumbada Norte. Sin embargo, el Unico dato composicional disponible de granate en las granulitas de
Oaxaquia (Solari et al, 2004) presenta concentraciones notablemente mas altas de CaO y mas bajas de
MnO que los cristales de Tepexitl y la Derrumbada Sur (Figura 8.15). En consecuencia, es poco probable
que los cristales de almandino de estos magmas sean xenocristales derivados de las granulitas de
Oaxaquia.

Para evaluar el origen metamorfico o magmatico de estos cristales con base en su composicion
quimica, se utilizé el diagrama de clasificacién genética propuesto por Harangi et a/. (2001). En la Figura
8.15 se observa que, si bien los macrocristales de almandino estudiados no caen dentro de un campo
definido, sus composiciones se aproximan al campo de magmas tipo M/I (i.e. derivados del manto o de
fuentes igneas). Por lo tanto, el escenario petrogenético mas viable es que los granates sean de origen
magmatico y pertenezcan al sistema de Las Derrumbadas, y que los bajos valores de MnO vy el
empobrecimiento de tierras raras pesadas de estas rocas deriven de procesos de cristalizacidon
fraccionada que involucraron granate. En efecto, estudios experimentales han demostrado que el granate
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rico en almandino es una fase magmatica primaria tanto en magmas basalticos y andesiticos hidratados
a alta presiéon (>700 MPa a 900-950 °C; Hensen & Green, 1973; Conrad et a/, 1988), como en magmas
félsicos hidratados a presiones altas (900-1800 MPa; Green & Ringwood, 1968), o intermedias (500-700
MPa; Green, 1977). Ademas, Green (1976) demostr6é que el almandino es una fase estable en magmas
félsicos peraluminosos a >700 MPa y 5 % de H,O disuelto, presentando concentraciones de CaO < 4 %.

10 ; - é )
! Granates de | RIOLITAS DE GRANATE Figura 8.15. Diagrama MnO vs CaO (% en
" fmagmas tipo M/1 | Derrumbada Sur = peso) de clasificacion genética de
o | { (Alta presion) { Tepexit @ granates para los macrocristales de
i i almandino de la Derrumbada Sur y
L ® H Granat Grana;es ?\‘;/l Tepexitl. Modificado de Harangi et al.
§ \ { clgaa’;r?o(la(itin ma%mgs po ! (2001). Se indica con letras la posicion del
g6 ‘\‘ / » . (Baja presion) ot punto de analisis en el cristal: C=Centro y
S S A o Oaraqua . \ T Gredizacon B=Borde. En los campos composicionales
@ L e ~ B N T en magmas T B . P P o
i c ¢ “*metaluminosos magmas tipo M corresponden a fundldos
o4 Fmm s S m s m e m—— = - = = - derivados del manto; magmas tipo I a
S I o ° Cristalizacion fundidos provenientes de rocas igneas (o
B = ""'t; g ‘\\:"""“""-------X‘O- _________________ Snagmas material infracortical); y magmas tipo S a
2+ l. mazgamn:s b;ipoes peraluminosos____|  fndidos de rocas sedimentarias (o material
’ ‘ Granates de metapelitas supracortical). Como comparacién, se
- T muestra el Unico dato composicional
0 el . . . - T disponible de granate en las rocas
0 2 4 6 8 granuliticas de Oaxaquia (Solari et al, 2004).

MnO (% en peso)

Los contenidos de MnO en los macrocristales de almandino indican condiciones de mayores presiones
para la Derrumbada Sur que para Tepexitl (Figura 8.15), mientras que los bajos contenidos de CaO (<4
%) en ambos evidencian una cristalizacion a partir de magmas fuertemente metaluminosos o ligeramente
peraluminosos (A/CNK ~ 1), en concordancia con la composicion total de las rocas de la zona de estudio.
Ademas, la presencia de inclusiones de zircon y monacita en los granates evidencian que éstos
cristalizaron en magmas de alto SiO; (e.g. dacitas o riolitas). En efecto, como se observa en la Tabla 8.2,
las modelizaciones isobaricas de Rhyolite-MELTS estabilizaron granate a 700 y 1000 MPa a contenidos
iniciales de H,O de 1 a 5 %, iniciando su cristalizacion y fraccionamiento en magmas basalticos (50-61 %
de SiO;) en las que predominan composiciones ricas en piropo (40-53 mol. %) y menores cantidades de
almandino (50-32 mol. %), y finalizando en magmas de composiciones andesiticas y daciticas (61-67 %
de SiO;), donde los granates son ricos en almandino (86-23 mol. %). Se observa ademas un aumento en
la cantidad de granate fraccionado a medida que incrementa el contenido inicial de H2O. Estos resultados
concilian la idea que los cristales de almandino pudieron formarse en estos magmas en equilibrio con
liquidos daciticos a rioliticos, con altos contenidos de H,O y alojados en la corteza inferior.

Por lo tanto, las concentraciones y patrones de elementos traza de estas riolitas pueden relacionarse

con los efectos de la cristalizacion fraccionada. En especifico, los bajos contenidos de tierras raras pesadas
e Y, junto con las altas relaciones de Sr/Y y La/Yb, habrian sido producidos por el fraccionamiento
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cristalino tanto de granate como de anfibol (fases minerales que incorporan elementos de tierras raras
pesadas). En cambio, los bajos contenidos de Nb, Ta, Cs y Rb en todos ellos sugieren un abundante
fraccionamiento de ilmenita y/o biotita, mientras que la ausencia de anomalias negativas de Eu y Sr
(elementos compatibles tanto en feldespato alcalino como en plagioclasa rica en Na en rocas rioliticas;
(Bacon & Druitt, 1988; Bea et a/, 1994)) asi como de Ba (compatible en feldespato alcalino; Bea et al,
1994) en el diagrama multielementos indica un escaso fraccionamiento de plagioclasa y, sobre todo, de
feldespato alcalino; apoya la hipdtesis de que gran parte de la diferenciacién de estos magmas ocurri6 a
altas presiones y altos contenidos iniciales de H,O.

Tabla 8.2 Pardmetros de formacién y composicion de los cristales de granate generados en las modelizaciones isobéricas de
Rhyolite-MELTS.

H,0; Primer cristal formado Ultimo cristal formado
en el S0n (on Iotalide (;rt
magma (% SiO2(%en) T Compgsicién del oeso%)en T (°C) Compc?sicién del (r)/acaona o
enpeso) enmagma (°C) cristal ! magma cristal ! (% en peso)
Modelizacion a Py=500 MPa
5 52.8 980  Prpa3-Grsi7-Almag 63.7 740 Prp1s-Grsas-Alme: 14.2
Modelizaciones a Py=700 MPa
1 61.6 930  Prpao-Grsio-Almsg 63.4 770 Prp2o-Grsio-Almzg 1.1
3 554 1030  Prpas-Grsi6-Alm-49 67 730 Prps-Grs,7-Almes 134
5 55.1 1000  Prpas-Grsq7-Almyo 64.3 730 Prpg-Grsas-Almsy 15.4
Modelizaciones a Pp=1000 MPa
1 52.2 1170 Prpa7-Grsig-Almss 61.1 700 Prpo-Grsi4-Almge 13.5
3 50.4 1140  Prps3-Grsie-Alms, 62.7 840 Prpo-Grsag-Almy 23.5
5 506 1100 Prpsi-Grsiz-Alms; >3:9 620 Prpo"Grso-Alms 28.0

(62.7) * (700) * (Prp1-Grszs-Almps) *

" En términos de los miembros extremos piropo (Prp)-grosularia (Grs)-almandino (Alm). *Datos entre paréntesis corresponden a las condiciones
de cristalizacién de los granates formados en las composiciones magmaticas con mayor contenido de SiOz en esta modelizacion.

Los valores mas bajos de tierras raras pesadas en Tepexitl y la Derrumbada Sur respecto a la
Derrumbada Norte sugieren un mayor fraccionamiento de granate en los primeros, mientras que las bajas
concentraciones de Zr, Hf y Th en Tepexitl y la Derrumbada Norte indican un mayor fraccionamiento de
zircon y monacita que en la Derrumbada Sur. La ausencia de cuarzo en estos magmas estaria asociada a
las condiciones de formacion de alta presion (>700 MPa) y altos contenidos de H,O, ya que la Tguiaus de
esta fase disminuye con el incremento de la presion y del contenido de H,O (Green, 1992).

Por todo lo anterior, se propone que las riolitas con granate del Agrupamiento Volcanico Las
Derrumbadas se originaron a partir del entrampamiento de magmas maficos hidratados a presiones de
700-1000 MPa (/.e. ~26-37 km de profundidad, correspondientes a corteza inferior) y contenidos iniciales
de H>O > 3 %, sufriendo procesos de cristalizacion fraccionada de olivino, ortopiroxeno, clinopiroxeno,
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plagioclasa rica en Ca, anfibol y granate rico en piropo y almandino, cuya acumulacién derivo en la
formacién de cimulos gabrodioriticos de granate con liquido intersticial rico en SiO; (e.g. de composicion
dacitica). De acuerdo con las modelizaciones isobaricas de Rhyolite-MELTS, la generacion de magmas
residuales de composicién dacitica a dichas condiciones P-H,O podria ocurrir a temperaturas de 750-840
°Cy grados de fraccionamiento de 63 a 74 % (Ol (1-5%), Grt (12-27%), Opx (2-9 %), Cpx (21-31 %), PI (3-
10.5 %), Lct (3-9 %), Spl (0-4 %)); estos valores de fraccionamiento coinciden con la cristalinidad critica
(50-70 % de cristales) en la que el liquido intersticial rico en SiO; (/.e. de composicion dacitica) y en H.O
(e. >3 %) podria ser extraido con mayor efectividad (Dufek & Bachmann, 2010). Tras su extraccion, el
este magma residual dacitico habria sido almacenado en la parte superior del cimulo cristalino, donde
fueron fraccionados cristales de monacita y zircon, asi como macrocristales de granate ricos en almandino
que los incluyeron; en estas composiciones también debieron formarse y fraccionarse cristales de anfibol,
produciendo la evolucidén hacia composiciones rioliticas peraluminosas.

En la Derrumbada Sur, las coronas de reaccion de plagioclasa y biotita alrededor de los granates
representan una asociacion mineral de baja presion-baja temperatura, evidenciando un posterior ascenso
y entrampamiento de estos magmas diferenciados en condiciones mas someras (/.e. la corteza superior)
donde los cristales de plagioclasa rica en Na y biotita se formaron en las Ultimas etapas de cristalizacién;
en tanto, la zonacion oscilatoria y textura de tamiz en los cristales de plagioclasa puede relacionarse con
cambios de presion y temperatura en una cdmara magmatica somera sometida a procesos de conveccion
(Streck, 2008). En cambio, en Tepexitl y la Derrumbada Norte, los cristales subhedrales a euhedrales de
almandino y los cristales de plagioclasa sin zonacidén sugieren un ascenso magmatico relativamente
rapido hacia la superficie que habria impedido el desequilibrio de estos cristales; sin embargo, la erupcion
efusiva de Las Derrumbadas evidencia que estos magmas debieron experimentar una importante
desgasificacion antes de ser extruidos hacia la superficie en forma de magmas viscosos y poco explosivos.

il.  RIOLITAS SIN GRANATE. Magmas de cristalinidad moderada (14-20.5 vol. %) con feldespato
alcalino + plagioclasa + biotita + cuarzo, sin presencia de zonacion ni texturas de desequilibrio
en sus cristales.

Estos magmas corresponden al complejo anillo de toba/domo Cerro Pinto (~3.5 km?®) y al maarXalapazco
del Barrio, los cuales presentan concentraciones idénticas de elementos mayores y traza, Esta similitud
geoquimica indica que estos volcanes representan diferentes eventos eruptivos del mismo magma.
Observaciones de campo comprobaron dicha hipdtesis, y sugieren una migracion de la actividad
volcanica de norte (Xalapazco del Barrio) a sur (Cerro Pinto). Estas riolitas presentan patrones planos de
tierras raras ligeras, un empobrecimiento en CaO, Eu, Ba y Sr, asi como relaciones Sr/Y<0.5 y (La/Yb)n<2,
lo cual puede explicarse por una abundante cristalizacién fraccionada de feldespato alcalino y, en menor
medida, de plagioclasa; ademas, los bajos valores de Zr y Hf sugieren una abundante fraccionacion de
zircon. En cambio, los altos valores de MnO y de tierras raras pesadas evidencian la ausencia de granate
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en la evolucién magmatica de estas riolitas, mientras que los valores mas altos de Nb, Ta, Cs y Rb respecto
a las riolitas con granate sugieren un menor fraccionamiento de biotita e/o ilmenita que en estos ultimos.

El fraccionamiento de anfibol, evidenciado por los bajos valores de Nb/Ta (Figura 8.13), implica que
las etapas tempranas de cristalizacion de estos magmas debieron ocurrir a presiones > 200 MPa con
contenidos de H,O >3 % (Ridolfi et a/, 2010). Sin embargo, las evidencias de fraccionamiento de
plagioclasa y feldespato alcalino, asi como escasez de oxidos de Fe-Tiy la presencia de algunos cristales
de cuarzo en estas rocas, indican posteriores condiciones de cristalizacién mas someras, asi como una
disminucién en el contenido de H,O disuelto en el magma, caracteristica probablemente adquirida por
una abundante desgasificacion del sistema en las Ultimas etapas de cristalizacion. Ademas, la ausencia
de zonacién y texturas de desequilibrio en los feldespatos, asi como de bordes de descompresién en los
cristales de biotita, sugieren un ascenso magmatico relativamente rapido durante las Ultimas etapas de
cristalizacion en que se formaron estos cristales. Las modelizaciones de cristalizacion fraccionada de
Rhyolite-MELTS muestran que, a presiones <500 MPay en un rango de H.O inicial de 1 a 5 %, condiciones
polibaricas generan un mayor fraccionamiento de feldespatos (35 a 47 % de cristales fraccionados) que
las condiciones isobaricas (13 a 46 % de cristales fraccionados) (ver Anexo IV). Estos resultados sugieren
que procesos de cristalizacion fraccionada polibarica habrian sido los principales responsables de la
abundante cristalizacion y fraccionamiento de feldespatos necesaria para explicar las caracteristicas
geoquimicas de estos magmas.

Por todo lo anterior, para la generacion de las riolitas sin granate, se propone el entrampamiento de
magmas maficos hidratados a presiones de entre 200 y 500 MPa (i.e. 7.5-18.5 km de profundidad,
correspondientes a corteza media/superior) y contenidos de H,O > 3 %, donde sufrieron procesos de
cristalizacion fraccionada de olivino + clinopiroxeno + ortopiroxeno + plagioclasa rica en Ca + anfibol,
cuya acumulacion derivdo en la formacion de cumulos gabrodioriticos con liquido intersticial de
composicion dacitica. De acuerdo con las modelizaciones isobaricas de Rhyolite-MELTS, la generacién de
magmas residuales daciticos a dichas condiciones P-H,O podria ocurrir a temperaturas de 750-910°C y
grados de fraccionamiento de 55-71 % (Ol (6-10 %), Opx (2-7 %), Cpx (17-26 %), Pl (11-23 %), Lct (4-10
%), Spl (1-6 %) y Grt (14 % a 500 MPa y 5 % de H,O, escenario descartado por la ausencia de granate en
estas rocas)). Esta etapa fue seguida por la extraccion del liquido intersticial que habria sido almacenado
en la parte superior del cimulo cristalino; posteriormente, éste habria ascendido hacia la superficie,
experimentando procesos de cristalizacion fraccionada polibarica de feldespato alcalino y plagioclasa rica
en Na. Finalmente, estos magmas habrian experimentado una desgasificacion por descompresion poco
antes de su erupcién, lo que permitié la cristalizacion de escasos cristales de cuarzo y un aumento en la
fraccionacion de feldespatos, pero inhibio la cristalizacion de biotita, que fue escasamente fraccionada.
Ademas, como en el caso de Las Derrumbadas, la desgasificacion magmatica del sistema habria permitido
la extrusion efusiva de los domos de Cerro Pinto.
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CAPITULO 9
CONCLUSIONES

En este trabajo han sido descritas en detalle las caracteristicas geoquimicas y petrograficas del vulcanismo
monogenético reciente (<25,000 afios A.P.) del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas, ubicado en la
Cuenca de Serdan-Oriental en la porcion oriental de la Faja Volcanica Trans-Mexicana. Estos resultados
han sido integrados con dataciones, estimaciones volumétricas y estudios isotopicos de trabajos previos
para dilucidar los procesos magmaticos involucrados en la diferenciacién de estos magmas.

El vulcanismo del area de Las Derrumbadas comprende al menos 13 volcanes monogenéticos (conos
de escoria, conos/anillos de toba, maares, flujos de lava y domos) cuyas composiciones de roca total
exhiben un espectro composicional bimodal compuesto por basaltos, andesitas y riolitas, sin presencia
de dacitas. La falta de correlacién entre el contenido de SiO; de los magmas y la edad de las erupciones
indica que la produccion de magmas maficos y su diferenciacibon magmatica en la corteza (mezcla de
magmas + cristalizacion fraccionada + asimilacion cortical) fueron fendmenos contemporaneos durante
los dltimos 25,000 afios en la zona de estudio (Figura 8.1). Con base en su asociacion mineral y firmas
geoquimicas, estos grupos composicionales pueden subdividirse en diversos grupos magmaticos.

En el vulcanismo mafico e intermedio se pueden diferenciar cuatro grupos: (1) Basaltos con olivino
t clinopiroxeno, con abundantes 6xidos de Fe-Ti-Cr y sin plagioclasa como macrocristal; (2) basaltos con
dos piroxenos, con escaso olivino * plagioclasa, escasos 6xidos Fe-Ti, xenolitos del basamento local (~1
%) y xenocristales de cuarzo y feldespato alcalino; (3) andesitas basalticas y andesitas con anfibol, con
plagioclasa + olivino * clinopiroxeno, escasos 6xidos de Fe-Ti y abundantes fragmentos de caliza (~1 a
10 %); y (4) andesitas sin anfibol, con escasos macrocristales de plagioclasa, pero abundantes éxidos de
Fe-Ti. Estos magmas representan bajos volimenes magmaticos (<1 km? por volcan) y se caracterizan por
presentar altas relaciones [La/Lu]n, un enriquecimiento de elementos de tierras raras ligeras y patrones
planos de elementos de tierras raras pesadas. Ademas, muestran un caracter metaluminoso
(A/CNK=<1.0) de medio K y contienen una notable cantidad de cristales zonados y texturas de
desequilibrio.

Por su parte, el vulcanismo félsico representa volimenes magmaticos mucho mayores que los del
maéfico e intermedio, y presenta patrones de elementos traza notablemente diferentes a los de estos
ultimos. Estas rocas se caracterizan por presentar un ligero caracter peraluminoso (A/CNK=1.0-1.2) de
alto K, concentraciones muy similares de elementos mayores y una asociacion mineral dominada por
plagioclasa + feldespato alcalino + biotita. Sin embargo, en términos de patrones de elementos traza y
minerales accesorios, son diferenciables dos grupos magmaticos: (1) Riolitas con granate sin cuarzo

117

—
| —



(Las Derrumbadas, >10 km? en total) con altas relaciones [La/Lu]x y un empobrecimiento variable de
tierras raras pesadas; y (2) riolitas sin granate + cuarzo (Cerro Pinto y Xalapazco del Barrio, >3.5 km® en
total), con bajas relaciones de [La/Lu]n y un fuerte empobrecimiento de Eu, Ba y Sr. La presencia de
zonacion y el desarrollo de texturas de desequilibrio en los cristales de ambos grupos son escasos, con
la excepcion de la Derrumbada Sur. Ademas, no se observd ningun xenolito del basamento en los

juveniles analizados.

La evidente “sefial de subduccién” y la afinidad calcialcalina que exhiben los tres grupos
composicionales indica un origen petrogenético estrechamente ligado al proceso de subduccion;
ademas, la similitud de patrones de elementos traza en los magmas maficos e intermedios y la cercania
en términos de las relaciones ®’Sr/%Sr y *Nd/"Nd de éstos con los magmas rioliticos evidencian que
los tres grupos composicionales provienen de magmas parentales derivados de la misma fuente
mantélica. El comportamiento de las concentraciones de elementos mayores y traza respecto a la
diferenciacion (ie. la disminucién de elementos compatibles y el enriquecimiento de elementos
incompatibles en la transicion de basaltos a andesitas, asi como un posterior empobrecimiento de
elementos incompatibles en las riolitas) sugiere que las andesitas y las riolitas fueron generadas por
procesos de cristalizacién fraccionada a partir de magmas basalticos, por lo que se propone éste como
el principal proceso de diferenciacion magmatica en la zona de estudio.

La diferenciacion de magmas basalticos metaluminosos hacia composiciones rioliticas ligeramente
peraluminosas habria sido generada por una abundante fraccionacién de clinopiroxeno y anfibol.
Ademas, se propone que la cristalizacion de anfibol derivd en un rapido cambio composicional en el
liquido residual dentro de un estrecho rango de temperatura, coincidiendo con composiciones
intermedias (Grove & Donnelly-Nolan,1986 y referencias). Esto posiblemente generé magmas de alta
cristalinidad (>50 vol. % de cristales) que formaron cumulos cristalinos porosos de composicién
gabrodioritica reolégicamente incapaces de ascender a la superficie (Bachmann & Bergantz, 2004; Dufek
& Bachmann, 2010), explicando tanto la escasez de andesitas y la ausencia de dacitas, como la formacién
de altos volumenes de magmas rioliticos de baja cristalinidad mediante la extraccién del liquido
intersticial rico en SiO; en dichos cimulos.

Considerando el origen monogenético, la distribucion dispersa y los bajos volumenes de los magmas
maéficos e intermedios (<1 km? por volcan), se propone que la diferenciacién de estos ocurrié por
eventos de cristalizacion fraccionacion polibarica durante su ascenso a la superficie a través de fallas
y fracturas en la corteza. Las notables diferencias en asociacién mineral, texturas cristalinas y
concentraciones de elementos mayores sugieren diferentes condiciones de presion, contenido de H,O y
velocidades de ascenso, asi como una importante interaccion con magmas mas primitivos que aportaron

cantidades variables de antecristales; en casos puntuales, existe la posibilidad de interaccién con magmas
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rioliticos. En los magmas basalticos, presiones iniciales de 200-500 MPa y contenidos iniciales de H.O>3
% habria permitido una cristalizacion dominada por olivino + clinopiroxeno, mientras que presiones
iniciales de 700 MPa y contenidos iniciales de H.O de ~3 % derivaron en la cristalizacion de ortopiroxeno.
En los magmas andesiticos, la cristalizacion de anfibol ocurri6 a presiones variables de entre 330y 615
MPa y contenidos de H,O de entre2 ~5y ~10 %. Los basaltos con dos piroxenos y andesitas con anfibol
incorporaron xenolitos de caliza y pdmez provenientes de la corteza superior poco antes de su erupcion,
sin reaccionar con éstos.

Por otra parte, los altos volimenes del vulcanismo riolitico (3.5-11 km?) sugieren una diferenciacion
asociada al entrampamiento de magmas maficos a diferentes niveles de la corteza, causando la formacién
de camaras magmaticas que sufrieron procesos isobaricos de cristalizacion fraccionada. La alineacion en
orientacion NNO-SSE de estos volcanes sugiere la presencia de una estructura cortical profunda
(extendida al menos hasta la corteza inferior) que facilito el ascenso de sus altos volimenes magmaticos.
La formacién de las riolitas con granate debié implicar la extraccién de liquido intersticial de
composicion dacitica proveniente de cimulos cristalinos gabrodioriticos de granate; estos se habrian
formado por el entrampamiento de magmas basalticos con contenidos iniciales de H,O >3 % a presiones
de entre 700 y 1000 MPa. Tras su extraccion, el magma dacitico se acumulé en el parte superior del
cumulo, donde se formaron y fraccionaron cristales de monacita y zircon, asi como de granate rico en
almandino. La fraccionacién de granate y anfibol produjo el empobrecimiento de tierras raras pesadas y
altas relaciones de Sr/Y y La/Yb de estos magmas. Posteriormente, los magmas de Tepexitl y la
Derrumbada Norte debieron ascender relativamente rapido hacia la corteza superior, por lo que la forma
euhedral de los cristales de almandino fue preservada; en cambio, en la Derrumbada Sur, el magma
diferenciado se habria entrampado en la corteza superior, provocando el desarrollo de coronas de
reaccion de plagioclasa + biotita en los cristales de almandino. Para la formacién de las riolitas sin
granate se propone el entrampamiento de magmas maficos con contenidos iniciales de HO > 3 % a
presiones de entre 200 y 500 MPa, lo que derivd en la formacion de cimulos cristalinos gabrodioriticos
de los que fue extraido liquido intersticial dacitico. Tras su extraccion, este liquido residual comenzo su
ascenso hacia la superficie, catalizando eventos de fraccionamiento de feldespato alcalino y plagioclasa
rica en Na que generaron patrones planos de tierras raras ligeras y un empobrecimiento de Eu, Sry Ba.
Finalmente, considerando los datos isotopicos de Besch et a/. (1995), los magmas de la Derrumbada Sur
y de Cerro Pinto podrian haber asimilado bajos volimenes de las rocas granuliticas de Oaxaquia.

Los resultados de este trabajo de tesis ilustran la amplia variabilidad geoquimica y petrografica del
vulcanismo monogenético, asi como la multiplicidad de condiciones de presion-H,O y procesos
magmaticos involucrados en su evolucion, especialmente en zonas de arco continental de corteza gruesa,
como es el caso del sector Oriental de la Faja Volcanica Trans-Mexicana.
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ANEXO 1. RESULTADOS DE LOS ANALISIS GEOQUIMICOS DE ROCA TOTAL

Tabla I. Analisis de elementos mayores y traza de roca total y norma CIPW de los basaltos y andesitas del Agrupamiento Volcanico

Las Derrumbadas.

I. Basaltos y andesitas basalticas

II. Andesitas

Volcan C.LaCruz Tecajete Alchichica  Atexcac C. Alto C. Alto Piedras Negras

Clave (DER-) 1733A 1875A 1706 1704 1736 1739 1878

Latitud (N) 19°17.065'  19°14.493"  19°24.399' 19°19.842" 19°16.016"  19°15.597"  19°18.140'

Longitud (O) 97°20.840'  97°31.374' 97°23.855'  97°27.073' 97°22.099' 97°23.620'  97°25.185'

Altitud (m.s.n.m.) 2,442 2,396 2,342 2,419 2,458 2,460 2,404

ELEMENTOS MAYORES (% en peso)

Cation LD. Técnica

SiO: 0.01  FUS-ICP 50.66 52.07 50.63 55.95 59.81 59.14 61.04

TiO; 0.001 FUS-ICP 1.218 1.308 1.404 1.068 0.76 0.776 0.844

Al203 0.01  FUS-ICP 15.06 16.07 17.72 18.08 17.78 17.55 18.14

Fe:05' 0.01  FUS-ICP 9.2 9.04 9.48 7.54 6.95 6.86 5.73

MnO 0.001 FUS-ICP 0.144 0.137 0.141 0.116 0.134 0.131 0.085

MgO 0.01  FUS-ICP 8.49 8.41 6.34 3.28 1.84 1.84 2.64

CaO 0.01  FUS-ICP 9.03 8.1 9.71 8 4.8 4.81 5.63

NazO0 0.01  FUS-ICP 32 3.36 3.53 4.03 4.56 4.52 4.26

K0 0.01  FUS-ICP 1.2 147 0.87 1.75 2.17 2.18 1.74

P20s 0.01  FUS-ICP 0.37 0.34 0.19 0.34 0.5 0.48 0.2

S 0.001 TD-ICP 0.006 0.002 0.01 0.022 0.005 0.004 0.004

PPC FUS-ICP -0.23 -0.13 -0.15 0.18 -0.24 0.54 -0.13
Total 0.01  FUS-ICP 98.35 100.2 99.87 100.3 99.07 98.84 100.2

#Mg 50.6 50.8 426 326 22.7 23 339

FeO'/MgO 0.98 0.97 1.35 2.07 34 3.35 1.95

ELEMENTOS TRAZA (ppm)

Flemento LD Técnica

Be 1 FUS-ICP 1 1 1 2 2 2 1

Sc 0.01 INAA 229 20.5 21 1.7 6.55 6.65 10.6

Vv 5 FUS-ICP 212 185 200 142 50 51 111

Cr 0.5 INAA 373 343 84.8 13 7.5 35 41

Co 0.1 INAA 40.5 36.8 32 14.2 12.6 103 122

Ni 1 TD-ICP 131 190 24 4 3 3 10

Cu 1 TD-ICP 44 28 15 4 3 3 6

MULT INAA

Zn 1 AN 7 74 70 78 83 83 62

Ga 1 FUS-MS - 18 18 21 21 21 20

Ge 0.5 FUS-MS - 1.5 13 13 1.5 1.5 14

As 1 INAA - - - - - - -

Br 0.5 INAA - - - = = = =

Rb 1 FUS-MS - 30 15 48 60 60 41

Sr 2 FUS-ICP 573 665 554 680 524 522 605

Y 1 FUS-ICP 18 21 22 21 24 24 17

Zr 1 FUS-ICP 155 187 127 200 241 210 178

Nb 0.2 FUS-MS - 9.1 4.6 6.7 11 10.7 4.5

Mo 2 FUS-MS - 3 - - 2 3 -

MULT INAA

Ag o5 TN - - - 06 0.6 -

In 0.1 FUS-MS = = 0.1 = = = =

Sn 1 FUS-MS - 1 1 1 1 1 2
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Tabla I (Continuacion).

I. Basaltos y andesitas basalticas

II. Andesitas

Volcan C. La Cruz Tecajete Alchichica Atexcac C. Alto C. Alto Piedras
Negras
Clave (DER-) 1733A 1875A 1706 1704 1736 1739 1878
ELEMENTOS TRAZA (ppm) (Continuacién)
Elemento LD Técnica
Sb 0.1 INAA 0.2 - - 0.2 - - 0.3
Cs 0.1 FUS-MS - 1 0.7 1.5 2.2 2.1 1.6
Ba 1 FUS-ICP 442 537 297 591 800 782 500
La 0.05 FUS-MS 0.13 308 14.1 247 375 37 18.8
Ce 0.05 FUS-MS 0.31 65.8 32 55.5 71.7 76.7 39.2
Pr 0.01 FUS-MS 0.04 8.21 4.27 7 9.49 9.38 5.07
Nd 0.05 FUS-MS 0.09 337 20.1 309 37.1 36.3 204
Sm 0.01 FUS-MS - 6.82 5.22 6.86 7.37 7.33 434
Eu 0.005 FUS-MS - 1.99 1.54 1.87 2.06 2.11 1.34
Gd 0.01 FUS-MS 0.02 5.78 4.85 5.38 6.31 6.31 4.08
Tb 0.01 FUS-MS - 0.82 0.78 0.77 0.92 0.93 0.61
Dy 0.01 FUS-MS 0.01 4.68 4.69 427 5.2 5.06 3.28
Ho 0.01 FUS-MS = 0.88 0.9 0.8 0.98 1 0.65
Er 0.01 FUS-MS - 2.49 2.7 2.38 2.84 2.93 1.9
Tm 0.005 FUS-MS - 0.345 0.396 0.364 0.407 0.419 0.274
Yb 0.01 FUS-MS - 2.33 2.46 2.29 2.95 2.73 1.9
Lu 0.002 FUS-MS - 0.363 0.376 0.345 0.476 0.452 0.29
Hf 0.1 FUS-MS - 4.2 33 49 5.8 5 4.1
Ta 0.01 FUS-MS - 0.57 0.31 0.41 0.85 0.77 0.31
w 1 INAA - - - - 122 - -
Au * 1 INAA 29 - - 3 2 - -
Tl 0.05 FUS-MS - 0.3 0.11 0.25 0.46 0.46 0.43
Pb 5 TD-ICP 164 5 = = 85 14 8
Bi 0.1 FUS-MS - - - - - - -
Th 0.05 FUS-MS - 3.79 3.91 3.88 5.9 5.85 3.87
U 0.01 FUS-MS - 1.22 1.14 1.44 1.94 1.91 1.31
Masa (g) ** INAA 2.147 2.058 1.74 1.778 1.849 1.667 1.725
MINERALES NORMATIVOS (NORMA CIPW, % en peso)
Fase mineral ***
Cuarzo 0.0 0.0 0.0 2.4 9.9 9.5 1.7
Plagioclasa 51.5 53.2 60.3 60.5 59.9 60.4 614
Ortoclasa 7.3 8.8 5.2 104 13.0 13.2 10.3
Corindén 0.0 0.0 0.0 0.0 04 0.2 0.0
Diépsido 16.0 11.1 14.1 9.6 0.0 0.0 1.2
Hiperstena 7.0 10.2 2.2 14.2 12.6 12.6 121
Olivino 14.8 133 14.9 0.0 0.0 0.0 0.0
Ilmenita 2.4 2.5 2.7 2.0 1.5 1.5 1.6
Magnetita 0.1 0.1 0.1 0.1 1.5 1.5 13
Apatito 0.9 0.8 0.4 0.8 1.2 1.1 0.5
Pirita 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
ID 58.7 619 65.5 733 82.8 83.1 834

*Concentracién en ppb (partes por billon). **Cantidad de muestra analizada. ***Ninguno de los calculos present6 feldespatoides en la norma.
Abreviaturas: PPC: Pérdida por calcinacion; ppm: partes por millon; L.D.: Limite de deteccién. ID (indice de diferenciacién) = [Cuarzo + Ortoclasa + Albita
+ Nefelina + Kalsilita + Leucita]™™, % en peso. FeO'= Fe,Os" * 0.8998. #Mg= [MgO / (MgO +FeOT)]* 100. Las mediciones con un guién (-) representan
concentraciones por debajo del limite de deteccion. Todos los andlisis presentaron contenidos por debajo del limite de deteccion de Se (<0.5 ppm), Ir (<1
ppb), Cd (<0.5 ppb) y Hg (<1 ppm). Técnicas analiticas: Andlisis Instrumental de Activacién de Neutrones (INAA), Espectrometria de Masas por Fusion

(FUS-MS) y Plasma de Acoplamiento Inductivo por Digestion Total (TD-ICP).
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Tabla II. Analisis de elementos mayores y traza de roca total y norma CIPW de las riolitas del Agrupamiento Volcanico Las

Derrumbadas
IIL. Riolitas
. Xalapazco Cerro .
Volcan Derrumbada Sur Derrumbada Norte . . Tepexitl
del Barrio Pinto
Clave (DER-) 1769B 1770 1748A 1988C 18111 1745A 1744 1742-A
Latitud (N) 19°16.013"  19°15.580' 19°19.767' 19°18.023' 19°19.475' 19°25.757' 19°22.855' 19°13.321"
Longitud (O) 97°28.650'  97°27.917' 97°27.171' 97°30.098' 97°28.297' 97°30.917'  97°29.855' 97°25.647'
Altitud (m.s.n.m.) 2,540 2,615 2,483 2,436 2,492 2,336 2,616 2,417
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Cation LD. Técnica
SiO: 0.01 FUS-ICP 7191 7345 73.68 75.28 75.99 70.64 71.79 73.81
TiO. 0.001 FUS-ICP  0.136 0.126 0.049 0.045 0.046 0.02 0.023 0.024
Al2O; 0.01 FUS-ICP 1591 14.71 14.41 13.77 13.78 13.86 13.93 14.01
Fe:05' 0.01 FUS-ICP  2.55 2.44 1.51 1.47 1.36 0.95 0.93 13
MnO 0.001 FUS-ICP  0.041 0.041 0.053 0.054 0.053 0.123 0.121 0.047
MgOo 0.01 FUS-ICP  0.23 0.25 0.1 0.11 0.11 0.04 0.05 0.06
CaO 0.01 FUS-ICP  1.78 1.85 0.92 0.93 0.95 0.49 0.51 0.73
NazO 0.01 FUS-ICP  4.45 4.28 43 4.15 4.19 4.12 4.15 4.24
K20 0.01 FUS-ICP  3.57 3.26 3.96 3.68 37 4.26 4.23 4.31
P20s 0.01 FUS-ICP  0.06 0.08 0.05 0.05 0.05 0.03 0.05 0.04
S 0.001 TD-ICP 0.002 0.003 0.001 0.003 0.004 0.002 0.002 0.002
PPC FUS-ICP  0.01 -0.01 0.77 0.24 0.01 4.16 3.75 0.91
Total 0.01 FUS-ICP  100.7 100.5 99.8 99.77 100.3 98.7 99.52 99.49

#Mg 9.1 10.2 6.9 7.7 8.2 4.5 5.6 4.9
FeO'/MgO 9.98 8.78 13.59 12.02 11.12 2137 16.74 19.49
ELEMENTOS TRAZA (ppm)
Elemento  L.D. Técnica
Be 1 FUS-ICP 2 2 3 3 3 5 5 3
Sc 0.01 INAA 1.55 143 13 1.09 1.09 37 3.6 1.1
\") 5 FUS-ICP - - - - - - - -
Cr 0.5 INAA 31 o 415 4.4 6.1 275 = 325
Co 0.1 INAA - B B - - N B -
Ni 1 TD-ICP 2 2 2 2 2 2 - 1
Cu 1 TD-ICP - - 1 - 1 1 1 1

MULT
Zn 1 INAA /TD- 76 76 63 63 54 52 51 61

ICP
Ga 1 FUS-MS 20 21 18 18 18 21 21 18
Ge 0.5 FUS-MS 1.6 1.3 1.5 1.3 14 2.7 2.3 1.7
As 1 INAA - - - 1 - 5 4 1
Br 0.5 INAA - - = 1.1 = = = =
Rb 1 FUS-MS 106 95 118 108 106 199 194 128
Sr 2 FUS-ICP 290 273 137 128 132 7 8 100
Y 1 FUS-ICP 6 5 7 7 7 23 21 5
Zr 1 FUS-ICP 132 132 51 51 53 27 28 39
Nb 0.2 FUS-MS 7.5 8.3 8.1 8.4 8.7 12.6 12.7 7.8
Mo 2 FUS-MS 4 2 3 3 2 3 - -

MULT
Ag 0.5 INAA/TD- - - - - - - - -

ICP
In 0.1 FUS-MS - - - - - - - -
Sn 1 FUS-MS 1 2 2 2 2 2 2 2
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Tabla II (Continuacién).

IIL. Riolitas
. Xalapazco Cerro .
Volcan Derrumbada Sur Derrumbada Norte . . Tepexitl
del Barrio Pinto

Clave (DER-) 1769B 1770 1748A 1988C 18111 1745A 1744 1742-A
ELEMENTOS TRAZA (ppm) (Continuacién)
Elemento  L.D. Técnica
Sb 0.1 INAA = 0.1 0.3 0.3 0.3 0.9 0.8 0.2
Cs 0.1 FUS-MS 3.7 33 47 4.6 45 10.9 10.5 5.2
Ba 1 FUS-ICP 994 940 1076 1028 1046 8 10 1053
La 0.05  FUS-MS 403 38.2 21.6 194 203 4.66 4.79 12
Ce 0.05 FUS-MS 776 75.2 429 40.1 414 11 11.3 26.2
Pr 0.01 FUS-MS 8.71 8.09 4.83 435 4.51 1.45 1.52 3.06
Nd 0.05  FUS-MS 31.1 30.6 16.1 15.8 16.2 5.52 5.2 10.7
Sm 0.01 FUS-MS 5.59 5.87 3.25 3.35 344 1.98 2.03 2.51
Eu 0.005 FUS-MS 1.08 1.06 0.658 0.644 0.657 0.056 0.065 0.524
Gd 0.01 FUS-MS 3.54 3.61 2.41 2.23 2.19 2.7 2.53 2.01
Tb 0.01 FUS-MS 0.41 0.38 0.32 0.28 0.28 0.59 0.54 0.26
Dy 0.01 FUS-MS 1.58 1.65 1.43 133 1.38 3.82 37 12
Ho 0.01 FUS-MS 0.18 0.19 0.22 0.2 0.21 0.71 0.66 0.14
Er 0.01 FUS-MS 0.39 0.36 0.49 0.51 0.49 2.16 2.05 0.29
Tm 0.005 FUS-MS 0.044 0.039 0.06 0.071 0.071 0.371 0.334 0.035
Yb 0.01 FUS-MS 0.2 0.22 0.36 0.45 0.45 243 2.34 0.21
Lu 0.002 FUS-MS 0.025 0.033 0.052 0.068 0.069 0.378 0.342 0.029
Hf 0.1 FUS-MS 3.7 3.9 1.9 2 2.1 1.6 1.5 1.6
Ta 0.01 FUS-MS 0.81 0.94 0.97 1.07 1.13 242 2.46 1.14
w 1 INAA - - - - - - - -
Au * 1 INAA = = = 1 = = = =
TI 0.05  FUS-MS 0.83 0.57 1.08 0.74 0.71 1.55 1.31 0.94
Pb 5 TD-ICP 14 11 15 14 15 16 33 16
Bi 0.1 FUS-MS - 0.1 0.1 0.1 - 0.3 0.4 0.2
Th 0.05  FUS-MS 10 9.78 6.71 6.32 6.36 5.23 5.13 4.29
U 0.01 FUS-MS 2.81 2.71 3.13 3.08 3.03 7.2 7.1 3.46

Masa (g) ** INAA 1.689 1.714 1.487 1.71 1.768 1.297 1.388 1.5
MINERALES NORMATIVOS (NORMA CIPW, % en peso)
Fase mineral ***
Cuarzo 273 30.9 312 346 34.8 30.6 313 31.0
Plagioclasa 459 447 41.1 39.6 39.8 39.3 39.0 39.9
Ortoclasa 21.0 19.2 23.6 219 21.8 26.7 26.1 25.9
Corindén 1.6 1.0 15 14 13 1.7 1.8 1.2
Diopsida 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Hiperstena 2.7 2.7 1.6 1.6 1.5 1.2 1.2 14
Olivino 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Iimenita 0.3 0.3 0.1 0.1 0.1 0.0 0.0 0.0
Magnetita 1.1 1.1 0.7 0.6 0.6 04 0.4 0.6
Apatito 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1
Pirita 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
ID 94.1 94.9 96.0 96.1 96.4 96.5 96.4 96.7

*Concentracién en ppb (partes por billon). **Cantidad de muestra analizada. ***Ninguno de los célculos presentd feldespatoides en la norma.
Abreviaturas: PPC: Pérdida por calcinacion; ppm: partes por millén; L.D.: Limite de deteccién. ID (indice de diferenciacién) = [Cuarzo + Ortoclasa + Albita
+ Nefelina + Kalsilita + Leucita]™™, % en peso. FeO'= Fe,0s" ~0.8998. #Mg= [MgO / (MgO +FeOT)]* 100. Las mediciones con un guién (-) representan
concentraciones por debajo del limite de deteccion. Todos los analisis presentaron contenidos por debajo del limite de deteccion de Se (<0.5 ppm), Ir (<1
ppb), Cd (<0.5 ppb) y Hg (<1 ppm). Técnicas analiticas: Andlisis Instrumental de Activaciéon de Neutrones (INAA), Espectrometria de Masas por Fusion
(FUS-MS) y Plasma de Acoplamiento Inductivo por Digestion Total (TD-ICP).
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ANEXO II
DESCRIPCIONES PETROGRAFICAS DE LAS MUETRAS ANALIZADAS

En adelante se describe como macrocristal a todo aquel componente cristalino con mas de 0.4 mm de
longitud en la seccién mas larga, como microcristal a aquellos con longitudes entre 0.4 y 0.2 mmy como
microlito a todo cristal con longitud menor a 0.2 mm; en algunos casos, se ha utilizado el término
megacristal para referirse a cristales con longitudes superiores a los 2 mm. Estos términos hacen
referencia Unicamente al tamafio de los cristales, no implican una connotacion genética. En tanto, para
describir las texturas generales de las rocas se emplearon los términos sugeridos por Castro-Dorado
(2015). El orden en que se exponen las descripciones y los conteos modales corresponde al contenido de
SiO2 de las rocas (de mas a menos basicas).

GRUPO COMPOSICIONAL I - Basaltos y andesitas basalticas

ALCHICHICA (Maan

Muestra: DER1706

Coordenadas: 19°24.399' latitud N; 97°23.855' longitud O; 2342 m.s.n.m.

Origen: Fragmento juvenil contenido en depdsitos proximales de oleadas piroclasticas que afloran en las
paredes internas del crater.

En muestra de mano se observa como una bomba volcanica microvesicular con textura de coliflor. No

se reconoce contenido cristalino visible, pero si xenolitos irregulares de pémez de color blanco
amarillento.

En lamina delgada, la roca muestra una textura hialocristalina porfidica con matriz microlitica de

textura intergranular afieltrada y heterogénea (sectores con mayor contenido microlitico que otros. El
contenido de vesiculas es muy bajo (~3 vol. %) y el contenido cristalino alto (~76 vol. %); sin embargo,
los macrocristales y microcristales son escasos (~1y ~9.5 vol. % respectivamente), pues la gran mayoria
del contenido cristalino corresponde a microlitos (~65 vol. %).

La asociacion mineral estd dominada por cristales de plagioclasa que se observan poblando
densamente la matriz (~55 vol. %) y muy escasamente como microcristales (~0.5 vol. %), pero que no
ocurren como macrocristales, a excepcién de un Unico macrocristal reconocible; también se observan
abundantes 6xidos euhedrales (9 vol. %) y numerosos cristales de olivino como microcristales (10 vol. %)
y, en ocasiones, como microlitos (1 vol. %). Los cristales de piroxeno son sumamente escasos,
encontrandose como microlitos y sélo dos macrocristales, uno de ortopiroxeno y otro de clinopiroxeno.
Destaca la presencia de xenolitos de pomez (~0.3 vol. %) y caliza (~1 vol. %).
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CERRO LA CRUZ (Cono de escoria)

Muestra: DER1733A

Coordenadas: 19°17.065' latitud N; 97°20.840' longitud O; 2442 m.s.n.m.

Origen: Fragmento denso del interior de un flujo de lava de >4 m de espesor, con auto-brechamiento a
la base, proveniente del cono de escoria Cerro La Cruz, el que se observa cubriendo directamente a un
depdsito de escoria asociado a dicho volcan.

En muestra de mano se observa como un fragmento lavico denso, con abundantes macrocristales

subhedrales a euhedrales de olivino (~1 hasta 3 mm de longitud) y algunos cristales subhedrales de
plagioclasa (~1 a 2 mm de longitud), en la que la matriz se observa con ligera alteracion de coloracién
blanca.

En lamina delgada, se trata de una roca de textura hialocristalina porfidica con matriz microlitica

traquitoide medianamente desarrollada. Su contenido cristalino es moderadamente alto (~86.5 vol. %)
aunque con relativamente baja cantidad de macro y microcristales (~12 vol. %), correspondiendo el resto
a componentes microliticos (~74.5 vol. %).

La asociacion mineral esta dominada por abundantes macrocristales, y en ocasiones microcristales,
de olivino y escasamente de clinopiroxeno, los cuales se encuentran embebidos en una matriz
densamente poblada por microlitos de plagioclasa y en mucho menor medida de olivino y clinopiroxeno;
el porcentaje restante corresponde a vidrio (~13.5 vol. %) y vesiculas (~2 vol. %). No se observa ningun
xenolito en la muestra.

TECAJETE (Cono de toba)

Clave: DER1875A

Coordenadas: 19°14.493' latitud N; 97°31.374" longitud O; 2,396 m.s.n.m.

Origen: Fragmento juvenil contenido en depodsitos proximales del volcan Tecajete.

En muestra de mano, se observa como una bomba basaltica de color negro, con abundantes vesiculas

elongadas (1 a 4 mm de longitud, ~45 vol. %) y textura porfidica. El contenido cristalino visible
corresponde a cristales subhedrales a euhedrales de olivino (1 a 3 mm de longitud, 15 vol. %). Se observa
ligera alteracidon marrén en la matriz.

En lamina delgada, es una roca hialocristalina porfidica vesicular con matriz microlitica de textura

traquitoide semidesarrollada y heterogénea (sectores con mayor contenido cristalino que otros). Presenta
un alto contenido cristalino (~75 vol. %), del que gran parte corresponde a macrocristales (~6 vol. % del
total) y en menor medida a microcristales (~10 vol. %), siendo el resto componentes microliticos (~35
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vol. %); ademas, se observa un contenido bajo de vesiculas (~15 vol. %). La asociacién mineral consta de
cristales de olivino, clinopiroxeno y plagioclasa, éstos dos Ultimos presentes Unicamente como microlitos.
No se identificaron xenolitos en esta muestra.

CERRO EL AGUILA (Cono de escoria)

Muestra: DER1729

Coordenadas: 19°20.015" latitud N; 97°25.975" longitud O; 2,489 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de lava extraido de un dique en el flanco suroccidental de Cerro El Aguila.

En muestra de mano consiste en un fragmento denso de lava que presenta un color negro y textura

porfidica, observandose macrocristales de plagioclasa (<4 mm de longitud) y piroxenos (<2 mm de
longitud).

En lamina delgada se observa como una roca de textura hialocristalina porfidica con matriz microlitica

de textura traquitoide semidesarrollada e intergranular. Presenta escasas vesiculas (~5 vol.%) y un
contenido cristalino moderadamente alto (~65 vol. %), del cual la mayoria corresponde a componentes
microliticos (~57 vol. %), siendo escasos los micro- y macrocristales (~7.5 vol. %). Su asociacion mineral
consiste en cristales de plagioclasa, ortopiroxeno, clinopiroxeno y escaso olivino, destacando la presencia
xenocristales de feldespato potasico y cuarzo, asi como xenolitos de skarny de caliza.

ATEXCAC (Maar)

Muestra: DER1704 (dos laminas)

Coordenadas: 19°19.842' latitud N; 97°27.073' longitud O; 2,419 m.s.n.m.

Origen. Fragmento juvenil de escoria basaltica proveniente de depdsitos proximales de oleadas
piroclasticas que afloran en el interior del crater.

En muestra de mano se observa como un fragmento de escoria con bajo contenido de vesiculas (<40

vol. %) de tamafos variables (2 mm a 1.2 cm) y abundantes macrocristales anhedrales y redondeados de
plagioclasa (2 a 3 mm de longitud), asi como algunos cristales tabulares, de color negro y crucero visible
en al menos una direccidon, que probablemente sean anfiboles (1 a 2 mm de longitud).

En lamina delgada se observa una roca de textura hialocristalina porfidica y vesicular con matriz

microlitica de textura intergranular heterogénea (sectores con mayor cantidad de microlitos que otros).
Presenta un contenido cristalino moderadamente alto (55 vol. % del total) aunque su contenido en
macrocristales es mas bien bajo (~17 vol. % del total), correspondiendo el resto a componentes
microliticos (38 vol. %); destaca la abundancia de xenolitos de caliza (~8 vol % del total). Su asociacion
mineral estd dominada por macrocristales y microcristales de plagioclasa, escasos macrocristales y
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microcristales de anfibol, asi como algunos microcristales y microlitos de olivino. En una de las laminas
se observaron cuatro macrocristales de ortopiroxeno y solo un macrocristal de clinopiroxeno. La matriz
esta compuesta por abundantes microlitos de plagioclasa y olivino, y ocasionalmente de clinopiroxeno.

TOXTEPEC (Maan

Muestra: DER1724

Coordenadas: 19°13.247" latitud N; 97°29.694' longitud O; 2,419 m.s.n.m.

Origen. Fragmento juvenil de escoria basaltica proveniente de depositos proximales heterolitologicos,
mal seleccionados y endurecidos que afloran en las paredes internas del crater del maar.

En muestra de mano, se observa como un fragmento de escoria relativamente denso, con cristales

visibles de olivino y piroxeno.

En ldmina delgada, se observa como una roca de textura hialocristalina glomeroporfidica y vesicular,

con matriz microlitica heterogénea (sectores con mayor contenido cristalino que otros) de textura
afieltrada e intergranular. Su contenido vesicular es relativamente abundante (~38 vol. %), mientras que
su contenido cristalino, normalizado sin vesiculas, es muy alto (~82 vol. %), aunque tan sélo el 8 vol. %
corresponde a macrocristales y ~15 vol. % a microcristales, siendo los componentes microliticos los mas
abundantes (~59 vol. %).

La asociacion mineral esta dominada por cristales de plagioclasa, olivino y clinopiroxeno, destacando
la ausencia de ortopiroxeno, anfibol o xenolitos.

GRUPO COMPOSICIONAL II - Andesitas

En el agrupamiento bajo estudio Unicamente se encuentran tres volcanes de composicion intermedia: el
cono de escoria Cerro Alto y el flujo de lava Piedras Negras, analizados como parte del presente trabajo,
y el cono de toba Cerro Mermejo no incluido en este estudio debido a la ausencia de muestra.

CERRO ALTO (Cono de escoria + flujos de lava asociados)

Muestra: DER1736

Coordenadas: 19°16.016' latitud N; 97°22.099' longitud O; 2458 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de lava denso proveniente de la base del frente de un flujo de lava en bloques
asociado al cono de escoria.

En muestra de mano se observa como un fragmento lavico denso de color gris oscuro azulado con

escaso contenido de vesiculas (~10 vol. %) y textura porfidica. Su contenido mineral reconocible consiste
Unicamente en pequefios cristales (<1 mm de longitud) de plagioclasa, aunque en ocasiones se
reconocen escasos cristales mas grandes (2 a 3 mm) de formas subredondeadas.
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Muestra: DER1739

Coordenadas: 19°15.597" latitud N; 97°23.620' longitud O; 2460 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de lava denso proveniente de la cima de un flujo de lava en bloques asociado al cono
de escoria.

La muestra de mano corresponde a un fragmento lavico denso de color gris oscuro con escasas
vesiculas pequefas y textura porfidica. Su contenido mineral reconocible consiste en pequefios cristales
de plagioclasa (<1 mm de longitud); algunas partes de la matriz presentan alteracion de coloracién
blanca.

En lamina delgada, ambas muestras exhiben una textura hialocristalina porfidica con matriz microlitica

traquitoide semi-desarrollada y heterogénea (sectores con mayor contenido cristalino que otros). El
contenido cristalino varia de ~50 vol. % en el frente del flujo de lava, hasta ~85 vol. % en la cima de dicho
flujo; sin embargo, la gran mayoria de los cristales corresponden a microlitos (48 y 72 vol. %,
respectivamente) siendo escasos los microcristales (~2 a 12 vol. %) y los macrocristales raros a
inexistentes (<0.5 vol. %). La asociacion mineral esta dominada por cristales de plagioclasa y 6xidos,
destacando la ausencia de xenolitos y de cristales reconocibles de olivino o piroxeno.

PIEDRAS NEGRAS (flujo de lava en bloques sin cono asociado)

Muestra: DER1731

Coordenadas: 19°17.705" latitud N; 97°25.313" longitud O; 2429 m.s.n.m.

Origen. Fragmento de lava denso proveniente del sector sur del flujo de lava en bloques Piedras Negras.

En muestra de mano se muestra como un fragmento lavico de color negro y textura porfidica, con

abundante contenido cristalino visible, el cual consiste principalmente en macrocristales de plagioclasa
(<0.5 mm de longitud), piroxenos y anfiboles (<1 ¢cm) asi como cristales blancos rectangulares de hasta
0.8 cm. Cabe sefialar que en otros afloramientos a lo largo de la margen del flujo dichos cristales
rectangulares no reaccionan con HCl, presentan diferentes coloraciones (verdosas, rojizas y grisaceas) y
alcanzan longitudes de hasta 5 cm.

Muestra: DER1878
Coordenadas: 19°18.140' latitud N; 97°25.185'longitud O; 2404 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de lava denso proveniente del sector norte del flujo de lava.

En muestra de mano se observa como un fragmento lavico de textura porfidica con alto contenido

cristalino visible (~35 vol. %), con una asociacién mineral caracterizada por cristales negros tabulares

subhedrales a euhedrales de 3 a 6 mm de longitud (anfibol, ~15 vol. %), cristales trasltcidos subhedrales
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y anhedrales de 2 a 3 mm (plagioclasa), y escasamente pequefios cristales euhedrales inferiores a 1 mm
de longitud (plagioclasa). No se observan clastos de pémez, pero algunos fragmentos colectados en el
mismo flujo presentan liticos de color verde oscuro de hasta 1.5 cm de longitud, en los cuales se pueden
observar cristales negros subhedrales (anfibol/piroxeno).

En ldmina delgada, ambas muestras presentan una textura hialocristalina porfidica con matriz
microlitica afieltrada. Su contenido cristalino es relativamente alto (entre ~70y 75 vol. %) y la asociacion
mineral estd dominada por cristales de plagioclasa y anfibol, con menor presencia de clinopiroxeno,
ortopiroxeno y un cristal de olivino. La matriz esta formada por abundantes microlitos de plagioclasa y
oxidos, con menor ocurrencia de clinopiroxeno, ortopiroxeno y anfibol, todos ellos embebidos en una
matriz vitrea.

GRUPO COMPOSICIONAL III - Riolitas

En la zona de estudio se reconocen cinco volcanes de composicién riolitica, que de norte a sur son: el
maar Xalapazco del Barrio, el complejo anillo de toba/domo Cerro Pinto, los domos de Las Derrumbadas
(Norte y Sur) y el maar Tepexitl.

DERRUMBADA SUR (Domo)

Muestra: DER1713C

Coordenadas: 19°13.454" latitud N; 97°26.117' longitud O; 2,455 m.s.n.m.

Origen: Fragmento lavico denso proveniente de un depésito de avalancha de escombros emplazado
sobre el borde NO del crater del maar Tepexitl y que aflora en una cantera al noroeste de dicho crater.

En muestra de mano, se observa como un fragmento denso de color gris que contiene pequefios

cristales (<2 mm de longitud) de biotita y plagioclasa.

Muestra: DER1769A
Coordenadas: 19°16.013' latitud N; 97°28.650' longitud O; 2,540 m.s.n.m.
Origen: Fragmento de riolita extraido de una cantera al oriente de la Derrumbada Sur.

En muestra de mano, se observa como un fragmento lavico denso que contiene abundantes cristales

de plagioclasa y escasos cristales de granate.

En lamina delgada, ambas muestras presentan una textura hialocristalina a holocristalina porfidica con

matriz microlitica felsitica. A pesar de su alto contenido cristalino (~82 a 95 vol. %), la mayor parte de este
corresponde a componentes microliticos (~66 a 82 vol. %), presentando un bajo contenido de
microcristales (~9 a 5 vol. %) y macrocristales (~8 vol. %). Su asociacién mineral estd dominada por
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cristales de plagioclasa, con menor cantidad de feldespato y biotita, asi como 6xidos (1.5 a 12 vol. %) y
trazas de cuarzo, zircon, apatito, monacita y probablemente piroxeno.

DERRUMBADA NORTE (Domo)

Muestra: DER1748A

Coordenadas: 19°19.767' latitud N; 97°27.171" longitud O; 2,483 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de obsidiana proveniente de un deposito de avalancha de escombros de la
Derrumbada Norte emplazado sobre el borde SE del crater del maar Atexcac.

En muestra de mano, se observa como un fragmento denso de textura porfidica, dominado por una

matriz vitrea de color negro y fractura concoide. La asociacion mineral consiste en cristales subhedrales
y, en ocasiones, subredondeados de plagioclasa (>2 mm de longitud), asi como macrocristales euhedrales
(<2 mm de longitud) y euhedrales (~1 mm de longitud) de biotita. Ademas, también se reconocen
diminutos cristales de éxidos y, probablemente, de cuarzo (cristales anhedrales y traslicidos de color
blanquecino a grisaceo). Destaca la ausencia de cristales visibles de granate.

Muestra: DER1716A1

Coordenadas: 19°16.627' latitud N; 97°28.839' longitud O; 2,549 m.s.n.m.

Origen: Fragmento lavico denso de riolita extraido de una capa de textura brechada, color rosado y de
~3 m de espesor (aunque varia lateralmente); dicha capa aflora en una cantera al suroeste de la
Derrumbada Norte y corresponde, posiblemente, a un deposito de avalancha de escombros proveniente
de dicho domo.

En muestra de mano, se observa como un fragmento lavico denso de color gris, con escasos cristales

reconocibles (<2 mm) de biotita y plagioclasa. Destaca la ausencia de cristales visibles de granate.

En ldmina delgada, ambas muestras presentan una textura porfidica hialocristalina con matriz

heterogénea (algunos sectores con mayor contenido cristalino que otros) de textura microlitica felsitica
y, en ocasiones, de flujo (muestra 1748A). Su contenido cristalino es alto (~84 a 87 vol. %), pero contiene
escasos macrocristales (4 a 1 vol. %) y microcristales (~5 a 2 vol. %), siendo la mayoria componentes
microliticos (~75 a 84 vol. %). La asociacion mineral esta dominada por cristales de biotita, feldespato
potasico, plagioclasa y 6xidos, con trazas de granate, apatito, circdn y monacita.

XALAPAZCO DEL BARRIO (Maar)

Muestra: DER1745A
Coordenadas: 19° 25.757" latitud N; 97° 30.917' longitud O; 2,336 m.s.n.m.

139

—
| —



Origen: Fragmento de obsidiana pumicea proveniente de una capa matriz-soportada de color café que
forma parte de la secuencia de oleadas piroclasticas proximales que afloran en el interior del crater del
maar Xalapazco del Barrio.

En muestra de mano, se observa como un fragmento subredondeado (~6 cm de longitud) con textura

brechoide, en la que se observan fragmentos vitreos angulosos a subredondeados, de tamafos variables
y de color negro, embebidos en una masa vitrea de color gris claro en la que suelen observarse cristales
subredondeados, translucidos y de color blanco (plagioclasas y probablemente cuarzo) asi como bandas
blancas irregulares de textura vitrea microvesicular.

En lamina delgada, se observa como una roca de textura hialocristalina porfidica con matriz de textura

microlitica felsitica y heterogénea (sectores con mayor contenido cristalino que otros), asi como de flujo.
Su contenido cristalino es alto (~82 vol. %), pero corresponde a su mayoria a componentes microliticos
(68 vol. %), siendo escasos los microcristales (~10 vol. %) y particularmente los macrocristales (~4 vol. %).

La asociacidon mineral consiste principalmente en cristales de feldespato potasico, con menor cantidad
de biotita y plagioclasa, asi como escasos cristales de cuarzo. La matriz esta dominada por abundantes
cristales de feldespatos (feldespato potasico y plagioclasa), biotita y probablemente de cuarzo. Destaca
la presencia de sectores microliticos con matriz vitrea de de color pardo oscuro y con textura vitrea fluidal,
en la cual se observan escasos macrocristales, principalmente de feldespato potasico.

CERRO PINTO (Complejo domo/anillo de toba)

Muestra: DER1744

Coordenadas: 19°22.855' latitud N; 97°29.855' longitud O; 2,616 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de riolita proveniente de un depésito de oleadas piroclasticas que aflora en las
paredes del borde sur del anillo de toba norte del complejo Cerro Pinto.

En muestra de mano, se observa como un fragmento riolitico con fracturamiento prismatico. Exhibe
una textura porfidica compuesta por escasos cristales (~1 mm de longitud) de plagioclasa y biotita, asi
como algunos macrocristales (~1 a3 mm de longitud) subhedrales a anhedrales y de color pardo verdoso,
gue podrian ser piroxenos o algun tipo de mineral alterado.

En ldamina delgada, se observa como una roca de textura hialocristalina porfidica con matriz fluidal

heterogénea de vitrofirica eutaxitica a ligeramente microlitica felsitica. Presenta un bajo contenido
cristalino (<30 vol. %), la mayoria del cual corresponde a macrocristales (~13 vol. %) y microcristales (~7
vol. %), siendo escasos los microlitos (~9 vol. %). La asociacion mineral esta dominada por cristales de
feldespato potasico y plagioclasa, con menor presencia de cristales de biotita y cuarzo.
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TEPEXITL (Maar)

Muestra: DER1713-A1

Coordenadas: 19° 13.454' latitud N; 97° 26.117" longitud O; 2,455 m.s.n.m.

Origen: Fragmento de obsidiana proveniente de un depésito de toba brechada que aflora en la parte
superior de una cantera en el interior norte del maar Tepexitl.

En muestra de mano, se observa como un fragmento de color negro y de textura vitrea, pero con

presencia de varios macrocristales (hasta 5 mm de longitud) traslicidos y de color blanco (probablemente
cristales de cuarzo y plagioclasa).

Muestra: DER1713-A2

Coordenadas: 19° 13.454' latitud N; 97° 26.117" longitud O; 2,455 m.s.n.m.

Origen. Fragmento de riolita proveniente de un deposito de toba brechada que aflora en la parte superior
de una cantera en el interior norte del maar Tepexitl (al igual que la muestra DER1713-A1).

En muestra de mano, se observa como un fragmento lavico denso de color gris y textura porfidica,

con abundantes macrocristales (<3 mm de longitud) de plagioclasa, feldespato potasico y biotita. Los
bordes del fragmento muestreado presentan una coloracion blanca que podria deberse a alteracién o
precipitacion.

En lamina delgada, ambas rocas presentan una textura porfidica hialocristalina con matriz microlitica

traquitica y microvesicular con alto contenido cristalino (~70 vol. % a 76 vol. %), pero bajo contenido de
macrocristales (~4.5 a 10 vol. %) y microcristales (~4 a 6 vol. %). La asociacion mineral esta compuesta
por cristales de feldespato potasico, plagioclasa, cuarzo y biotita, con una escasa presencia de granate.

141

—
| —



ANEXO III. RESULTADOS DE ANALISIS MINERALES POR MICROSONDA ELECTRONICA

Tabla I. Andlisis de elementos mayores por microsonda electrénica de los cristales de feldespato de los volcanes del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas.

Muestra Cerro La Cruz (1733A) Tecajete (1875A) Atexcac (1704) Alchichica (1706)

. SC-MxPlg-  SC-MxPlg-  SC-MxPIg- SC-MxPlg-  SC-MxPlg-  SC-MxPIg- C11-MPIg- C13-FPIlg-  C13-FPIg- C2-MPIg-  C5-FPIg-
Cristal

1a 2a 3a 1a 2a 3a 2a 1a 1b 1a 1b

Tamaiio * Mx Mx Mx Mx Mx Mx Mic Mac Mac Mic Mac
Ub,lc?fli': del - - - - - - Centro Centro Borde Centro Borde
analisis
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO, 51.19 50.75 51.34 51.28 5241 53.35 49.52 50.00 51.66 60.70 49.73
Al03 29.61 29.99 30.33 29.60 29.05 27.98 30.26 30.86 29.71 23.75 30.35
FeO 1.27 1.16 1.03 0.91 0.80 1.23 0.66 0.40 0.50 0.16 0.28
MgO 0.13 0.13 0.09 0.12 0.11 0.20 0.10 0.08 0.13 0.00 0.07
MnO 0.02 0.04 0.09 0.01 0.02 0.09 0.00 0.00 0.01 0.01 0.03
CaO 13.01 13.19 13.18 12.54 11.57 11.06 1332 13.46 12.19 5.12 13.17
Na.O 3.52 3.61 3.47 3.84 4.09 4.76 3.51 335 4.10 7.95 3.70
K20 0.33 0.28 0.27 0.32 0.38 0.43 0.17 0.17 0.23 0.35 0.15
TiO2 0.03 0.08 0.07 0.09 0.09 0.12 0.05 0.03 0.06 0.00 0.08

Total 99.09 99.22 99.86 98.70 98.51 99.21 97.59 98.34 98.59 98.04 97.55
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 2.36 234 2.35 2.37 2.41 2.45 2.32 2.32 2.38 2.75 2.32
Al 1.61 1.63 1.63 1.61 1.58 1.51 1.67 1.68 1.61 1.27 1.67
Fe?* 0.05 0.04 0.04 0.04 0.03 0.05 0.03 0.02 0.02 0.01 0.01
Mg 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.64 0.65 0.64 0.62 0.57 0.54 0.67 0.67 0.60 0.25 0.66
Na 0.31 0.32 0.31 0.34 0.37 0.42 0.32 0.30 0.37 0.70 0.33
K 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.03 0.01 0.01 0.01 0.02 0.01
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 2.0 17 1.6 19 2.3 2.5 1.0 1.0 14 2.1 0.9
An 65.8 65.8 66.7 63.1 59.6 54.8 67.0 68.3 61.3 25.7 65.7
Ab 322 32,6 317 35.0 38.1 427 320 30.7 373 723 334

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 1.6 1.6 1.7 1.6 1.6 1.5 1.7 1.7 1.6 1.3 1.7
A/NK 4.8 4.8 5.1 4.4 4.1 34 5.1 5.4 4.2 1.8 4.9
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Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Piedras Negras (1878)
Cristal C1-FPlg-1a C1-FPlg- C1-FPIg-1c C1b-MPlg- C1b-MPlg- C1b-MPIlg- C1b-MPlg- ~ C2-MPIg-  C2-MPIg-  C3-MPIg-  C3-MPIg-  C3-MPIg-
1b a 1c 1d Te 1a 1b 1a 2a 3a

Tamaiio * Mac Mac Mac Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic
Ubicacion del
analisis ** Centro Manto Borde Centro Manto 2 Manto 3 Borde Centro Borde Centro Centro Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Si0: 52.27 53.92 51.56 51.93 52.80 50.83 51.66 52.03 5136 50.98 52.40 50.92
Al203 29.16 28.08 29.63 29.38 28.92 29.95 29.53 29.92 30.23 30.54 29.03 29.78
FeO 0.37 0.38 0.55 0.37 0.32 0.49 0.53 0.48 0.59 0.49 0.41 0.48
MgO 0.02 0.05 0.08 0.07 0.05 0.05 0.07 0.06 0.08 0.06 0.05 0.09
MnO 0.07 0.01 0.00 0.05 0.04 0.00 0.04 0.00 0.00 0.04 0.04 0.00
CaO 11.87 10.50 1243 1237 1144 12.57 12.15 1243 13.18 13.05 1148 12.66
Naz0 435 4.99 4.05 4.12 4.63 3.82 3.94 4.36 3.89 3.77 4.53 4.01
K0 0.19 0.24 0.13 0.15 0.20 0.18 0.13 0.16 0.12 0.12 0.14 0.17
TiO: 0.01 0.05 0.04 0.05 0.00 0.03 0.02 0.03 0.05 0.01 0.02 0.02

Total 98.31 98.22 98.48 98.48 98.40 97.92 98.07 99.46 99.48 99.05 98.10 98.12
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 241 2.48 2.38 2.39 243 2.36 2.39 2.38 2.35 234 242 2.36
Al 1.58 1.52 1.61 1.60 1.57 1.64 1.61 1.61 1.63 1.65 1.58 1.63
Fe** 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02
Mg 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.59 0.52 0.61 0.61 0.56 0.63 0.60 0.61 0.65 0.64 0.57 0.63
Na 0.39 0.44 0.36 0.37 0.41 0.34 0.35 0.39 0.35 0.34 0.41 0.36
K 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 1.2 1.4 0.8 0.9 12 1.1 0.8 0.9 0.7 0.7 0.9 1.0
An 594 53.0 624 61.8 57.0 63.8 62.5 60.6 64.7 65.2 57.8 62.9
Ab 394 456 36.8 373 418 35.1 36.7 38.5 346 34.1 413 36.1

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 1.6 1.6 1.6 1.6 1.6 17 1.7 1.6 1.6 17 1.6 1.6
A/NK 4.0 33 44 4.2 3.7 4.6 4.5 4.1 4.6 4.8 3.8 44
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Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Piedras Negras (1878) Cerro Alto (1736) Tepexitl (1713A2)

. C3-MPIg-  C4-MgPlg-  C4-MgPlg- C6-MPIlg-  C6-MPlg-  C7-FPlg- C1-FPIg- C3-FFdp- C4-FFdp- (C5- C5-MFdp-

| - -

Crista 3b 1a 1b 1a 2a 1a 1a C3-FRdp-1a 1a MFdp-1a  1b
Tamaiio * Mic Meg Meg Mic Mic Mac Mac Mac Mac Mac Mic Mic
Ubicacion del
analisis ** Borde Centro Borde Centro Centro Centro Centro Centro Borde Centro Centro Borde
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Si0: 50.69 53.40 5047 52.56 51.68 51.62 65.53 63.87 64.05 66.32 65.20 64.56
Al>03 30.09 28.93 30.88 29.39 29.68 30.41 2345 19.34 19.30 22.54 19.39 19.51
FeO 041 0.29 0.40 0.54 0.62 0.51 0.06 0.06 0.07 0.00 0.12 0.08
MgO 0.13 0.01 0.08 0.04 0.07 0.07 0.02 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00
MnO 0.01 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
CaO 12.80 11.16 13.57 11.92 12.65 12.89 342 0.17 0.17 2.81 0.13 0.20
Na:0 3.83 476 3.79 4.42 4.25 4.03 5.97 2.90 2.89 7.25 3.00 3.13
K20 0.16 0.19 0.10 0.21 0.19 0.18 1.01 12.09 11.59 0.99 11.93 11.69
TiO: 0.02 0.05 0.06 0.04 0.03 0.03 0.00 0.01 0.03 0.00 0.03 0.01

Total 98.12 98.79 99.36 99.12 99.17 99.73 99.44 98.45 98.12 99.91 99.80 99.17
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 2.35 244 2.32 2.41 237 2.35 2.87 2.96 2.97 2.90 297 2.96
Al 1.64 1.56 1.67 1.59 1.61 1.63 1.21 1.06 1.05 1.16 1.04 1.05
Fe** 0.02 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.64 0.55 0.67 0.58 0.62 0.63 0.16 0.01 0.01 0.13 0.01 0.01
Na 0.34 0.42 0.34 0.39 0.38 0.36 0.51 0.26 0.26 0.61 0.27 0.28
K 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.06 0.71 0.69 0.06 0.69 0.68
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 1.0 1.1 0.6 12 1.1 1.0 7.8 7217 719 6.9 71.8 704
An 64.3 55.8 66.0 59.1 61.5 63.2 222 0.8 0.9 164 0.7 1.0
Ab 348 43.1 334 397 374 35.8 70.1 26.5 27.2 76.7 27.5 28.6

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 17 1.6 17 1.6 1.6 1.6 17 1.1 1.1 14 1.1 1.1
A/NK 47 3.6 4.9 3.9 4.1 4.5 2.1 1.1 1.1 1.7 1.1 1.1
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Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Tepexitl (1713A2) Derrumbada Norte (1716)
Cristal C7-Mx-1a C7-FPlg-  C8-FPlg- C8-FPIg-  C8-FPlg- C9-FPIg- C9-FPIg- C3-FPlg-  C3-FPlg-  C3-FPlg- C4-FPlg-  C5-FPlg-  C6-FPIg-
1a 1a 1b 2a 1a 1b 1a 1b 1c 1a 1a 1a

Tamaiio * Mx Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac
Ubicacién del
analisis ** - Centro Centro Borde Centro Centro Borde Centro Manto Borde Centro Centro Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 65.73 65.9 64.66 64.46 66.15 66.09 66.59 58.95 58.30 62.09 61.87 61.68 64.25
Al03 19.40 23.0 23.96 22.54 23.19 23.08 23.51 25.86 26.26 23.78 2345 24.35 22.63
FeO 0.07 0.0 0.14 0.11 0.10 0.12 0.01 0.12 0.33 0.17 0.08 0.12 0.08
MgO 0.03 0.0 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.02 0.00 0.01 0.02
MnO 0.00 0.0 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.04 0.00 0.01 0.02 0.09
CaO 0.10 34 4.47 3.24 3.28 0.00 3.36 7.02 8.08 4.82 4.64 5.15 3.39
NazO 3.28 7.2 6.52 8.59 7.23 6.73 5.17 6.55 6.47 7.74 8.06 7.73 8.11
K20 11.68 0.9 0.83 0.98 0.89 0.90 0.95 0.46 0.42 0.71 0.63 0.64 0.93
TiO2 0.04 0.0 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.04 0.00 0.01 0.00

Total 100.32 100.40 100.58 99.86 100.76 100.01 99.53 98.95 99.93 99.35 98.73 99.70 99.49
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 2.98 2.87 2.82 2.85 2.87 2.88 2.90 2.65 2.61 2.77 2.77 2.74 2.84
Al 1.04 1.18 1.23 1.17 1.19 1.19 1.21 1.37 1.39 1.25 1.24 1.28 1.18
Fe** 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00
Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.00 0.16 0.21 0.15 0.15 0.15 0.16 0.34 0.39 0.23 0.22 0.25 0.16
Na 0.29 0.61 0.55 0.74 0.61 0.57 0.44 0.57 0.56 0.67 0.70 0.67 0.70
K 0.67 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.03 0.02 0.04 0.04 0.04 0.05
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 69.7 6.1 5.7 5.8 6.1 6.6 8.1 2.8 2.5 43 38 38 5.8
An 0.5 19.2 25.9 16.2 18.8 19.1 243 36.1 39.8 245 232 259 17.7
Ab 29.8 74.7 68.4 779 751 744 67.6 61.0 57.7 71.2 73.0 70.3 76.5

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 1.1 14 1.5 1.2 1.5 1.6 19 1.5 14 13 1.3 1.3 1.3
A/NK 1.1 1.8 2.1 1.5 1.8 1.9 2.5 2.3 24 1.8 1.7 1.8 1.6
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Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Derrumbada Sur (1769A)

. C5-MxPlg- C5-MxPlg- C5-FPlg- C5-FPlg-  C6-FPlg- C6-FPlg- C6-FPlg- C6-FPlg- C6-FPIg- C6-MPlg- C8-FPIg-
Cristal 1a ’ 2a ’ 3a ’ 3b ’ 1a ’ 1b ’ 1c ’ 1d ’ Te ’ 2a 7 C7Rgta C7-plg-2a 1a ’

Mac Mac
Tamaio * Mx Mx Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mic (alrededor de (alrededor de Mac
Grt) Grt)

Ubicacién del
analisis ** - - Centro Borde Centro Manto1 Manto2 Manto3 Borde Centro Centro Centro Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 58.03 61.67 57.81 59.41 60.18 59.90 59.07 60.20 59.51 59.82 59.03 59.99 59.49
Al03 26.75 25.00 2740 26.67 26.23 25.80 26.71 26.36 26.80 26.36 26.29 26.52 26.41
FeO 0.26 0.26 0.11 0.20 0.08 0.04 0.01 0.10 0.22 0.24 0.17 0.06 0.03
MgO 0.01 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.02 0.01 0.00 0.00 0.01
MnO 0.00 0.06 0.03 0.00 0.00 0.01 0.02 0.01 0.04 0.00 0.02 0.04 0.00
CaO 7.83 5.85 8.79 7.45 7.61 7.16 7.99 7.24 7.80 717 7.83 7.21 7.64
Na:O 6.31 5.49 5.33 5.81 5.65 6.84 5.75 5.37 4.79 6.49 5.83 5.98 6.21
K20 0.47 0.93 0.34 0.42 0.41 0.41 0.42 0.43 0.50 0.54 0.43 0.46 0.40
TiO: 0.00 0.04 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.04 0.02 0.03 0.00

Total 99.64 99.30 99.81 99.97 100.16 100.18 99.99 99.71 99.69 100.66 99.60 100.29 100.20
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 2.60 2.74 2.59 2.64 2.67 2.66 2.63 2.67 2.65 2.65 2.64 2.65 2.64
Al 1.41 1.31 1.44 1.40 1.37 1.35 1.40 1.38 1.40 1.37 1.38 1.38 1.38
Fe* 0.01 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00
Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.38 0.28 0.42 0.35 0.36 0.34 0.38 0.34 0.37 0.34 0.38 0.34 0.36
Na 0.55 0.47 0.46 0.50 0.49 0.59 0.50 0.46 0.41 0.56 0.51 0.51 0.54
K 0.03 0.05 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.03 0.03 0.02 0.03 0.02
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 2.8 6.6 2.1 2.7 2.7 2.4 2.7 2.9 35 33 2.7 2.9 2.5
An 395 346 46.6 404 415 35.7 423 414 457 36.6 415 388 395
Ab 57.7 58.8 51.2 56.9 55.8 61.8 55.1 55.6 50.8 60.0 55.8 58.2 58.1

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 1.5 1.6 1.6 1.6 1.6 14 1.6 1.7 1.7 1.5 1.5 1.6 1.5
A/NK 2.5 2.5 3.0 2.7 2.7 2.2 2.7 2.8 32 2.3 2.6 2.6 2.5
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Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Derrumbada Sur (1769A)
. C9-FPlg-  C9-FPIg- C11-FPlg-  C11-FPlg-  C11-FPlg-  C11- C11-MPlg-  C12-MPIg-  C12-FPlg-  C12-FPIg-
| -FPlg- _FPlg-
Crista CO-FPlg-1a C9-FPlg-2a 5 3b 1a 1b 1c MPlg-2a  2b 1a 2a 2b
Tamaiio * Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mic Mic Mic Mac Mac
Ubicacion del
analisis ** Centro Centro Centro Borde Centro Manto Borde Centro Borde Centro Centro Manto
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Si0: 58.55 5945 61.52 59.65 58.96 61.45 59.33 58.32 57.79 58.01 60.47 62.01
Al>03 26.73 25.96 24.34 26.22 26.21 25.53 26.02 26.63 27.30 26.49 25.03 24.76
FeO 0.10 0.01 0.13 0.21 0.03 0.24 0.24 0.10 0.26 0.22 0.17 0.06
MgO 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.03 0.00 0.03
MnO 0.02 0.04 0.00 0.01 0.00 0.01 0.04 0.00 0.12 0.06 0.00 0.03
CaO 7.89 7.42 5.62 7.52 7.53 6.36 7.54 7.94 8.72 7.89 6.55 5.70
Naz0 6.26 6.50 7.57 5.78 6.77 5.91 6.81 6.40 6.26 6.23 7.1 6.28
K0 0.43 0.39 0.65 0.40 0.34 0.49 0.44 0.40 0.39 0.42 0.51 0.58
TiO: 0.01 0.00 0.00 0.04 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.02
Total 99.98 99.77 99.83 99.83 99.84 99.98 100.42 99.78 100.84 99.34 99.84 99.47
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 2.61 2.65 2.74 2.65 2.63 2.72 2.64 2.61 2.57 2.61 2.69 2.75
Al 1.41 1.36 1.28 137 1.38 133 1.36 1.40 143 1.40 1.31 1.29
Fe** 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.01 0.01 0.01 0.00
Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.38 0.35 0.27 0.36 0.36 0.30 0.36 0.38 0.42 0.38 0.31 0.27
Na 0.54 0.56 0.65 0.50 0.59 0.51 0.59 0.55 0.54 0.54 0.61 0.54
K 0.02 0.02 0.04 0.02 0.02 0.03 0.03 0.02 0.02 0.02 0.03 0.03
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 2.6 24 39 2.6 2.0 33 2.6 2.4 22 25 3.0 3.9
An 40.0 37.7 28.0 40.8 373 36.0 37.0 39.7 425 40.1 327 321
Ab 574 59.9 68.2 56.7 60.7 60.6 60.4 57.9 55.2 573 64.2 64.0
Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 1.5 1.5 13 1.6 14 1.6 14 1.5 1.5 1.5 14 15
A/NK 2.5 2.3 1.8 2.6 2.3 2.5 2.2 2.4 2.5 2.5 2.0 2.3
(1w )



Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Derrumbada Sur (1769A) Cerro Pinto (1744)
Cristal C12-FPlg-  C12-FPIg- C12-FPIg- C12-FPIg- C12-FPIg- C1-FPlg-  C1-FPlg-  C2-FFdp-  C2-IPlg-  C2-FFdp-  C2-FPlg-  C2-FPIg-
2c 3a 3b 4a 4b 1a 2a 1a 2a 3a 4a S5a

Tamaiio * Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Inc Mac Mac Mac
Ubicacién del
analisis ** Borde Centro Manto 1 Centro Manto 1 Centro Centro Centro - Centro Centro Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 58.50 58.87 58.22 58.85 62.79 66.02 65.85 65.27 65.95 66.18 65.87 65.83
Al;03 26.03 26.01 2647 2643 24.63 18.79 18.92 19.11 21.58 19.17 22.31 2147
FeO 0.31 0.11 0.22 0.20 0.07 0.00 0.01 0.00 0.00 0.10 0.00 0.00
MgO 0.00 0.01 0.02 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MnO 0.00 0.00 0.00 0.05 0.06 0.06 0.00 0.07 0.01 0.00 0.00 0.09
CaO 7.88 7.77 7.82 7.74 5.59 0.06 0.10 0.07 2.08 0.04 2.70 240
NazO 6.31 6.52 6.83 6.62 5.99 2.72 3.06 2.82 9.29 2.94 9.05 9.18
K20 0.53 0.37 0.42 0.48 0.79 12.76 12.56 12.84 1.06 12.53 0.91 1.02
TiO: 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.04 0.00 0.01 0.01 0.00

Total 99.56 99.66 100.01 100.39 99.93 100.42 100.50 100.21 99.97 100.98 100.85 99.99
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIiGENOS)
Si 2.63 2.64 2.61 2.62 2.77 3.00 2.99 2.98 2.90 2.99 2.87 2.90
Al 1.38 1.37 1.40 1.39 1.28 1.01 1.01 1.03 1.12 1.02 1.15 1.11
Fe** 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.38 0.37 0.37 0.37 0.26 0.00 0.00 0.00 0.10 0.00 0.13 0.11
Na 0.55 0.57 0.59 0.57 0.51 0.24 0.27 0.25 0.79 0.26 0.77 0.78
K 0.03 0.02 0.02 0.03 0.04 0.74 0.73 0.75 0.06 0.72 0.05 0.06
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 3.1 2.2 2.4 2.8 5.4 753 726 748 6.3 73.6 54 6.0
An 39.6 38.8 3738 38.2 322 0.3 0.5 0.3 10.3 0.2 134 11.9
Ab 573 59.0 59.8 59.0 624 244 26.9 249 834 26.2 81.2 82.1

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 14 14 14 14 1.6 1.0 1.0 1.0 1.2 1.0 1.2 1.2
A/NK 24 2.3 2.3 2.3 2.3 1.0 1.0 1.0 1.3 1.0 14 1.3
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Tabla I (Continuacion) Andlisis de elementos mayores de feldespatos.

Muestra Cerro Pinto (1744)

Cristal C4-FPlg- C4-FPlg- C5-FPIg- C7-FFdp- C7-FFdp- C7-FPlg- C13a-FFdp- C13a-IPlg- C13a-IPlg- C13b- C13b-FPIg-
1a 2a 1a 1a 2a 3a 1a 2a 3a MFdp-1a 2a

Tamaiio * Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Inc Inc Mic Mac

Ubicacién del

P Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro - - Centro Centro
analisis **
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 66.10 65.84 64.96 66.13 65.48 65.87 65.43 65.45 65.65 66.01 65.25
Al;03 18.85 22.13 21.95 18.94 18.88 22.48 18.93 22.36 22.34 19.06 21.61
FeO 0.09 0.08 0.00 0.02 0.00 0.05 0.02 0.05 0.07 0.00 0.04
MgO 0.03 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MnO 0.03 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.02 0.05 0.02 0.02 0.03
CaO 0.06 2.65 2.59 0.05 0.07 2.71 0.03 2.92 2.69 0.09 2.59
NazO 2.93 8.94 8.89 2.77 2.83 8.98 2.79 8.77 9.04 2.87 9.10
K20 12.59 0.93 0.82 12.95 12.66 0.91 12.65 0.82 0.91 12.67 0.88
TiO: 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01

Total 100.67 100.56 99.23 100.87 99.91 100.99 99.89 100.42 100.72 100.71 99.49
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 8 OXIGENOS)
Si 2.99 2.88 2.88 2.99 2.99 2.87 2.99 2.87 2.87 2.99 2.89
Al 1.01 1.14 1.15 1.01 1.02 1.15 1.02 1.15 1.15 1.02 1.13
Fe* 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca 0.00 0.12 0.12 0.00 0.00 0.13 0.00 0.14 0.13 0.00 0.12
Na 0.26 0.76 0.76 0.24 0.25 0.76 0.25 0.75 0.77 0.25 0.78
K 0.73 0.05 0.05 0.75 0.74 0.05 0.74 0.05 0.05 0.73 0.05
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Or 73.6 5.6 5.0 753 74.4 5.4 74.8 4.9 5.4 74.0 5.2
An 0.3 133 132 0.3 0.3 135 0.1 14.8 134 0.4 12.9
Ab 26.1 81.1 81.8 24.5 253 81.1 25.1 80.3 81.2 25.5 819

Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
A/CNK 1.0 1.2 1.2 1.0 1.0 1.2 1.0 1.2 1.2 1.0 1.2
A/NK 1.0 1.4 1.4 1.0 1.0 1.4 1.0 1.5 1.4 1.0 14

* Tamafios de cristal: Meg: megacristal; Mac: macrocristal; Mic: microcristal; Mx: microlito; Inc: inclusion mineral. ** Cuando el cristal presentd mas de dos zonas de crecimiento (ndcleo
y borde), las bandas intermedias de sobrecrecimiento (mantos) se enumeran segin su posicion respecto al centro (ie. manto 1 es mas cercano al centro que manto 2).
A/CNK=Al/[Ca+Na+K]; A/NK=Al/[Na+K], a.p.uf.
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Tabla II. Andlisis de elementos mayores por microsonda electronica de los cristales de olivino de los basaltos y andesitas del Agrupamiento Volcéanico Las Derrumbadas.

Muestra Cerro La Cruz (1733A)
Cristal C1-MOl-1a C1-MOl-2a C1-MOI-2b C1-MOI-3a C3-MOl-2a C3-MOI-3a C1-FOl-4a  C1-FOl-4b  C1-FOl-5a  C2-FOl-1a  C2-FOI-1b ~ C2-FOI-2a
Tamaiio * Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mac Mac Mac Mac Mac Mac
::af::iz:slon del Centro Centro Borde Centro Centro Centro Centro Borde Centro Centro Borde Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Sio; 37.45 38.52 38.29 38.39 39.26 38.04 39.74 37.15 39.24 39.24 37.83 39.66
TiO, 0.03 0.00 0.00 0.05 0.02 0.01 0.00 0.03 0.00 0.02 0.00 0.01
Cr,0; 0.02 0.03 0.01 0.00 0.04 0.08 0.03 0.00 0.02 0.03 0.02 0.09
FeO 22.30 16.09 19.85 18.62 16.15 21.94 12.27 24.04 13.54 13.96 20.78 12.90
MnO 0.42 033 0.34 0.37 0.27 0.36 0.14 047 0.25 0.20 0.41 0.22
MgO 37.53 43.36 40.34 41.04 42.69 38.33 46.49 36.11 45.48 44.68 38.73 46.26
Total 97.75 98.33 98.83 98.47 98.44 98.75 98.67 97.79 98.53 98.13 97.78 99.13
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 4 OXIGENOS)
Si 0.39 0.41 0.41 0.41 0.42 0.40 0.44 0.38 0.43 043 0.40 0.44
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe?* 0.19 0.14 0.18 0.17 0.15 0.19 0.11 0.21 0.12 0.13 0.18 0.12
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.58 0.70 0.64 0.65 0.69 0.60 0.76 0.55 0.74 0.72 0.60 0.76
Total 1.17 1.26 1.23 1.23 1.26 1.20 1.32 1.15 1.30 1.28 1.19 1.32
#Fo ** 75.0 82.8 78.4 79.7 82.5 75.7 87.1 72.8 85.7 85.1 76.9 86.5
Tabla II (Continuaciéon) Andlisis de elementos mayores de olivino.
Muestra Cerro La Cruz (1733A)
Cristal C2-FOI-3a C2-FOI-3b C3-FOl-1a C3-MOI-2b C4-FOl-1a C4-FOI-1b C4-FOl-2a C4-FOI-2b C4-FOI-3a C4-FOl-4a C6-FOI-1a C6-FOI-1b
Tamaiio * Mac Mac Mac Mic Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac
::;Ici:icslon del Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Centro Centro Borde
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Sio; 38.57 36.62 39.95 36.62 39.78 37.10 39.69 38.21 39.59 39.78 39.58 36.44
TiO, 0.02 0.03 0.00 0.03 0.02 0.08 0.00 0.00 0.00 0.03 0.04 0.03
Cr,0; 0.03 0.03 0.05 0.01 0.02 0.01 0.01 0.05 0.01 0.05 0.04 0.01
FeO 18.86 28.11 12.19 28.44 11.87 24.41 12.07 18.65 13.80 12.63 12.40 28.21
MnO 0.31 0.71 0.18 0.54 0.17 0.53 0.21 0.38 0.27 0.17 0.30 0.55
MgO 40.09 32.19 46.32 31.93 46.43 35.54 46.71 40.56 45.37 45.63 4542 32.63
Total 97.88 97.68 98.67 97.58 98.28 97.66 98.68 97.86 99.04 98.28 97.78 97.87
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 4 OXIGENOS)
Si 0.41 0.37 0.44 0.37 0.44 0.38 0.44 0.40 0.43 0.44 0.43 0.37
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe** 0.17 0.24 0.11 0.24 0.11 0.21 0.11 0.17 0.13 0.12 0.11 0.24
Mn 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.63 0.48 0.76 0.48 0.76 0.54 0.77 0.64 0.74 0.75 0.74 0.49
Total 1.21 1.10 1.32 1.09 1.31 1.14 1.32 1.21 1.31 1.30 1.29 1.10
#Fo ** 79.1 67.1 87.1 66.7 87.5 72.2 87.3 79.5 85.4 86.6 86.7 67.3
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Tabla II (Continuacién) Analisis de elementos mayores de olivino.

Muestra Tecajete (1875A)
Cristal C1-FOl-1a C1-FOI-1b C1-MOIl-2a C2-FOI-1a C2-FOI-1b C2-FOI-2a C2-FOI-2b C3-FOl-1a C3-FOI-1b C5-FOl-1a C5-FOIl-1b C8-FOI-2a
Tamaiio * Mac Mac Mic Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac
:l:;::iasoi:;on del Centro Borde Centro Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Sio; 40.10 38.13 38.01 39.97 37.47 40.07 37.23 39.68 38.27 39.48 37.63 3835
TiO, 0.04 0.04 0.00 0.01 0.04 0.02 0.05 0.08 0.00 0.05 0.02
Cr,0; 0.04 0.00 0.00 0.02 0.02 0.01 0.03 0.07 0.00 0.02 0.03 0.05
FeO 11.28 22.23 21.28 11.42 23.11 12.58 25.48 11.60 22.39 12.64 22.51 18.01
MnO 0.16 0.35 0.37 0.16 0.41 0.13 0.48 0.28 0.29 0.14 0.42 0.35
MgO 46.95 37.82 38.76 47.12 36.59 46.01 34.69 46.96 37.66 45.81 37.60 41.30
Total 98.57 98.56 98.43 98.69 97.61 98.84 97.92 98.64 98.70 98.08 98.23 98.08
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 4 OXIGENOS)
Si 0.44 0.40 0.40 0.44 0.39 0.44 0.38 0.44 0.40 0.43 0.39 0.41
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe?* 0.10 0.20 0.19 0.11 0.20 0.12 0.22 0.11 0.20 0.12 0.20 0.16
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.78 0.59 0.61 0.78 0.56 0.76 0.53 0.77 0.59 0.75 0.58 0.66
Total 133 1.19 1.20 133 1.15 1.32 1.13 1.32 1.19 1.30 1.18 1.23
#Fo ** 88.1 75.2 76.5 88.0 73.8 86.7 70.8 87.8 75.0 86.6 74.9 80.3
Tabla II (Continuacién) Andlisis de elementos mayores de olivino.
Muestra Atexcac (1704) Alchichica (1706)
Cristal SC-MOI-1a  SC-MOI-2a  SC-MOI-2b  SC-MOI-3a  SC-MOI-3b C1-MOI-1a  C2-MOI-1b  C2-MOl-1a  C2-MOl-2a C2-MOI-2b  C3-MOI-1a
Tamaiio * Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic
:l:;::ias;:slon del Centro Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Centro Borde Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Sio, 37.78 37.76 37.18 38.34 36.79 38.96 36.86 39.46 38.68 36.67 39.09
TiO, 0.02 0.02 0.04 0.02 0.03 0.02 0.03 0.00 0.02 0.04 0.04
Cr,0; 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.06 0.00 0.00 0.02 0.00 0.06
FeO 22.30 22.44 25.98 22.64 26.55 15.82 27.61 16.44 15.98 27.54 14.56
MnO 0.33 0.35 0.49 0.40 0.54 0.36 0.59 0.27 0.21 0.47 0.29
MgO 38.19 37.84 3447 37.65 33.61 4433 33.14 43.76 43.63 33.31 43.60
Total 98.64 98.39 98.17 99.05 97.52 99.54 98.23 99.93 98.54 98.03 97.64
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 4 OXIGENOS)
Si 0.40 0.39 0.38 0.40 0.37 0.43 0.37 0.43 0.42 0.37 0.42
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe?* 0.20 0.20 0.22 0.20 0.23 0.14 0.23 0.15 0.14 0.23 0.13
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.60 0.59 0.53 0.59 0.51 0.72 0.50 0.71 0.70 0.50 0.70
Total 1.19 1.18 1.13 1.20 1.11 1.30 1.12 1.30 1.27 1.11 1.26
#Fo ** 75.3 75.0 70.3 74.8 69.3 83.3 68.2 82.6 83.0 68.3 84.2
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Tabla II (Continuacién) Analisis de elementos mayores de olivino.

Muestra Alchichica (1706)
Cristal C3-MOI-2a  C3-MOI-2b  C3-MOI-3a  C4-MOl-1a  C4-MOI-1b  C4-MOl-2a  C4-MOI-2b  C5-MOIl-1a  C5-MOI-1b  C5-MOI-2a
Tamaiio * Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic Mic
::a!fiz:slon del Centro Borde Centro Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
Sio, 38.75 36.98 38.95 39.29 36.81 39.05 37.05 38.54 37.32 38.98
TiO, 0.01 0.03 0.00 0.00 0.07 0.01 0.06 0.00 0.06 0.00
Cr,03 0.04 0.00 0.00 0.03 0.03 0.00 0.02 0.02 0.05 0.00
FeO 15.35 25.53 15.40 16.02 26.65 15.11 25.19 16.07 24.16 15.83
MnO 0.18 0.38 0.22 0.29 0.36 0.04 0.42 0.21 0.39 0.26
Mgo 43.47 35.32 42.98 43.61 33.64 43.29 35.00 43.39 35.60 42.90
Total 97.82 98.23 97.54 99.22 97.57 97.51 97.75 98.23 97.56 97.94
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 4 OXIGENOS)
Si 0.42 0.38 0.42 0.43 0.37 0.42 0.38 0.41 0.38 0.42
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe?* 0.14 0.22 0.14 0.15 0.23 0.14 0.22 0.14 0.21 0.14
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.70 0.54 0.69 0.71 0.51 0.69 0.53 0.70 0.55 0.69
Total 1.25 1.14 1.25 1.28 1.11 1.25 1.13 1.26 1.14 1.25
#Fo ** 83.5 71.2 83.3 82.9 69.2 83.6 71.2 82.8 72.4 82.9

* Tamano de cristal: Mac: macrocristal; Mic: microcristal; Mx: microlito. ** #Fo:Mg/(Mg+Fe2*)*1OO, a.p.uf.
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Tabla III. Anélisis de elementos mayores por microsonda electrénica de los cristales de piroxeno de los basaltos y andesitas del AVLD.

Muestra Cerro La Cruz (1733A) Alchichica (1706) Atexcac (1704)
. C10-FOpx-
Cristal C1-FCpx-1a C1-FCpx-1b C2-MxCpx-1a C1-FCpx-2a C1-FCpx-2b C4-FCpx-1a C4-MCpx-1b  C3-FOpx-1la C3-FOpx-1b C10-FOpx-1a 1b
Tamaiio * Mac Mac Mx Mac Mac Mac Mic Mac Mac Mac Mac
Ublcac’ucfn. Centro Borde - Centro Borde Centro - Centro Borde Centro Borde
del analisis
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO; 52.59 5047 50.27 52.46 50.82 48.56 48.88 50.15 51.45 52.73 51.55
Al03 2.26 4.52 2.53 2.14 3.95 8.21 4.57 7.11 5.90 1.84 2.88
FeO 4.81 5.63 8.15 5.07 4.72 5.70 8.16 12.23 11.15 16.71 18.79
MgO 16.88 15.59 15.23 17.14 15.73 14.73 14.12 26.94 27.34 24.70 22.94
MnO 0.07 0.07 0.27 0.14 0.06 0.14 0.12 0.25 0.19 0.32 0.34
CaOo 21.72 21.76 20.52 21.40 21.46 19.29 20.41 1.13 1.18 1.36 1.08
Na.O0 0.22 0.30 0.40 0.23 0.30 0.58 0.38 0.07 0.10 0.08 0.03
TiO. 0.44 0.90 1.12 0.49 0.72 0.71 1.44 0.28 0.26 0.18 0.28
Total 98.99 99.22 98.49 99.06 97.76 97.92 98.07 98.15 97.56 97.91 97.89
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 6 OXIGENOS)
Si 1.94 1.87 1.90 1.94 1.90 1.81 1.85 1.82 1.87 1.96 1.93
Al 0.10 0.20 0.11 0.09 0.17 0.36 0.20 0.30 0.25 0.08 0.13
Fe?* ** 0.13 0.13 0.18 0.12 0.14 0.15 0.21 0.31 0.33 0.52 0.60
Fe3* ** 0.02 0.05 0.08 0.03 0.01 0.02 0.05 0.06 0.01 0.00 0.00
Mg 0.93 0.86 0.86 0.94 0.88 0.82 0.80 1.46 1.48 1.37 1.28
Mn 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01
Ca 0.86 0.86 0.83 0.85 0.86 0.77 0.83 0.04 0.05 0.05 0.04
Na 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.04 0.03 0.00 0.01 0.01 0.00
Ti 0.01 0.03 0.03 0.01 0.02 0.02 0.04 0.01 0.01 0.00 0.01
Total 4.01 4.02 4.03 4.01 4.00 4.01 4.02 4.02 4.00 4.00 4.00
#Mg *** 86.2 83.2 76.9 85.8 85.6 82.2 75.5 79.7 814 72.5 68.5
A/NK 0.1 0.2 0.1 0.1 0.2 0.4 0.2 6.2 4.8 1.3 2.8
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Wo 444 455 427 435 456 43.6 440 2.4 2.5 2.8 23
Fs 7.7 9.2 132 8.0 7.8 10.1 137 19.8 182 26.7 30.8
En 48.0 453 441 48.5 46.5 46.3 423 778 794 70.5 67.0
Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
[ 1)



Tabla III (Continuaciéon) Andlisis de elementos mayores de piroxeno.

Muestra Piedras Negras (1878)
Cristal C1-FOpx-1b C1-FOpx-2a C1-FOpx-2b C1-FOpx-2c C1-FOpx-3a C1-FOpx-3b C2-FCpx-1a C2-FCpx-1b C2-FCpx-1c C2-FCpx-2a C2-FCpx-3a C2-FCpx-3b
Tamaiio * Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac
Ub'cac,"?n. Borde Centro Manto Borde Centro Borde Centro Manto Borde Centro Centro Manto
del analisis
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO. 53.27 51.11 54.02 53.35 51.21 52.70 50.97 50.70 48.86 50.05 50.63 50.89
Al03 1.41 2.91 1.50 1.13 2.79 2.84 4.65 4.69 5.60 5.54 4.31 4.63
FeO 14.11 20.59 13.92 15.68 19.83 14.50 8.46 6.86 8.66 7.61 7.77 6.70
MgO 26.68 21.79 27.37 26.17 22.69 26.48 14.44 14.79 13.44 14.91 14.62 14.87
MnO 0.40 0.46 0.35 0.47 0.46 0.17 0.17 0.11 0.02 0.07 0.29 0.12
CaO 1.46 1.13 1.45 1.21 0.97 1.21 2041 20.80 20.35 19.77 19.96 20.64
Na.O0 0.05 0.06 0.03 0.02 0.01 0.04 0.56 0.54 0.55 0.59 0.51 0.51
TiO: 0.19 0.20 0.16 0.22 0.17 0.28 0.60 0.66 1.05 0.79 0.57 0.69
Total 97.57 98.26 98.81 98.25 98.13 98.21 100.27 99.15 98.52 99.32 98.64 99.04
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 6 OXIGENOS)
Si 1.96 1.93 1.96 1.97 1.93 1.93 1.89 1.89 1.85 1.86 1.90 1.89
Al 0.06 0.13 0.06 0.05 0.12 0.12 0.20 0.21 0.25 0.24 0.19 0.20
Fe?* ** 0.43 0.64 0.41 0.47 0.60 0.43 0.21 0.17 0.21 0.18 0.21 0.19
Fe3* ** 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02 0.01 0.05 0.04 0.06 0.05 0.03 0.02
Mg 1.47 1.23 1.48 144 1.27 1.44 0.80 0.82 0.76 0.83 0.82 0.82
Mn 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00
Ca 0.06 0.05 0.06 0.05 0.04 0.05 0.81 0.83 0.82 0.79 0.80 0.82
Na 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.04 0.04 0.04 0.04 0.04 0.04
Ti 0.01 0.01 0.00 0.01 0.00 0.01 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02
Total 4.00 4.00 4.00 4.00 4.01 4.00 4.02 4.01 4.02 4.02 4.01 4.01
#Mg *** 771 654 77.8 74.8 67.1 76.5 75.3 79.3 73.5 77.7 77.0 79.8
A/NK 1.0 2.6 1.1 1.0 3.1 2.4 0.2 0.2 0.3 03 0.2 0.2
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Wo 29 2.4 29 24 2.0 2.5 433 445 444 42.6 43.0 443
Fs 2222 338 215 24.5 322 229 14.0 115 14.8 12.8 13.1 11.2
En 749 63.8 75.6 73.0 65.8 74.6 42.7 44.0 40.8 447 439 444
Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0
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Tabla III (Continuaciéon) Andlisis de elementos mayores de piroxeno.

Muestra Piedras Negras (1878)
Cristal C2-FCpx-  C2-FCpx-  C2-FCpx-  C3b-MxOpx-  C3b-MxOpx-  C7-FOpx-  C7-FOpx-
3c 4a 4b 1a 2a 2a 2b
Tamafio* Mac Mac Mac Mx Mx Mac Mac
Ublcacllc.m. Borde Centro Borde - - Centro Borde
del analisis
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 51.33 52.31 50.57 52.73 53.88 53.37 53.58
Alz03 3.83 3.40 4.62 2.96 1.32 1.82 1.04
FeO 8.70 6.52 7.94 14.35 14.40 15.39 15.08
MgOo 14.73 15.68 14.38 26.75 26.93 26.21 26.12
MnO 0.24 0.21 0.20 0.38 0.36 0.43 0.35
CaO 19.42 20.88 20.08 1.46 1.64 1.13 1.31
Na.O 0.44 0.49 0.50 0.02 0.03 0.04 0.01
TiO2 0.62 0.45 0.67 0.40 0.25 0.19 0.20
Total 99.31 99.92 98.93 99.04 98.81 98.57 97.69
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 6 OXIGENOS)
Si 1.91 1.92 1.89 1.92 1.96 1.96 1.98
Al 0.17 0.15 0.20 0.13 0.06 0.08 0.05
Fe?* ** 0.26 0.18 0.23 0.41 0.43 0.47 0.48
Fe3* ** 0.01 0.02 0.02 0.03 0.01 0.01
Mg 0.82 0.86 0.80 1.45 1.46 1.43 1.44
Mn 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
Ca 0.78 0.82 0.80 0.06 0.06 0.04 0.05
Na 0.03 0.04 0.04 0.00 0.00 0.00 0.00
Ti 0.02 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01
Total 4.00 4.01 4.01 4.01 4.00 4.00 4.01
#Mg *** 75.1 81.1 76.4 76.9 76.9 75.2 749
A/NK 0.2 0.2 0.2 2.2 0.9 1.7 0.9
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Wo 416 437 434 2.9 33 2.3 2.6
Fs 14.5 10.6 134 22.5 22.3 242 244
En 439 457 432 74.6 744 73.5 72.9
Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0

*Tamafo de cristal: Mac: macrocristal; Mic: microcristal; Mx: microlito. **Fe?*y Fe** calculados de acuerdo con
Droop (1987). ***#Mg=Mg/(Mg+Fe** +Fe**)*100, a.p.u.f; A/NK=Al/[Na+K], a.p.uf.
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Tabla IV. Anélisis de elementos mayores por microsonda electrénica de los cristales de anfibol de los volcanes Atexcac y Piedras Negras.

Muestra Atexcac (DER1704) Piedras Negras (DER1878)
Cristal C5-MAnf-  C5-MAnf-  C7-FAnf-  C9-FAnf-  C9-FAnf-  C9-FAnf-  C10-FAnf- C1b-MAnNf- C3-FAnf-1a C3b-FAnf-  C4-FAnf- C4-FAnf- C5-MGAnNf-  C5b-
1a 1b 1a 1a 2a 3a 1a 1a 1a 1b 2a 1a MGAnNf-1a
Tamafio*  Mic Mic Mac Mic Mic Mic Mac Mic Mac Mic Mac Mac Meg Meg
:ij:I";anca’:I(::is Centro Borde Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro Borde Centro Centro Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO, 40.1 41.0 40.8 42.8 40.0 41.0 40.4 421 40.8 41.63 42.97 40.52 42.56 41.72
TiO, 3.0 3.0 2.9 3.0 3.0 3.1 2.7 2.7 2.6 2.64 2.47 2.46 2.39 2.36
Al,0; 12.3 12.1 12.1 11.7 125 13.8 13.8 12.8 13.3 11.65 10.76 13.82 12.34 12.52
FeO 13.0 12.3 12.5 12.9 13.2 124 13.8 12.6 15.9 12.60 14.13 14.80 11.17 10.91
MnO 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.10 0.20 0.32 0.09 0.10
MgO 14.1 144 14.2 14.5 13.9 14.2 129 13.8 121 14.71 14.20 11.15 14.96 15.07
Ca0 10.8 10.9 11.0 11.0 11.1 11.0 11.0 11.1 10.9 11.23 10.90 10.86 11.19 11.07
Na;O 25 24 2.6 2.5 2.5 2.6 2.5 2.6 2.5 2.39 2.52 233 2.55 2.70
K0 0.5 0.5 0.5 0.5 0.6 0.7 0.7 0.5 0.4 0.39 0.42 0.00 0.45 0.46
Total 96.4 96.7 96.9 99.0 96.9 99.0 97.9 98.4 98.6 97.33 98.56 96.26 97.69 96.91
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 23 OXIGENOS) **
Si 6.04 6.12 6.10 6.24 6.01 5.99 6.01 6.17 6.06 6.18 6.33 6.12 6.23 6.17
Ti 0.34 0.34 033 033 0.34 0.34 0.30 0.30 0.29 0.29 0.27 0.28 0.26 0.26
Al 2.18 213 213 2.01 2.22 2.37 2.42 2.22 2.34 2.04 1.87 2.46 2.13 2.18
Fe' 1.64 1.54 1.57 1.57 1.65 1.51 1.72 1.54 1.97 1.56 1.74 1.87 1.37 1.35
Mn 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.01 0.02 0.04 0.01 0.01
Mg 3.16 3.20 3.17 3.14 3.10 3.10 2.86 3.01 2.67 3.25 3.12 2.51 3.27 3.32
Ca 1.75 1.75 1.77 1.72 1.79 1.72 1.74 1.74 1.74 1.79 1.72 1.76 1.76 1.75
Na 0.72 0.69 0.74 0.70 0.72 0.75 0.73 0.73 0.72 0.69 0.72 0.68 0.72 0.77
K 0.10 0.10 0.10 0.10 0.11 0.13 0.13 0.10 0.08 0.07 0.08 0.00 0.08 0.09
Total 15.94 15.88 15.93 15.82 15.96 15.93 15.91 15.83 15.89 15.89 15.86 15.71 15.84 15.91
#Mg *** 65.8 67.5 66.9 66.7 65.3 67.2 62.5 66.1 57.6 67.5 64.2 573 70.5 711
A/CNK 0.9 0.8 0.8 0.8 0.8 0.9 0.9 0.9 0.9 0.8 0.7 1.0 0.8 0.8
A/NK 2.7 2.7 25 2.5 2.7 2.7 2.8 2.7 2.9 2.7 23 3.6 2.6 2.5
SITIOS ESTRUCTURALES **
Si 6.04 6.12 6.10 6.24 6.01 5.99 6.01 6.17 6.06 6.18 6.33 6.12 6.23 6.17
Al 1.96 1.88 1.90 1.76 1.99 2.01 1.99 1.83 1.94 1.82 1.67 1.88 1.77 1.83
T 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00
AlY 0.22 0.24 0.23 0.25 0.23 0.35 0.42 0.39 0.40 0.22 0.19 0.58 0.37 0.35
Ti 0.34 0.34 033 033 0.34 0.34 0.30 0.30 0.29 0.29 0.27 0.28 0.26 0.26
Fe' 1.64 1.54 1.57 1.57 1.65 1.51 1.72 1.54 1.97 1.56 1.74 1.87 1.37 1.35
Mn 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.01 0.02 0.04 0.01 0.01
Mg 3.16 3.20 3.17 3.14 3.10 3.10 2.86 3.01 2.67 3.25 3.12 2.51 3.27 3.32
C 5.38 5.34 5.32 5.31 5.34 5.33 5.32 5.26 5.35 5.34 5.35 5.28 5.28 5.30
C-5 0.38 0.34 0.32 0.31 0.34 0.33 0.32 0.26 0.35 0.34 0.35 0.28 0.28 0.30
Ca 1.75 1.75 1.77 1.72 1.79 1.72 1.74 1.74 1.74 1.79 1.72 1.76 1.76 1.75
B 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Na 0.84 0.78 0.83 0.72 0.85 0.79 0.79 0.73 0.80 0.82 0.79 0.71 0.76 0.82
K 0.10 0.10 0.10 0.10 0.11 0.13 0.13 0.10 0.08 0.07 0.08 0.00 0.08 0.09
A 0.94 0.88 0.93 0.82 0.96 0.93 0.91 0.83 0.89 0.89 0.86 0.71 0.84 0.91

* Tamafio de cristal: Mac: macrocristal; Mic: microcristal: Meg: megacristal. ** Calculados con la hoja de calculo de Jeremy Preston & John Still (2001), utilizados para la clasificacién de los cristales. Se us6 una
base de 23 oxigenos debido a la falta de las concentraciones de volatiles segin Leake et a/. (1997). *** #Mg= Mg/(Mg+FeT)*100, a.p.u.f; A/CNK=Al/[Ca+Na+K]; A/NK=Al/[Na+K], a.p.u.f.
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Tabla V. Andlisis de elementos mayores por microsonda electronica de los cristales de biotita de las riolitas del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas.

Derrumbada Derrumbada
Muestra Tepexitl (1713A2) Norte
Sur (1769A) (1716A1)
Cristal C1-FBt-1a  C1-FBt-1b C1-FBt- C6-FBt- C6-FBt-  C8-FBt- C12-FBt- C12-FBt- C12-FBt- C13-FBt- C12-FBt-1b C6-FBt-1b
2a 1a 1b 1a 1a 1b 2b 1b
Tamaiio * Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac Mac
Ubicacién del
analisis ** Centro 1 Centro 2 Centro Centro Borde Centro Centro 1 Centro 2 Centro 2 Centro 2 Borde Borde
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 35.81 36.03 35.26 35.21 35.39 35.53 35.68 35.80 35.25 34.46 36.07 36.35
Al>03 16.57 16.83 16.70 16.46 16.88 16.54 16.48 16.29 16.09 16.67 15.71 17.37
FeO 3043 30.56 30.57 30.52 30.81 30.34 29.79 29.32 29.94 30.29 24.80 18.11
MgO 2.46 2.47 2.50 241 2.52 247 248 244 2.71 2.53 6.52 11.70
MnO 0.26 0.23 0.24 0.24 0.24 0.22 0.23 0.21 0.25 0.25 0.08 0.30
CaO 0.01 0.01 0.04 0.01 0.04 0.02 0.02 0.04 0.00 0.00 0.00 0.02
Na.O 0.33 0.41 0.31 0.39 0.38 0.38 0.51 0.56 0.41 0.38 0.76 0.50
K20 8.69 8.75 8.59 8.72 8.75 8.77 8.60 8.36 8.69 8.74 8.41 8.81
TiO: 2.70 2.54 2.39 2.68 2.41 2.77 2.68 2.67 3.51 2.31 5.10 2.96
Total 97.26 97.82 96.59 96.62 97.41 97.04 96.46 95.71 96.85 95.63 97.46 96.11
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 22 OXIGENOS)
Si 5.62 5.62 5.58 5.58 5.56 5.60 5.63 5.68 5.56 5.53 5.50 5.45
Al 3.06 3.09 3.12 3.07 3.13 3.07 3.07 3.05 2.99 3.15 2.82 3.07
Fe?* 3.99 3.99 4.05 4.05 4.05 4.00 3.93 3.89 3.95 4.06 3.16 2.27
Mg 0.58 0.57 0.59 0.57 0.59 0.58 0.58 0.58 0.64 0.60 1.48 2.61
Mn 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.01 0.04
Ca 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00
Na 0.10 0.12 0.09 0.12 0.12 0.12 0.15 0.17 0.13 0.12 0.22 0.15
K 1.74 1.74 1.74 1.76 1.75 1.76 1.73 1.69 1.75 1.79 1.64 1.68
Ti 0.32 0.30 0.28 0.32 0.28 0.33 0.32 0.32 0.42 0.28 0.58 0.33
Total 15.45 15.47 15.49 15.50 15.52 1548 15.46 1541 15.46 15.57 1543 15.60
Fe/(Fe®*+Mg) 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.7 0.5
A/CNK 1.7 1.7 1.7 1.6 1.7 1.6 1.6 1.6 1.6 1.7 1.5 1.7
A/NK 1.7 1.7 1.7 1.6 1.7 1.6 1.6 1.6 1.6 1.7 1.5 1.7
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Tabla V (Continuacién) Anélisis de elementos mayores de biotita.

Muestra Cerro Pinto (1744)

. C1-FBt- C1-FBt- C1-FBt- C4-FBt- C11-FBt- C13a-FBt- C13a-FBt- C13a-FBt-
Cristal

1a 3a 3b 1b 1b 1b 2a 2b
Tamaiio * Mic Mac Mac Mic Mac Mac Mac Mac
Ubicacidn del Centro Centro Borde Borde Borde Borde Centro Borde

analisis **

ELEMENTOS MAYORES (% en peso)

SiO; 36.09 35.78 33.10 33.54 36.19 33.23 35.81 35.93
Al0;3 17.83 1745 16.98 17.18 18.00 18.10 17.70 17.62
FeO 27.61 27.35 31.27 30.54 27.21 3143 27.44 27.53
MgO 3.29 3.24 3.21 3.39 3.41 3.38 3.22 3.28
MnO 0.72 0.74 0.66 0.65 0.71 0.68 0.82 0.83
Ca0 0.03 0.03 0.24 0.38 0.00 0.14 0.01 0.06
Na.O 0.36 0.37 0.42 0.36 0.47 0.35 0.36 0.29
K0 9.04 8.82 7.69 7.57 8.90 8.43 9.05 8.80
TiO; 2.98 2.97 2.28 2.26 3.10 2.20 2.98 3.00
Total 97.95 96.75 95.85 95.88 97.97 97.94 97.38 97.33
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 22 OXIGENOS)
Si 5.55 5.57 5.33 5.36 5.55 5.24 5.55 5.56
Al 3.24 3.20 3.22 3.24 3.25 3.36 3.23 3.22
Fe 3.55 3.56 421 408 3.49 4.14 3.56 3.56
Mg 0.75 0.75 0.77 0.81 0.78 0.80 0.74 0.76
Mn 0.09 0.10 0.09 0.09 0.09 0.09 0.11 0.11
Ca 0.01 0.01 0.04 0.07 0.00 0.02 0.00 0.01
Na 0.1 0.1 0.13 0.11 0.14 0.11 0.11 0.09
K 1.77 1.75 1.58 1.54 1.74 1.70 1.79 1.74
Ti 0.34 0.35 0.28 0.27 0.36 0.26 0.35 0.35
Total 15.42 15.41 15.64 15.57 15.40 15.72 1544 15.39
Fe/(Fe**+Mg) 08 0.8 0.8 0.8 0.8 0.8 0.8 0.8
A/CNK 1.7 1.7 1.8 1.9 1.7 1.8 1.7 1.8
A/NK 1.7 17 1.9 20 17 1.9 1.7 1.8

* Tamafio del cristal: Mac: macrocristal; Mic: microcristal. ** En algunos cristales se realizaron dos mediciones en el
centro. A/CNK=Al/[Ca+Na+K]; A/NK=Al/[Na+K], a.p.u.f.
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Tabla VI. Anélisis de elementos mayores por microsonda electrénica
de los cristales de granate de las riolitas del Agrupamiento Volcanico
Las Derrumbadas.

Tabla VII. Andlisis de elementos mayores por microsonda electronica de los cristales
de cromita del volcan Cerro La Cruz.

Derrumbada Sur

Muestra (1769A) Tepexitl (1713A2) Muestra Cerro La Cruz (1733A)
Cristal FGrt-1a FGrt-1b FGrt-1a FGrt-1b
5 Cristal C6-TiFe-1 C6-TiFe-2 (C3-TiFe-1 C3-TiFe-2 C4-TiFe-2 C6-TiFe-3

Tamaiio * Mac Mac Mac Mac

. Tamaiio * Mx Mx Mx Mx Mx Mx
Ubicacién del
analisis Centro Borde Centro Borde ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
ELEMENTOS MAYORES (% en peso) Cr203 38.57 37.82 38.15 37.40 2417 23.09
Si0, 36.60 3615 36.77 3650 A.I203 20.09 15.83 19.47 16.32 6.04 6.52
Tio, 0.30 033 016 0.04 TiO: 0.92 1.61 1.04 1.51 6.77 7.65
ALO; 2025 2005 20.20 2025 FeO 27.96 3441 29.08 35.00 56.61 56.55
FeO 3131 3085 3269 3362 MgO 12.84 10.14 12.47 9.86 4.90 4.63
MnO 188 202 382 495 M.nO 0.26 0.30 0.28 0.32 0.48 0.49
MgO 240 259 151 0.85 NiO 0.17 0.08 0.15 0.12 0.06 0.07
Ca0 439 463 343 265 lTotaI 100.81 100.19 100.64 ] 100.54 99.01 99.00
Na:0 0.07 0.07 0.11 0.08 FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 32 OXIGENOS)

Total 9719 96.70 98.70 98.93 Cr 7.50 7.65 7.46 7.54 5.31 5.08
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 12 OXIGENOS) A,' >82 a1 568 4.90 1.98 214
Si 3.02 3.00 3.02 3.01 Ti 0.17 0.31 0.19 0.29 1.41 1.60

. Fe?* ** 3.58 4.66 3.73 475 8.31 8.50
Ti 0.02 0.02 0.01 0.00 34
Al 0.00 0.00 0.00 0.00 Fe™* ** 2.25 2.83 2.38 2.84 5.34 5.10
ALY 197 196 196 197 Mg 4.70 3.87 4.60 3.75 2.03 1.92
S C—

D i / l I ! I J
'Fan 8?2 8(1);21 8(2); 8(3); Total 24.08 2413 ?:4.09 _ 2413 2449 2444
Mg 0.29 032 0.18 0.10 MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Ca 039 0.41 0.30 023 Cr 495 50.8 494 50.6 38.6 341

Total 7908 799 799 799 Al 385 317 376 329 144 144
A/CNK ** 51 48 65 8.4 Fe3* 12.0 175 13.0 16.5 471 515
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA Total~ .100'0 _1 00'_0 120+0'0 = 00 D0 00
Alm 724 705 745 76.9 * Tamafio de cristal: Mx: microlito. ** Fe" y Fe”* calculados de acuerdo con Droop
Adr 0.0 0.9 05 0.6 (1987).

Grs 132 13.0 9.7 73
Prp 10.0 10.8 6.3 35
Sps 4.4 4.8 9.0 11.6
Uv 0.0 0.0 0.0 0.0

Total 100.0 100.0 100.0 100.0
*Mac: macrocristal.  **A/CNK=Al/[Ca+Na+K], a.p.uf. Miembros
extremos de la solucién sélida del granate: Alm: almandino; Adr:
andradita; Grs: grosularia; Prp: piropo; Sps: espesartina; Uv: uvarovita.
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Tabla VIII. Andlisis de elementos mayores por microsonda electrénica de los cristales de 6xidos de Fe-Ti de los volcanes del Agrupamiento Volcanico Las Derrumbadas.

Piedras Derrumbada
Muestra Cerro La Cruz (1733A) Cerro Alto (1736) Negras
Norte (1716A1)
(1878)
Cristal c4- ﬁ:e ?Fe ?;e - C- C-  C-  C- -  C-  C5- 5 C4-FeTi- FeTi-  FeTi-
TiFe-3 TiFe-1a TiFe-2 TiFe-3 TiFe-4 TiFe-6 TiFe-7 TiFe-12 TiFe-1 TiFe-5 3m 9m 74m
3m 5m 6m
Tamafo * Mx Mx Mx Mx Mic Mic Mx Mx Mx Mx Mx Mic Mic Mx Mx Mx
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 0.11 0.68 0.15 0.12 0.16 0.13 0.14 0.25 0.23 0.22 0.19 0.13 0.13 0.13 0.06 0.05
TiO: 15.71 19.14 20.62 13.56 8.95 9.01 10.13 9.79 12.02 11.96 11.43 8.76 8.97 16.70 4449 4495
Al>03 2.95 1.54 1.12 3.05 5.41 5.28 4.00 3.91 3.05 2.96 3.30 5.66 5.76 1.64 046 040
Cr203 9.34 0.77 0.06 8.99 0.02 0.03 0.02 0.04 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mgo 3.00 2.82 2.71 3.25 2.35 2.31 2.05 1.98 1.80 1.74 1.93 2.53 2.58 1.67 7.75 1.05
FeO 66.28 72.09 72.94 69.39 80.40 81.14  81.11 81.15 80.37 80.13 80.21 80.88  81.01 77.14 52,00 5160
NiO 0.04 0.02 0.03 0.00 0.00 0.01 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.03 0.00 0.02
MnO 0.48 0.64 0.65 0.49 0.41 0.45 0.47 0.54 0.53 0.54 0.53 0.42 0.43 0.53 2.69 2.54
Total 97.91 97.70 98.27 98.83 97.70 98.36 97.92 97.68 98.01 97.54 97.59 98.37 98.88 97.83 700.85 100.60
FORMULA ESTRUCTURAL (a.p.u.f., BASE 24 OXIGENOS)
Si 0.03 0.20 0.04 0.03 0.05 0.04 0.04 0.07 0.07 0.06 0.05 0.04 0.04 0.04 0.00 0.00
Ti 3.41 4.19 4.50 2.90 1.91 1.92 2.18 2.11 2.61 2.61 2.48 1.86 1.89 3.67 0.82 0.83
Al 1.00 0.53 0.38 1.02 1.81 1.76 1.35 1.32 1.04 1.01 1.12 1.88 1.90 0.56 0.01 0.01
Cr 213 0.18 0.01 2.02 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 1.29 1.22 1.17 1.38 1.00 0.97 0.88 0.85 0.77 0.75 0.83 1.06 1.08 0.73 0.04 0.04
Fe?* ** 10.03 11.00 11.21 9.44 8.87 8.87 9.23 9.20 9.77 9.79 9.58 8.73 8.75 10.85 1.07 1.06
Fe3* #+ 5.97 6.53 6.51 7.08 10.26 10.32 10.20 10.29 9.61 9.65 9.80 10.33 10.24 8.01 0.00 0.00
Ni 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00
Mn 0.12 0.16 0.16 0.12 0.10 0.11 0.11 0.13 0.13 0.13 0.13 0.10 0.10 0.13 0.06 0.05
Total 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 24.00 2.00 2.00
MIEMBROS EXTREMOS DE LA SOLUCION SOLIDA
Ti* 176 19.3 20.3 14.9 9.1 9.1 10.1 9.8 11.9 11.8 114 8.9 9.1 16.3 435 43.9
Fe?* 51.7 50.7 504 48.6 421 42.0 427 426 444 444 438 417 419 48.1 56.5 56.1
Fe3* 30.8 30.1 29.3 364 488 489 472 476 437 438 448 494 49.0 35.6 0.0 0.0
Total 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 700.0 100.0

* Tamaiio de cristal: Mic: microcristal; Mx: microlito. ** Fe®* y Fe** calculado de acuerdo con Droop (1987). Las mediciones de la Derrumbada Norte (en cursivas) corresponden a
cristales de ilmenita, por lo que su formula mineral se estimé considerando 2 oxigenos.
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ANEXO IV
MobDELizACIONES DE ELEMENTOS MAYORES CON RHyourte-MELTS

Para este trabajo, las modelizaciones se realizaron en la version 1.2.0 de Rhyolite-MELTS (Gualda et al,
2012; Ghiorso & Gualda, 2015), con el objetivo de reproducir el amplio rango composicional de los
magmas mediante procesos de cristalizacion fraccionada de magmas parentales hidratados -
caracteristicos de zonas de subduccidén- de composicion mafica. El origen monogenético de estos
volcanes, asi como los bajos volimenes magmaticos de los basaltos y las andesitas, sugiere que su
evolucion podria estar ligada al ascenso de estos magmas a través de fallas y fracturas, por lo que se
efectuaron modelizaciones polibaricas. Adicionalmente, debido a que la gran mayoria de las riolitas bajo
estudio representan altos volimenes magmaticos (3.5-11 km?), es posible que su formacién esté asociada
a la presencia de una o varias camaras magmaticas, por lo que también se realizaron modelizaciones
isobaricas.

La falta de datos geoquimicos en Oxidos de Fe-Ti de las rocas bajo estudio imposibilita la
determinacion de las condiciones de éxido-reduccion especificas bajo las cuales se habrian formado estos
magmas; sin embargo, trabajos previos han demostrado que los magmas generados en ambientes de
subduccion evolucionan bajo fugacidades de oxigeno (fO2) relativas al buffer Niquel-Oxido de Niquel
(NNO, por sus siglas en inglés) presentando valores desde 0 hasta +2 unidades logaritmicas (Scaillet &
Pichavant, 2005; Behrens & Gaillard, 2006). Este rango coincide con las condiciones de fO, que se han
calculado en los magmas de algunos volcanes de la FVTM, como Ceboruco (NNO * 0.7 segun Nelson,
1980), Colima (NNO +1 segun Luhr & Carmichael, 1980) y Popocatépetl (NNO+1 segun Witter et al,
2005). Por ello, todos los modelos aqui presentados fueron corridos bajo condiciones de fO; relativas al
buffer NNO.

Las modelizaciones se llevaron a cabo en un rango de temperatura de ~1340 a 650°C, comenzando
siempre cerca de la Tiquidus, cON pasos de enfriamiento de 10°C y presiones de 200, 500, 700 y 1000 MPa,
con AP/AT para los procesos polibaricos de 3.5, 8.0-9.0, 11.0-13.0 y 14.5-17.5 MPa/°C, respectivamente.
Para cada presién se fijaron contenidos iniciales de H,O de 1, 3 y 5 %, considerando como magma
parental la composicion de la roca natural mas primitiva del AVLD (muestra DER1733A, proveniente del
cono de escoria Cerro La Cruz; MgO=8.49 %).

En total se obtuvieron 24 modelizaciones de cristalizacion fraccionada (12 polibaricas y 12 isobaricas),
cuyos parametros y resultados se resumen en las Tablas I y II de este anexo. La evolucién de la
concentracién de todos los elementos mayores en el liquido residual (/iquid line of descent) se presentan
en las Figuras 8.4a-g para las modelizaciones polibaricas y en las Figuras 8.5a-g del Capitulo 8 para las
modelizaciones isobaricas, usando el MgO (% en peso) como indice de diferenciacion debido a que la
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version utilizada presenta una mejor calibracién para la modelizacién de minerales ferromagnesianos,
con la excepcion de las fases minerales hidratadas (anfibol y mica).

Las abreviaturas usadas corresponden a las propuestas por Whitney & Evans (2010). Para las fases
minerales: Ol= olivino; Opx= ortopiroxeno; Cpx= clinopiroxeno; Spl= espinela; Fsp= feldespato; Amp=
anfibol; Bt= biotita; Grt= granate; Lct= leucita; Qz= cuarzo; Ap= apatito; Rhm-ox= éxidos rombohedrales;
Wht= whitlockita; Sph= esfena.

Modelizaciones polibaricas

Todas las modelizaciones polibaricas logran reproducir liquidos residuales de composicién riolitica, la
mayoria de ellos de alto silice (75 % de SiO; o superiores) a través de la fraccionacion de Ol + Opx + Cpx
+ Fsp + Spl + Ap £ Bt £ Amp + Qz * Lct £+ Rhm-ox, representando entre 76.8 y 91.9 % de sélidos
fraccionados (ie. grado de fraccionamiento). Las modelizaciones con 1 % de HO inicial reproducen
liquidos residuales rioliticos de menor contenido de silice (~71 % de SiO;). A >700 MPa destaca la
presencia de Lct, una fase mineral ausente en todas las rocas bajo estudio.

A presiones iniciales de 500 a 1000 MPa, el contenido de cristales de Ol fraccionados a bajos
contenidos iniciales de H,O es muy bajo (<0.2 %). La Bt cristaliza a presiones de entre 500 y 700 MPa a
contenidos iniciales de H>O de entre 1y 5%, asi como a 1000 MPa a un contenido inicial de H,O de 5 %.
A partir de 500 MPa, el aumento de H,O favorece bastante la cristalizacién de Ol pero inhibe la formacién
de Opx, Pl'y, en mucho menor medida, de Cpx. En todas las modelizaciones se observa que la cantidad
de solidos fraccionados disminuye con el aumento del contenido inicial de H>O, mientras que el aumento
de presion no tiene impacto en dicho valor.

A 200, 500 y 700 MPa, los cristales Fsp representan la principal fase mineral fraccionada en los tres
escenarios de H;O inicial modelizados, (42-47 % y 35-44 %, respectivamente), mientras que a 1000 MPa
el Cpx es la principal fase fraccionada (29-32 %).

A presiones iniciales de 200 MPa, la asociacién mineral fraccionada consiste en Ol + Cpx + Fsp + Opx
+ Ap + Rhm-ox £ Spl + Qz a cualquier contenido de H;O inicial. El contenido de H,O inicial no tiene un
impacto notable en las fases minerales fraccionadas, con la excepcion del Qz, que sélo aparece en una
cantidad infima a 1 % de H,O inicial. El Ol siempre es la primera fase en cristalizar, seguida por Cpxa 1y
3 % de HO inicial y por Spl a 5 % de HO inicial. En los 3 escenarios de saturacién de HO inicial la
composicion promedio de los cristales de Fsp es predominantemente de An, con menor contenido de
Ab 'y Sa, mientras que el Ol es rico en Fo.

A presiones iniciales de 500 y 700 MPa la asociacién mineral es la misma que a 200 MPa, con la
excepcion de la cristalizacion de Bt (en cantidades inferiores al 1 %) desde 1 hasta 5 % de H.O inicial,
presentando una composicion predominante de Phl. En ambos casos, a 1 % de H,O el Opx es la primera
fase en cristalizar, seguida de Cpx, presentandose Ol rico en Fa en las Ultimas etapas de cristalizacién; en
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cambio, a3y 5 % el Ol rico en Fo es la primera fase en cristalizar, sequida generalmente de Cpx. Todas
las modelizaciones presentan cristales de Fsp cuya composicion promedio dominante es de Ab, con
menor contenido de An y escaso de Sa, a excepcidn de los modelos a 500 MPa de presién inicial y 1 %
de H,O inicial, en el que la composicion promedio es mayormente rica en Sa. En las modelizaciones de
700 MPa y contenidos iniciales de HO de 1y 3 % destaca una escasa presencia de Lct (<1 %).

En comparacion con los escenarios anteriores, a una presion inicial de 1000 MPa la variacion del
contenido de H;O inicial tiene un mayor impacto en las fases minerales que cristalizan: en primera
instancia el Opx es la primera fase en cristalizar en los tres escenarios de H,O inicial modelizados, seguido
de Cpx, Spl y Fsp, desapareciendo el Ol rico en Fo como fase estable. A 1 % de H;O inicial la asociacién
mineral fraccionada es similar a la que ocurre a 700 MPa con 1 % de H,O inicial, pero sin la presencia de
Bt y formando escasisimo Ol mayormente rico en Fa. A 3 % de HO inicial los Rhm-Ox desaparecen como
fases estables y en su lugar cristaliza Qz (<1 %), ademas de aumentar el contenido de Spl y Bt. En cambio,
a 5 % de H,O inicial aparece Amp como fase estable, estando enriquecido en Prg.

Modelizaciones isobaricas
Ninguna de las modelizaciones isobaricas logra reproducir liquidos residuales de alto silice (>72 %)
similares a las riolitas del AVLD.

Las modelizaciones isobaricas a 200 MPa de presién con 1y 5 % de H,O inicial logran producir liquidos
residuales que finalizan en una composicion riolitica de bajo silice (<72 % de SiO,) a través de la
fraccionacion de Ol + Opx + Cpx + Fsp £ Spl + Rhm-Ox + Ap + Bt + Qz + Lct, representando entre el 79
y 87 % de sélidos fraccionados.

En cambio, el resto de las condiciones de presion modelizadas (500, 700 y 1000 MPa) finalizan en
composiciones dentro del espectro de basaltos-andesitas en términos de contenido de SiO, después de
74 a 95 % de sdlidos fraccionados; sin embargo, estas modelizaciones alcanzan composiciones daciticas
(<68 % de SiO) en etapas previas de cristalizacién. En estas modelizaciones, la asociacién mineral
fraccionada es similar a la presentada a 200 MPa, con la excepcién de una escasa presencia de Amp a
500 MPa y 5 % de H,O inicial, asi como una abundante cantidad de Gt a partir de presiones iniciales >
700 MPa.

Los cristales de Fsp son los principales sélidos fraccionados a 1 % de H,O inicial en un rango de
presiones de 200 a 1000 MPa, mientras que el Cpx es la principal fase fraccionada a 3 y 5 % de H,O inicial
a 500 MPay a 1y 3 % de H,O inicial a 1000 MPa. En tanto, el Grt es la principal fase fraccionada a 5 %
de H0 inicial a 1000 MPa.

A 200 MPa, todas las modelizaciones incluyen la cristalizacion de Ol + Opx + Cpx + Fsp + Spl, siendo

siempre el Ol la primera fase en cristalizar. A 1 % de H,O inicial aparecen Ap, Rhm-ox, Bt, Lct y Qz en
bajas cantidades (<1 %), y las cuales estan ausentes a 3 % de H;O inicial. En estos dos escenarios el Cpx
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es la segunda fase en cristalizar. En cambio, a 5 % de H,O inicial la Spl es la segunda fase mineral en
cristalizar después del Ol, y se presentan bajas cantidades (<1 %) de Ap, Bt, Lct, Rhm-ox y Qz. En los tres
escenarios de H,O modelizados el Opx cristaliza siempre después del Fsp y/o Spl.

A 500 MPa, todas las modelizaciones incluyen la cristalizacion de Opx + Cpx + Fsp + Spl + Ap + Lct
+ Qz. Los cristales de Spl son fraccionados en todas las modelizaciones, disminuyendo su abundancia a
5 % de H,0 inicial. De manera similar, a H,O iniciales de 1y 3 % se presentan bajas cantidades de Ap (<1
%). A 1 % de H,O inicial el Opx es la primera fase en cristalizar, pero no se forma Ol. En cambio, a 3 % de
H,O inicial el Ol aparece como fase estable, siendo la primera en cristalizar. A 5 % destaca la ausencia de
Bt y la presencia de Gt y Amp como fases estables, siendo abundante la fraccionacion de Gt (14.2 %) e
infima la de Amp (<0.5 %).

A 700 MPa, todas las modelizaciones incluyen la cristalizacion de Opx + Cpx + Fsp + Spl + Lct + Qz
+ Gt. Los cristales de Spl son fraccionados en todas las modelizaciones en cantidades similares (3.9-5.3
%), por lo que su presencia no se ve controlada por el contenido de H>O inicial. En cambio, cristales de
Ap y Rhm-Ox solo se presentan en bajas cantidades (<1 %) a H.O iniciales de 1y 3 %. A 1 % de H,O
inicial no se forman cristales de olivino, y en su lugar el Opx es la primera fase en cristalizar, seguida de
Cpx; ademas, aparecen bajas cantidades (<1 %) de Bty Gt. A 3 % la asociacidén mineral es similar, con la
excepcion de que el Ol resulta una fase estable, siendo la primera en cristalizar, seguida de Opx y Cpx;
en cambio, la Bt desaparece como fase estable. A 5 % el Cpx cristaliza antes que el Opx, y se observa la
ausencia de Ap y Rhm-ox,

A 1000 MPa, todas las modelizaciones incluyen la cristalizacion de Opx + Cpx + Fsp + Lct + Ap + Gt,
éste Ultimo siendo fraccionado en abundante cantidad (13.5-28 %). Destaca la ausencia de Ol en los tres
escenarios de H:O inicial modelizados, siendo siempre el Opx la primera fase mineral en cristalizar,
seguida de Cpx.
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Tabla I. Parametros y resultados de las modelizaciones polibaricas de cristalizacion fraccionada bajo condiciones NNO usando Rhyolite-MELTS

v1.2.0 (Gualda et a/, 2012; Ghiorso & Gualda, 2015).

H.0 Grado de
20 . . .
Pinicial Pfinal  Tiiquidus ~ Tfinal AP AT SiO; a fraccionamiento . . .
AP/AT (% en . Secuencia de fases minerales fraccionadas (% en peso
(MPa) (MPa) (°C) (°C) (MPa) (°C) / % Ttinal cristalino ' - 50
peso) o
(% en peso)
0Ol (10.09) — Cpx (18.49) — Fsp (47.19) — Spl (6.17) — Opx (3.63) — Ap (0.61)
200 28.5 1229.1 730 35 10 3.5 1 77.8 86.6 — Rhm-ox (0.35) — Qz (0.04);
200 425 11826 730 35 10 35 3 770 813 Ol (11.18) — Cpx (17.18) — Spl (6.21) — Fsp (43.11) — Opx (2.97) — Ap (0.5)
— Rhm-ox (0.15)
200 355 12139 740 35 10 35 s 773 707 0Ol (11.09) — Spl (5.99) — Cpx (16.7) — Fsp (42.23) — Opx (3.05) — Ap (0.5) —
Rhm-ox (0.09)
Opx (13.95) — Cpx (23.36) — Fsp (43.75) — Spl (6.6) — Ap (0.63) — Rhm-ox
500 84 1254.1 730 80 10 8 1 70.9 89.5 (0.28) — O (0.14) — Bt (0.77)
0l (6.57) — Cpx (22.74) — Spl (7.25) — Fsp (38.92) — Opx (5.4) — Ap (0.45) —
500 59 1204.1 710 90 10 9 3 76.1 82.3 Rhm-ox (0.05) — Bt (0.94)
500 8 12449 700 80 10 8 s 758 176 Ol (7.72) — Cpx (21.55) — Spl (7.31) — Fsp (35.2) — Opx (5.12) — Ap (0.35) —
Bt (0.30)
Opx (11.46) — Cpx (27.78) — Fsp (42.54) y Spl (6.38) — Ap (0.63) — Rhm-oxide
700 95 1289.3 730 110 10 11 1 70.7 904 (0.35) — Bt (0.70) — Lct (0.51) — OI (0.04)
Ol (1.74) — Opx (8.33) — Cpx (28.39) — Spl (8.37) — Fsp (34.58) — Bt (1.44) —
700 76 12176 690 120 10 12 3 75.1 85.3 Lct (1.02) — Ap (044) — Qz (1.02)
200 76 11820 700 130 10 3 . 254 268 Ol (7.92) — Cpx (24.08) — Opx (4.44) — Spl (6.88) — Fsp (32.63) — Ap (0.29)
— Bt (0.56)
Opx (9.66) — Cpx (32.39) — Spl (5.92) — Fsp (39.95) — Ap (0.59) — Rhm-ox
1000 115.5 1338.3 720 145 10 14.5 1 713 91.9 (0.45) — Bt (0.54) — Lct (2.07) — Ol (0.05)
1000 104 12647 700 160 10 1 3 137 828 Opx (9.81) — Cpx (31.51) — Spl (8.24) — Fsp (27.38) — Ap (0.28) — Bt (1.22) —
Lct (4.15) —» Qz (0.17)
1000 20 12114 650 175 10 175 s 177 850 Opx (10.34) — Cpx (29.47) — Spl (9.10) — Fsp (28.10) — Amp (0.70) — Lct

(2.50) — Bt (0.98) — Ap (0.59) — Qz (3.21)

" Valores que corresponden a la cantidad de sélidos fraccionados en las modelizaciones.
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Tabla II. Parametros y resultados de las modelizaciones isobaricas de cristalizacion fraccionada bajo condiciones NNO usando Rhyolite-MELTS
v1.2.0 (Gualda et a/, 2012; Ghiorso & Gualda, 2015).

. Grado de
Pinicial Phna Tiiquid Tina AP AT H0i 51023 fraccionamiento
inicia iquidus na . . . .
MP AP/AT (% en  Tnal [SIO L Secuencia de fases minerales fraccionadas (% en peso
(MPa) €O O (Mpa (c APAT (% el (5102 cling * 1 (% en peso)
a) peso) max] *
(% en peso)
Ol (8.80) — Cpx (19.09) — Fsp (46.81) — Spl (6.10) — Opx (5.09) — Ap
200 200 1229.1 650 0 10 0 1 70.9 [71.4] 87.1 [86.5] (0.43) — Rhm-ox (0.38) —» Bt (0.24) — Lct (0.01) — Qz (0.15)
200 200 1182.6 850 0 10 0 3 61.2 573 Ol (10.12) — Cpx (17.32) — Spl (5.63) — Fsp (22.14) — Opx (2.06)
0l (9.53) — Spl (6.70) — Cpx (18.09) — Fsp (37.99) — Opx (4.04) — Ap
200 200 1213.9 650 0 10 0 5 70.5 [71.6] 79.0 [76.3] (0.12) — Bt (0.67) — Lct (0.87) — Rhm-ox (0.01) — Qz (0.95)
Opx (11.45) — Cpx (28.71) — Fsp (43.59) — Spl (6.05) — Ap (0.53) —
500 500 1254.1 650 0 10 0 1 61.2 [64.5] 92.5 [91.4] Rhm-ox (0.37) — Bt (0.52) — Lct (1.17) — Qz (0.12)
Ol (5.56) — Cpx (27.17) — Opx (7.32) — Fsp (25.67) — Spl (6.06) — Ap
500 500 1204.1 660 0 10 0 3 57.0 [66.4] 85.3 [78.8] (0.09) — Lct (9.92) — Bt (0.52) — Qz (2.59)
Ol (7.92) — Cpx (24.78) — Opx (1.51) — Grt (14.22) — Fsp (13.46) — Spl
500 500 1244.9 650 0 10 0 5 57.3 [65.4] 82.4 [74.3] (1.97) —> Amp (0.44) — Lct (14.16) — Qz (3.93)
Opx (9.99) — Cpx (32.92) — Spl (5.34) — Fsp (40.84) — Ap (0.55) —
700 700 12893 650 0 10 0 1 >18[64.2] 951 B21] Rhm-ox (0.66) — Grt (1.11) — Bt (0.36) — Lct (2.10) — Qz (1.19)
0l (0.86) — Opx (7.25) — Cpx (31.17) — Spl (3.95) — Grt (13.35) — Ap
700 700 1217.6 650 0 10 0 3 552 [673] 878 [77.8] (0.28) — Fsp (15.89) — Rhm-ox (0.22) — Lct (10.73) —» Qz (4.12)
Ol (5.31) — Cpx (26.56) — Opx (2.28) — Spl (4.10) — Grt (15.35) — Fsp
700 700 1182.0 650 0 10 0 5 54.7 [64.6] 79.6 [71.3] (8.47) — Lct (12.95) — Qz (4.57)
Opx (7.06) — Cpx (33.87) — Grt (13.52) y Wht (0.17) — Fsp (34.23) y Ap
ey 1820 [ e v e L 1 U0 2al(iBac) (0.45) - Rhm-ox (1.19) — Spl (1.36) — Lct (2.74) — Qz (0.92) — Bt (0.06)
1000 1000 12647 720 0 10 0 3 627 740 Opx (7.96) — Cpx (27.93) — Grt ((223; — Ap (0.68) — Fsp (7.48) — Lct
1000 1000 12111 650 0 10 0 5 539 [62.7] 804 [73.1] Opx (8.85) — Cpx (21.35) — Spl (1.15) — Grt (27.95) — Ap (0.22) — Spl

(1.15) — Fsp (6.00) — Lct (11.42) — Qz (3.50) — Spn (0.01)

! Valores que corresponden a la cantidad de sélidos fraccionados en las modelizaciones. * En algunas modelizaciones se produjo un descenso del SiO> del liquido residual en las Gltimas
etapas de cristalizacion, por lo que entre corchetes se reporta la concentracién maxima de SiO. que se alcanzé en dichas modelizaciones, asi como los grados de fraccionamiento
cristalino correspondiente.
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ANEXO V. RESULTADOS DE TERMOBAROMETRIA E HIGROMETRIA DE ANFIBOL

Tabla I. Resultados de termobarometria e higrometria de anfibol utilizando la metodologia propuesta por Ridolfi et a/. (2010).

Muestra Atexcac (1704) Piedras Negras (1878)
Cristal C5-MAnf-1a  C7-FAnf-la  C9-FAnf-2a  C10-FAnf-1a 1C; b-MANT 3 FAnfla  C3b-FAnf-la  C4-FAnf-2a f:’ ~MGAnf- faSb'MGA”f'
Tamaiio * Mic Mac Mic Mac Mic Mac Mic Mac Meg Meg
::a,lfias:.:slon del Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro Centro
ELEMENTOS MAYORES (% en peso)
SiO: 40.09 40.82 40.05 40.40 42.10 40.79 41.63 40.52 42.56 41.72
TiO: 2.99 2.94 2.97 2.66 2.75 2.58 2.64 2.46 2.39 2.36
Al03 12.31 12.08 12.52 13.80 12.82 13.34 11.65 13.82 1234 12.52
FeO 13.01 12.54 13.16 13.83 12.59 15.86 12.60 14.80 1117 10.91
MnO 0.13 0.14 0.14 0.14 0.14 0.15 0.10 0.32 0.09 0.10
MgO 14.07 14.25 13.87 12.90 13.78 12.07 14.71 11.15 14.96 15.07
CaO 10.84 11.03 11.14 10.95 1.1 10.91 11.23 10.86 11.19 11.07
Na.O 2.46 2.57 2.49 2.52 2.56 2.50 2.39 2.33 2.55 2.70
K20 0.51 0.54 0.58 0.67 0.53 0.45 0.39 0.00 0.45 0.46
Total 96.40 96.90 96.91 97.86 98.37 98.64 97.33 96.26 97.69 96.91
#Al ** 1 0.00 0.02 0.01 0.09 0.10 0.08 0.00 0.17 0.09 0.08
CONDICIONES FISICOQUiMICAS DE CRISTALIZACION '
H20.mp (% en peso) 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9
T (°0) 991 982 996 998 973 976 967 975 968 982
Incertidumbre (0est) 22 22 22 22 22 22 22 22 22 22
P (MPa) 407 381 429 572 436 506 334 613 386 413
:’E':f;:':::;:z) 45 42 47 63 48 56 37 153 42 45
Profundidad en la
corteza continental 154 144 16.2 216 16.5 19.1 126 23.2 146 15.6
(km) *k%k
ANNO 0.94 0.89 0.79 0.49 0.7 0.3 1.1 0.0 1.1 1.2
log (fO2) -9.38 -9.57 -9.44 -9.65 -9.9 -10.2 -9.6 -10.5 -9.7 -9.3
Incertidumbre (oest) 0.40 0.40 0.40 0.40 04 04 04 04 04 04
H20iiquido (% peso) 5.37 5.14 5.34 6.67 6.3 7.2 53 9.7 59 5.7
Incertidumbre 0.80 0.77 0.80 1.00 0.9 1.1 0.8 1.5 0.0 0.9

' Las condiciones fisicoquimicas de cristalizacion de los anfiboles y el #Al fueron determinados con la hoja de calculo Amp-BT.xls provista por Ridolfi et a/. (2010). * Tamafo de
cristal: Mac: macrocristal; Mic: microcristal: Meg: megacristal. ** #Al=Al/(AIV+AlM, a.p.u.f; calculados en base 13 cationes segun Leake et a/ (1997). *** Considerando una densidad
de la corteza continental de 2700 kg/m3.
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