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Resumen

El trabajo presenta diversos aspectos relacionados con la determinacion de datos geoguimicos y su
aplicacion en el estudio del campo volcanico de la Sterra de Chichinautzin, Cinturdn Volcéanico
Mexicano. Los valores mas probables de concentracion de elementos mayores y traza fueron evaluados
en un grupo de materiales de referencia geoquimica, aplicando un esquema basado en catorce pruebas
estadisticas (des:viacién/extensién, Grubbs, Dixon y momentos de alto orden) para detectar valores
desviados en distribuciones normales sesgadas. La eficiencia de deteccion de estas pruebas mostr6 una
fuerte dependencia con relacidn al tamafio de la muestra estadistica. Los procedimientos en bloque, que
evalian k = 2, 3 6 4 valores en un ciclo, presentaron una mayor eficiencia en comparacién con pruebas
estadisticas que evalian k = 1 6 2 valores en aplicacion consecutiva. Los datos mas probables de
concentracion en los materiales de referencia fueron utilizados en la calibracién de un sistema de
fluorescencia de rayos-X para el andlisis de elementos mayores en rocas. Como innovacion, el
procedimiento incluyé la construccion de curvas de calibracién aplicando un modelo de regresion que
considera errores en intensidad fluorescente y concentracion de los materiales de referencia. Se llevo
acabo una revision critica sobre trabajos previos en el campo volcénico de la Sierra de Chichinautzin,
que incluyd una base completla de datos geoquimicos. Esta base de informacion se complementé con
nuevos datos geoquimicos de roca total y minerales, asi como con datos.isot()picos de Sr y Nd para un
grupo de muestras seleccionadas de este campo volcanico. El magmatismo mafico presentd
caracteristicas similares a los magmas de zonas de extensién y fue relacionado a la fusién parcial del
manto litosférico. La aplicacion de un modelo inverso de fusion parcial mostrdé que esta fuente esta
caracterizada por un enriquecimiento en LILE, asi como una ausencia de desacoplamiento entre LILE
y HFSE. Se identificaron algunos magmas intermedios con alto magnesio que, en comparacion a los
magmas maficos, presentaron: menores contenidos de elementos incompatibles, mayor concentracion
de elementos compatibles, un desacoplamiento entre LILE y HFSE, asi como relaciones isotdpicas de
St y Nd comparables. El origen de estos magmas se relaciond a la interaccion entre los magmas
maficos y el manto litosférico. Con respecto a los magmas maficos, el resto de los magmas de
composicion intermedia y acida mostraron una menor concentracion en elementos incompatibles,
pequefias anomalias de HFSE y pequefias, pero significativas diferencias en lés relaciones isotopicas de
St y Nd. Varios procesos de diferenciacién magmatica (e.g., cristalizacion fraccionada, cristalizacion
fraccionada con asimilacién, mezcla de magmas) fueron evaluados utilizando modelos cuantitativos.
Al parecer la mezcla de magmas ha sido el mecanismo dominante de evolucion en el campo volcanico

de la Sierra de Chichinautzin.
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Abstract

This work presents aspects related to the determination of geochemical data and their application in the
study of the Sierra de Chichinautzin volcanic field, Mexican Volcanic Belt. The most probable
concentration values were evaluated in a group of geochemical reference materials (GRM), applying a
scheme based on fourteen statistical tests (deviation/spread statistics, Grubbs-type, Dixon-type, and
high-order moments) for detection of outliers in skewed normal distributions. Detection efficiency of
these tests showed a strong dependence on statistical sample size. Block procedures, testing k = 2, 3 or
4 values in one cycle, showed a high efficiency in comparison to statistical tests that evaluate k=1 or 2
values in consecutive application. The most probable concentration data in GRM were used in the
calibration of an X-ray fluorescence system for major element analysis in rocks. This procedure, as
innovation, included the construction of calibration curves applying a regression model that considers
errors in both fluorescent intensity and concentration of reference materials. A critical review was
prepared about the previous work in the Sierra de Chichinautzin volcanic field, which included a
complete geochemical database. This database was complemented with new geochemical data of
whole rogk and minerals, as well as Sr and Nd isotope data on a set of selected samples from this
volcanic field. Mafic magmatism showed characteristics similar to th‘e extension-type magmas. lts
origin seems to be related to the partial melting of lithospheric mantle. Application of partial melting
inverse model showed that this source is characterized by an enrichment in LILE and the absence of a
LILE/HFSE decoupling. Some intermediate high-magnesium magmas were identified that, in
comparison with the mafic magmas, show: lower contents of incompatible elements, higher
concentrations of compatible elements, a decoupling LILE/HFSE and comparable Sr and Nd isotopic
ratios. The origin of these magmas was postulated to be related to interaction between the mafic
magmas and the lithosperic mantle. In comparison with the mafic magmas, the rest of magmas with
intermediate and acid composition showed enrichments in LILE, small negative HSFE anomalies and
small but significant differences in Sr and Nd isotopic ratios. Several magmatic processes (e.g.,
fractional crystallization, fractional crystallization with assimilation, magma mixing) were evaluated
using quantitative models. It appears that magma mixing was the dominant mechanism of evolution in

the Sierra de Chichinautzin volcanic field.



1. Introduccion general

En la actualidad,.la comprension de los fendmenos geoldgicos requiere de la integracion de
informacion generada por diversas disciplinas. Una de las herramientas fundamentales en la resolucion
de los mas variados problemas en Ciencias de la Tierra estd relacionada con la generacion e
interpretacién de datos geoquimicos. La Geoguimica, término cuya creacidén se ha adjudicado
historicamente a Schonbein en 1838, se define como la rama de las Ciencias de la Tierra cuyos
objetivos son (a) determinar cuantitativamente la composicion de la Tierra y sus partes, y (b) formular
los principios que rigen la distribucion observada en clementos quimicos (Henderson, 1982). La
importancia de la Geoquimica se ha visto acrecentada con el desarrollo de técnicas altamente
instrumentalizadas que permiten determinar con precision y exactitud los contenidos de los elementos

y las relaciones isotOpicas en diversos materiales geologicos.

Uno de los problemas clasicos de las Ciencias de la Tierra en México es el relacionado con €l
origen y evolucion del magmatismo en el Cinturdn Volcanico Mexicano (CVM; e.g., Mooser, 1972;
Robin, 1982; Verma, 1987, Pardo y Sudrez, 1995, Ferrari et al., 1999). Esta estructura, que se orienta
en una direccién aproximada de este a oeste, esta constituida por mas de 8,000 aparatos o centros
volcanicos de edad Mioceno al Reciente, ocupando una zona de 20 a 15¢ km de ancho y ~1000 km de
largo. Algunos de los grandes estrato-volcanes que constituyen el CVM han mostrado una actividad
histérica (e.g., Popocatépetl, Pico de Orizaba, Colima y Ceboruco). Desde €l primer informe geoldgico
de Von Humboldt (1808), el CVM ha sido el centro de la atencion de un gran nimero de destacados

investigadores mexicanos y extranjeros.

En el marco de la Teoria de Tectonica de Placas, el CVM fue catalogado como un arco
continental (e.g., Suarez y Singh, 1985; Ferrari et al., 1999). Sin embargo, una serie de observaciones

geofisicas, geologicas y geoquimicas han complicado este modelo simple, entre ellas:

(a) una orientacion no-paralela det CVM (desviada entre 15-20°) con respecto a la Trinchera
Mesoamericana (TMA). De esta forma, ¢l frente volcanico en la zona este del CVM se sitda a

~400 km de la TMA, mientras que en [a zona occidental se encuentra a sdlo ~150 km.

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

frente volcanico en la region central del CVM (e.g., Pardo y Suarez, 1995).



{c) la presencia de un manto anémalo (Vp = 7.6 m/s; p = 3.29 g/cm’) situado directamente bajo la
corteza inferior del CVM (e.g., Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Campos-Enriquez y
Sanchez-Zamora, 2000).

(d) un régimen extensional a través de todo el CVM, con fallas normales y de rumbo activas y con
direcciones de ejes de esfuerzo independientes de la direccion de subduccién (e.g., Luhr et al.,

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

(e) la coexistencia en tiempo y espacio de magmas alcalinos y subalcalinos, que incluyen basaltos
primitivos con caracteristicas tipo OIB (e.g., Luhr y Carmichael, 1985; Luhr et al., 1985;
Nelson y Livieres, 1986; Verma y Nelsoln, 1989; Righter y Carmichael, 1992; Moore et al,,
1994; Luhr, 1997; Verma, 2000; Velasco-Tapiay Ve-rma, 2001).

Estas caracteristicas hacen del CVM un caso especial que amerita modelos de origen y
evolucién mas complejos. Con la propuesta de mecanismos complementarios (e.g., la influencia del
régimen extensional, Luhr, 1997, Sheth et al., 2000) o alternativos (e.g., la presencia de una pluma
mantélica, Marquez et al., 1999a), el debate relacionado con el tema se ha acrecentado en los dltimos
afics. Indudablemente, la comprension de una provincia magmatica tan cpmpleja como el CVM hace
necesario el estudiar a profundidad y proponer modelos particulares de region por region, antes de

pensar en un modelo global de origen y evolucion.

Una de las areas del CVM que ha recibido una atencion especial en los Gltimos afios es el
llamado campo volcanico de la Sierra de Chichinautzin (SCN; Velasco-Tapia y Verma, 2001). Este se
encuentra ubicado en la region central de la provincia y esta constituido por 221 centros volcanicos de
una edad Pleistoceno a Reciente (Marquez et al., 1999b). La actividad volcanica en la SCN se
caracteriza por conos de escoria con flujos de lava asociados, volcanes tipo escudo y domos de lava,
que ocupan un area de ~2,400 km®. A partir de 1960, diversos estudios de cartografia geologica,
geologia estructural, vulcanologia y geoquimica descriptiva han sido realizados en la zona
(Negendank, 1972a,b; Bloomfield, 1975; Martin del Pozzol, 1989; Swinamer, 1989; Rodriguez-Lara,
1997, Marquez et al.,, 1999a,b; Verma, 1999a, 2000). En el desarrollo de un modelo general para el
CVM, la SCN ha sido considerada como un area clave, ya que (e.g., Marquez et al., 1999a.b; Verma,
1999, 2000a; Wallace y Carmichael, 1999): (1) se ubica en el frente de!l arco volcanico por lo que, si el

maginatismo en este campo volcanico esta relacionado a procesos de subduccion, se deberian encontrar



claras evidencias geoquimicas, (2) los procesos que lo generaron deben ser ain activos, y (3) existe una
variedad de tipos geoquimicos (basaltos a dacitas), lo que permite no sélo indagar acerca de la fuente

del magmatismo mafico, sino también los procesos de evolucién magmatica.

Sin embargo, muy pocos trabajos sobre la SCN han incluide modelos geoquimicos
cuantitativos. Por ejemplo, Wallace y Carmichael (1999) desarrollaron un modelade directo de fusion
parcial, considerando un numero muy limitado de elementos traza y sin inciuir informacion isotopica.
Verma (2000a) reporté modelos cuantitativos utilizando datos isotdpicos de Sr, Nd y Pb. A partir de
estos modelos y de diagramas normalizados, este autor propuso que no existe una relacién directa o
indirecta de la placa de Cocos con los magmas maficos de la SCN. Sin embargo, en ese trabajo no se
incluyd un modelado de fusion parcial. Por su parte, Verma (1999) probo de manera cuantitativa varios
procesos petrogenéticos (e.g., cristalizacion fraccionada; asimilacidn cortical, etc.) para establecer ¢l
origen de los magmas intermedios y acidos de la SCN. Sin embargo, estos modelos fueron elaborados

considerando dnicamente la informacion de 12 muestras.

Como una contribucidn al conocimiento sobre la SCN, el presente trabajo de tesis tuvo por
objetivo establecer las caracteristicas geoquimicas de la fuente y las condiciones en las cuales se
generaron los magmas maficos. Esto se logro desarrollando un modelado inverso de fusion parcial. Por
otro lado, se contempld el identificar los mecanismos que dieron lugar a los magmas intermedios y
acidos en este campo volcénico. Para tal efecto, se evaluaron cuantitativamente varios procesos de
diferenciacion, que incluyeron: cristalizacion fraccionada, asimilacion-cristalizacion fraccionada y
mezcla de magmas. Es importante resaltar que en el desarrollo de los modelos cuantitativos se utilizo
una base de informacién geoquimica, la cual incluye los datos disponibles en la literatura y nueva

informacion geoquimica e isotopica.

Los aspectos relacionados a la Geoquimica Analitica han ocupado un papel secundario, sino un
olvido, en gran parte de los estudios previos sobre el CVM y de otras provincias geologicas a nivel
mundial. Por esta razon, previo a la investigacion geoquimica sobre la SCN, se exploraron dos aspectos
relacionados con Geoquimicé Analitica. El primero de ellos trata acerca de los Materiales de
Referencia Geoqu'imica (GRM, Geochemical Reference Materials), que se utilizan para controlar la
precision y exactitud en laboratorios geoquimicos (Potts, 1995). El problema critico de la aplicacion de
los GRM es el establecer cuales son los valores mas probables de concentracion para cada uno de sus
constituyentes. Verma (1997a) propuso una metodologia para evaluacion . de GRM que supera

deficiencias estadisticas de anteriores procedimientos. Esta metodologia se basa en la aplicacion de un



grupo de pruebas de discordancia para detectar valores desviados en muestras estadisticas univariadas
{e.g., compilaciones de datos geoquimicos para GRM). En el presente estudio, se contemplo como
objetivo el realizar una evaluacion de la eficiencia relativa de deteccion para las pruebas estadisticas

utilizadas en la metodologia de Verma (1997a).

Por otro lado, las calibraciones de Fluorescencia de Rayos-X (XRF, X-Ray Fluorescence) estan
basadas en modelos de regresion lineal entre datos de concentracion de GRM e intensidad de sefial
analitica. Generalmente, en su construccion sélo es tomada en cuenta la incertidumbre de la sefial
fluorescente, que es en general menor a las de las concentraciones propuestas para GRM. No tomar en
cuenta estos errores puede dar lugar a modelos de calibracion deficientes. En este sentido, en el
presente trabajo se contempld como objetivo el calibrar un sistema de Fluorescencia de Rayos-X
(LUGIS-UNAM), para ¢l analisis de elementos mayores en rocas. La novedad del proceso consistio en
establecer las curvas de calibracion mediante un método de regresién lineal que considera errores en

ambos ejes (e.g., concentracion de GRM, intensidad fluorescente).



2. Evaluacion estadistica de Materiales de Referencia Geoquimica

2.1 Antecedentes

Los Materiales de Referencia Geoquimica (Geochemical Reference Materials, GRM) han sido
definidos como muestras geoldgicas finamente pulverizadas, de una alta homogeneidad y con una
composicidn geoquimica conocida con un alto grado de fiabilidad (Potts, 1995; Abbey, 1992). Desde
la aplicacion del granito G-1 y la diabasa W-1 (Farbairn, 1951; Flanagan, 1967), los GRM han sido
utilizados ampliamente para controlar la precision, la exactitud y la sensitividad en el andlisis rutinario
de materiales geologicos (e.g., Sutarno y Steger, 1985; Potts, 1995; Johnson, 1991; Kane, 1992; Verma
et al., 1992). En términos del concepto analitico traceabilty, un dato analitico y su incertidumbre
deberian ser utilizados en una interpretacion geoquimica Unicamente si estdn relacionados con un
procedimiento analitico validado por la aplicacidn de una serie de GRM (Thompson, 1997; Valcéarcel y
Rios, 1997, Wampfler y Rosslein, 1998). Sin embargo, en el proceso de validacidn sélo deben incluirse
aquellos GRM: (1) con una matriz e intervalos de concentracion similares a [as muestras desconocidas,
para dismipuir el riego de un efecto de matriz; y (2) cuyos valores de concentracion se encuentren bien
cstablecidos (ISO, 1989; Johnson, 1991; De Biévre et al., 1996; Kane y Potts, 1997). En este mismo
sentido, en las publicaciones periodicas de Geoquimica empieza a ser una'préctica comun ¢l no aceptar
trabajps en los que no se incluya una validacion apropiada de los resultados por medio de GRM

(Jorhem, 1998).

Recientemente, Thompson et al. (1996, 1998) propusieron la prueba internacional de
competencia (fnternational Proficiency Test, GeoPT) para establecer un control de calidad estandar
entre laboratorios geoquimicos. Esie procedimiento consiste en distribuir entre los laboratorios
participantes una muestra de homogeneidad conocida (e.g., GRM), la cual debe ser analizada por
medio de métodos analiticos bien establecidos y operados en condiciones de rutina. Los datos son
enviados al comité organizador, quien les asigna una puntuacidn E'll compararlos con la “mejor
estimacion” del valor real de concentracion. Este valor es la media de todos los valores disponibles,
calculada por medio de métodos estadisticos robustos {e.g., Analytical Methods Committee, 1989a,b).
De esta forma, los laboratorios participantes pueden evaluar la calidad de sus datos en comparacion a
otros grupos participantes y poder tomar, de ser necesario, medidas correctivas en sus métodos

analiticos.



Sin embargo, el problema critico de la aplicacion de los GRM continua siendo el establecer los

valores mas probables de concentracién para cada constituyente, a partir de los cuales se realiza la

asignacion de calidad analitica. En este proceso de evaluacion es necesario resaltar tres aspectos

basicos:

(1)

f2)

Informacion que integra las bases de datos. Los valores mas probables de concentracién en
GRM se establecen a partir de compilaciones de datos analiticos, determinados aplicando un
gran nimero de métodos analiticos. Potts (1997, 1998), en un estudio acerca de las tendencias
generales de andlisis en la caracterizacion de la anortosita AN-G (Govindaraju, 1980), ¢l
microgranito AC-E (Govindaraju, 1987), la dolerita WS-E (Govindaraju et al., 1994), y la
ceniza volcanica OU-1 (Thompson et al., 1998), sefiald que la fluorescencia de rayos-X (x-ray
Sfluorescence, XRF) es el método mas utilizado en el analisis de rutina de elementos mayores,
mientras que para elementos traza la determinacion se realiza cominmente por medio de las
espectrometrias de masas y de emision atdomica, acopladas inductivamente a plasma (ICP-MS,
inductively coupled plasma mass spectrometry; |\CP-AES, inductively coupled plasma atomic
emission spectrometry). Por otro lado, es claro que cada resultado individual representa la
suma de: (1) el valor verdadero, (2) la incertidumbre asociada a la medicion, (3) la
incertidumbre asociada al método analitico, y (4) la incertidumbre asociada al laboratorio. Sin
embargo, los datos individuales para la mayoria de los GRM en uso actual son reportados
normalmente sin la incertidumbre asociada y sin explicacion acerca del control de calidad

analitico de los métodos utilizados.

Meérodos de evaluacién de las bases de datos. LLa manera de estimar los valores mas probables
de concentracion de cada constituyente en los GRM ha sido un tema controversial entre la
comunidad geoquimica (e.g., Lister, 1982; Abbey y Rosseau, 1985; Flanagan, 1986; Abbey,
1992; Verma, 1997, Velasco y Verma, 1998). Las metodologias aplicadas pueden clasificarse
en tres grupos generales (Velasco y Verma, 1998): (a) método de “laboratorios selectos”, (b)
métodos estadisticos basados en parametros de tendencia central, y (¢) métodos que involucran
la deteccion y eliminacion de valores erroneos. Es necesario realizar la evaluacidn de estas
metodologias (Kane, 1991), especialmente al ser aplicadas en el estudio de GRM en los que se
presentan elementos traza de importancia geoquimica en bajas concentraciones (e.g., basalto
BIR-1. Flanagan, 1984; peridotita JP-1, Ando et al., 1987). La aplicacion de GRM cuya

composicién fue establecida por medio de una metodologia de evaluacién inadecuada puede



tener un efecto profundo en la incertidumbre del analisis para muestras desconocidas y en la

interpretacion geoquimica de las mediciones (Rollinson, 1993).

(3) Composicion propuesta del GRM. En la mayoria de las compilaciones disponibles de GRM,
los valores de concentraciéon propuestos no van acompafiados de parametros estadisticos
completos, especialmente valores de desviacion estandar (e.g., Govindaraju, 1989; Potts et al,,
1992). A pesar del poco interés para gran parte de la comunidad geocientifica, la incertidumbre
de los datos analiticos es informacidn esencial para establecer correctamente metodologias
analiticas. Por ejemplo, las calibraciones de XRF estan basadas en modelos de regresion lineal
entre datos de concentracion de GRM y §eﬁales analiticas (Potts, 1995). Generalmente, en su
construccion solo es tomada en cuenta la incertidumbre de la seiial fluorescente, que es en
general menor a la de las concentraciones de GRM. Esto puede dar lugar a modelos de
calibracién deficientes, especiaimente cuando valores de concentracion erréneos controlan los

valores de la pendiente.

En este contexto, se realizd una revision critica acerca de los diferentes métodos estadisticos
utilizados en la evaluacion de GRM. Ademas, se selecciond un grupo de GRM de tipo rocas volcanicas
y de una amplia distribucion para establecer su composicion geoquimica mas probable (y su
incertidumbre asociada), aplicando una metodologia basada en una serie de pruebas estadisticas para
detectar valores erréneos en distribuciones normales {(Verma, 1997). Los nuevos valores de
concentracion fueron comparados con los obtenidos anteriormente aplicando una metodologia distinta.
Adicionalmente, se realizo una evaluacién de eficiencia en la deteccion de valores erréneos para las

pruebas estadisticas utilizadas (Velasco et al., 2000).

2.2 Metodologias aplicadas en la evaluacion de Materiales de Referencia Geoquimica
2.2.1 Método de “laboratorios selectos™

Los valores de concentracion propuestos para cada GRM son calculados utilizando datos
generados en un pequeiio grupo de laboratorios de “excelencia” (e.g., Abbey. 1981). Este esquema
tienc la desventaja de que la identificacion de los valores erroneos se realiza siguiendo criterios
subjetivos introducidos por los autores, los cuales deben ser evitados (Dybczynski, 1980; Abbey y

Rosseau, 1985). De hecho, el promotor de esta metodologia reconocié sus limitaciones, favoreciendo



los esquemas basados en parametros de tendencia central {Abbey, 1991, 1992). En general, la
aplicacion de un método estadistico puede no ser totalmente satisfactoria. Sin embargo, en la solucion
de un problema cientifico, siempre sera mejor el uso de un método objetivo y riguroso que la

aplicacion de esquemas que envuelvan criterios subjetivos.

2.2.2 Métodos estadisticos que manejan parametros de tendencia central

Estos métodos (conocidos en la literatura como accommodation approach) se basan en la
coleccion de un gran nimero de datos analiticos de varios Iabqratorios, la eliminacion inicial de valores
desviados obvios y la estimacion de diversos indicadores de tendencia central (e.g., Abbey, 1992;
Govindaraju, 1980, 1987, Govindaraju et al., 1994). Estos parametros se consideran resistentes a
valores erréneos o outliers (Ellis y Steele, 1982; Lister, 1982), que han sido definidos como
observaciones que presentan una desviacion marcada del resto de los otros elementos en una muestra
de poblacién (Grubbs, 1969, Hollander y Wolfe, 1973). Los indicadores de tendencia central incluyen
diferentes tipos de medias, algunos parametros que se derivan de la mediana y diversas aproximaciones
de la moda.

La media geométrica (Xg) de una muestra de poblacién se define como la n-esima raiz del
producto de los datos que la constituyen, Xg = (x;*x3* ... %)™ (Rollinson, 1993). Sankar Das (1979)
propuso que los datos de elementos traza compilados para GRM presentan una distribucién log-normal
y que Xg aproxima al valor mds probable de concentracion. Por otro lado, una se;'ie de medias de
recorte (i.e., trimmed means) han sido utilizadas para establecer la concentracion mas probable en
GRM (Ellis y Steele, 1982; Lister, 1984). En estos procedimientos, la serie de datos analizados se
ordenan en forma ascendente o descendente y entonces son simétricamente recortados, eliminando
cantidades de datos en los extremos superior e inferior. El promedio de los datos remanentes se le
conoce como media de recorte de cuantil. La fraccion de datos eliminados define el nombre del
cuantil. Por ejemplo, si se elimina 1/6 de los datos de ambos lados, el promedio resultante se define

como la media de recorte de hexil.

La mediana (M) se define como el valor intermedio en un grupo de datos ordenados de forma
ascendente o descendente. En una muestra de poblacion cuyos datos se distribuyen normalmente, M se
considera un estimador del valor central menos eficiente que la media aritmética (Jensen et al.. 1997).

Sin embargo, el uso de M se ha justificado cuando el numero de datos disponibles es tan pequeiio (n <



5), que no justifica una evaluacion mas elaborada (Lister, 1982). Si el valor mas distante de la M es
eliminado en forma iterativa hasta quedar con < 3 datos, el valor promedio de los datos remanentes s

el parametro modiana (Ellis y Steele, 1982).

Por otro lado, se ha reportado que la fuerza de las medias de recorte como indicadores de valor
central se incrementa cuando ellas son combinadas con la M. Ellis y Steele (1982) determinaron que
una de estas combinaciones, la mediana Gastwirth (GAR), es un indicador mas eficiente de valor
central en muestras de poblacion sesgadas al compararla frente a la media aritmética, la modiana y
diferentes medias de recorte. La GAS se define como 0.4*M + 0.3%(Ts + Ti), en donde Ts y Ti
representan los valores extremos superior e infezrior de los datos remanentes después de que se ha
eliminado 1/3 de los valores iniciales superiores e inferiores (Lister, 1982). Otro pardmetro de
combinacion es la media ajustada Trimean, la cual puede ser calculada segin 0.5¥M + 0.25*(Qs + Qi),
en donde Qs y Qi representan los valores extremos superior e inferior de los datos remanentes después

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

Por otro lado, Christhie y Alfsen (1977) sugirieroﬁ que la moda pueda ser utilizada como un
indicador del valor recomendado en compilaciones de GRM. Ellos determinaron el pardmetro valor
central Gamma por ajuste de una polinomial de tercer orden a un histograma de los datos de
concentracion. El valor maximo de la polinomial sirve como un estimador de la moda de la
distribucién de datos. Esos mismo autores propusieron una segunda alternativa, a la que llamaron moda
de transformacion Gamma (Christhie y Alfsen, 1977). En este modelo, los datos x; originales son
transformados a valores z, por medio de la ecuacion z; = (x,-’“ - 1Y& y en donde A es el parémetro de
transformacién con un valor diferente de cero. El pérémetro A es estimado por una rutina iterativa para
lograr que ¢l coeficiente de asimetria (skewness) de los datos transformados sea < 0.001. La media de
los datos transformados se reconvierte a la inversa, para obtener la moda de transformacion Gamma.
Por su parte, Ellis et al. (1977) propusieron el parametro moda dominante de grupo (dominant cluster
mode), cuyo cilculo involucra: (a) la eliminacién inicial de los datos desviados a mas de cuatro
desviaciones estandar; (b) el recalculo de la media y la desviacion estandar; {c) la repeticion del
proceso de eliminacion, pero utilizando en cada ciclo un multiplo menor de desviacion estandar (e.g.,
3.0,2.6,23,2.0,19, 1.8 ..), hasta que queden unos cuantos datos remanentes: (d) la media de estos
datos es reportada como el mejor estimador de concentracion. Esta secuencia de célculo permite la
aplicacion de diversas variantes, por ejemplo: (a) aplicar el proceso hasta que los datos remantes
tengan el mismo valor, (b) realizar la evaluacion en un numero fijo de ciclos, (c) detener fa eliminacién

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



La eficacia de estos estimadores robustos ha sido evaluada en funcién de su capacidad para: (a)
resistir la influencia de datos contaminanteé en Ja muestra (e.g., Ellis y Steele, 1982) o (b) generar una
composicién quimica de elementos mayores cuya suma no discrepe de 100% ni presente problemas de
compatibilidad de éxidos de fierro (Abbey, 1988). Sin embargo, Barnett y Lewis (1994) seialaron que
los procedimientos de tendencia central tienen como problema basico que el evaluador requiere
establecer, en ocasiones de forma subjetiva, la extension del intervalo a considerar para realizar la
evaluacion de los parametros. Otro problema de esta metodologia radica en la dificultad para establecer
los valores finales de media y del resto de parametros estadisticos cuando las distintas medias y modas

calculadas difieren de forma significativa.

2.2.3 Métodos estadisticos que involucran deteccion de valores errdneos

En estos métodos se efectia una amplia compilacion de datos analiticos. Se asume que la
mayoria de estas observaciones (xi, X3, ..., Xnj, Xn) pertenecen a una muestra de poblacién F con
distribucion normal. La muestra estd caracterizada por parametros estadisticos de localizacion (media
pe) y de escala (varianza o’F), cuyos valores son desconocidos. Se asume ademas la existencia de un
pequeiio grupo de observaciones k independientes del modelo inicial F,pertenecientes a otra u otras
muestras de poblacion (G,, Gy, ...,Gn). Los parametros estadisticos g vy O‘ZG presentan diferencias con
respecto a los que caracterizan a F. Los valores de pig pueden presentar sesgos positivos o negativos
con respecto a py, mientras que los valores de o’ siempre son mayores a o (Barnett y Lewis, 1994).
La deteccion de los valores pertenecientes a las muestras G,, Gy, ...,G,, se realiza por medio de criterios
estadisticos, se identifican y eliminan valores considerados erréneos. Finalmente, la concentracidn mas

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

Varios autores han utilizade dos o tres veces la desviacion estandar (£2s 0 £35) como criterio
de identificacion de valores erroneos, sin tomar en cuenta el tamafio de la muestra (Stoch y Steele,
1978, Gladney y Rdelandts, 1990; Gladney et al., 1991; Itoh et al., 1993; Imai et al., 1995). Sin
embargo, en la literatura se ha criticado el uso de estos métodos como criterio de identificacion
(Barnett y Lewis, 1984; Taylor, 1990; Verma, 1997, 1998a). Esto se debe a que, en las pruebas
equivalentes aplicables a distribuciones normales univariadas (N1 = [x, — xl/s y N2 = [x — x;}/s, en
donde x = media de la muestra, x; = valor inferior de la muestra, x, = valor superior de la muestra, s =
desviacion estandar de la muestra, Grubbs y Beck, 1972; Barnett y Lewis, 1994), existe una fueﬁe

dependencia de las curvas de valores criticos con respecto al niimero de observaciones, particularmente
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a n < 30. De esta forma, aplicando el criterio 25 6 +3s existe el riesgo de eliminar o retener datos en
forma erronea, como Verma (1998a} lo demostrd en una forma grafica. Taylor (1990) sugirio que el
criterio mucho mas estricto de +4s podria utilizarse para identificar valores erroneos sin tomar en
cuenta el tamario de la muestra, lo cual es totalmente valido, ya que los valores criticos siempre se '

encuentran dentro de este limite.

Por otro lado, otros autores han utilizado esquemas en los cuales una observacion o un grupo
de observaciones dudosas se incluyen en el calculo de un valor numérico de una serie de pruebas
estadisticas, aplicables a distribuciones normales. El valor resultante es comparado entonces con un
valor critico para determinar si la observacion debe ser eliminada o retenida. La evaluacién es llevada a
cabo a un cierto nivel de significancia (e.g., 95% o 99%), que representa ¢l riesgo de-eliminar
erroneamente una observacion valida. Después de la aplicacién de las pruebas estadisticas, los valores
errdneos son eliminados de la base de datos original y se estiman los parametros pr y o’ (Barnett y

Lewis, 1994).

De esta forma, Dybezynski (1980) evalud compilaciones de elementos traza y radioniiclidos en
estandares de la Agencia Internacional de Energia Atdmica (IAEA). Los valores aberrantes fueron
identificados y eliminados aplicando cuatro pruebas estadisticas (prueba de coeficiente de sesgo o
skewness, prueba de coeficiente de aplastamiento ¢ kurtosis, prueba de Dixon, prueba de Grubbs) a un
nivel de confianza del 95%. Un procedimiento similar fue utilizado para estudiar el GRM Soil-5
(Dybczynski et al., 1979). Velasco y Verma (1998) aplicaron los coeficientes de skweness y kurtosis a
un nivel de confianza de 99% para establecer datos de concentracién de lantinidos en un grupo de
GRM.

Sin embargo, es importante sefialar que la aplicacion consecutiva de las pruebas de skweness,
kurtosis, Grubbs o Dixon para detectar un solo valor aberrante a la vez (k = 1) son poco efectivas
cuando se presenta el llamado “efecto de enmascaramiento”(masking effect). Este fendémeno ocurre
cuando existen uno o varios valores aberrantes que se sitllan muy cerca de un grupo de datos que si
pertenecen a la muestra (Tietjen y Moore, 1972). La solucién para este problema ha sido Ia aplicacién

de pruebas en bloque, en donde se evalian & = 2, 3 6 4 datos en un solo paso (Barnett y Lewis, 1994).
Recientemente, Verma (1997) establecié un modelo de evaluacion basado en la aplicacion de

dieciséis pruebas estadisticas, a un nivel de confianza del 99%, para la deteccion de owtliers en

muestras de poblacion univariadas (Barnett y Lewis, 1994). El método combina la aplicacion de
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pruebas k£ = | en forma consecutiva y de pruebas de bloque & = 2, 3 ¢ 4. fue aplicado al microgabro
PM-S, que habia sido evaluado previamente aplicahdo una metodologia basada en pardmetros de
tendencia central (Govindaraju et al., 1994). Posteriormente, Verma et al. (1998} desarrollaron un
programa de computo (SIPVADE) para aplicar diecisiete pruebas estadisticas para datos univariados,
¢l cual fue utilizado en la evaluacion de la dolerita WS-E, estudiado previamente por Govindaraju et al.
(1994}, y el suelo Soil-5, evaluado previamente por Dybczynski et al. (1979). En ambos casos, la
mayoria de los nuevos valores de concentracion presentaron menores incertidumbres que los obtenidos

anteriormente.

Es importante sefialar que la [nternational Organisation of Standarisation (1SO) recomienda
que los valores analiticos detectados como outliers no deben ser eliminados si no existe una razon
analitica que explique tal discrepancia (Kane y Potts, 1997). Sin embargo, en las bases de datos inter-
laboratorio existentes para los GRM disponibles en general no es posible establecer estas causas. Esto
se debe a que hasta hace unos afos los laboratorios que contribuian con informacién analitica no
reportaban informacién acerca de su aseguramiento y control de calidad. Entre los problemas mas
comunes se puede mencionar una falta de control de errores sistematicos, una forma inadecuada de
evaluar los limites de deteccion o reportar valores de concentracion muy cercanos a los limites de
deteccion (Kane, 1991). Sin embargo, Verma et al. (1998) dieron una explicacion técnica para los
valores erroneos detectados estadisticamente en WS-E, sobre la base del tipo de método analitico y al

laboratorio contribuyente.

2.3 Evaluacion de Materiales de Referencia Geoquimica
2.3.1 Compilacion de bases de datos

En el presente estudio se establecieron bases de datos para cinco GRM, utilizando los datos
individuales reportados en las compilaciones mas recientes: Gladney y Roelandts (1988a) para BHVO-
1 y RGM-1, Gladney et al. (1992) para AGV-1, Gladney y Roelandts (1988b) para W-2, y Gladney et
al. (1991) para W-1. Estas compilaciones fueron utilizadas para establecer su composicion en
elementos mayores y traza aplicando el método propuesto por Verma (1997), basado en pruebas
univariadas (Barnett y Lewis, 1994). La restriccion de utilizar las bases de datos reportadas en la
literatura permitid realizar 1a comparacion de los resultados obtenidos por la metodologia de pruebas

estadisticas con aquellos obtenidos aplicando el método +2s utilizado por Gladney y colaboradores
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para procesar esos cinco GRM. La informacion analitica fue capturada utilizando el paquete comercial
STATISTICA for MS WINDOWS 5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Qklahoma, 1984-1995). El formato de las

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

2.3.2 Esquema estadistico

En cada una de las bases, los datos de concentracion para cada elemento fueron ordenados en
forma ascendente y se establecieron sus parametros estadisticos iniciales. Como lo recomienda la [SO
(1989; seccion 8.3.4), antes de la aplicacion del esquema estadistico, se prepararon histogramas para
todos los elementos en cada GRM. A pesar c‘ie los sesgos observados en las distribuciones de
frecuencia (ISO, 1989; seccién 8.1), debido a la presencié de valores errdneos, los datos de cada
constituyente formaron un sélo grupo. Por esta razdn, fue posible inferir que un valor de consenso

existia en cada muestra de poblacion (ISO, 1989; seccion 8.3.4.2).

Las observaciones individuales en cada compilacién fueron distribuidas en ocho grupos
generales de métodos analiticos {Tabla 2.1). Esta separacion fue realizada para evaluar, por medio de
un andlisis tipo ANOVA (e.g., Jensen et al., 1997), si existian diferencias sistematicas entre [os grupos
de métodos analiticos. Cuando un grupo de datos para un elemento presentd una diferencia
significativa a un nivel de confianza de 99% con }especto a todos los grupos restantes, fue separado de
la base de datos original. Los datos remanentes fueron tratados como una muestra estadistica de datos

univariados, caracterizados por una distribucion normal.

El programa SIPVADE (Verma et al., 1998) fue utilizado para detectar los valores erroneos en
las bases de datos y para establecer la concentracién mas probable de cada elemento (y sus parametros
estadisticos asociados) en los GRM seleccionados. Las pruebas estadisticas aplicadas en este trabajo se
presentan en la Tabla 2.2. El codigo asignado a cada una de ¢llas es similar al que manejan Barnett y -
Lewis (1994) para estadisticos con parametros p y o desconocidos. El nimero y el tipo de pn.lebas
aplicadas a un elemento en particular dependieron del nimero total de observaciones (Tabla 2.2).
Todas las pruebas fueron utilizadas a un nivel de confianza del 99% (en lugar de un 95%, que es
habitualmente utilizado en trabajos anteriores; e.g., Dybczynski, 1980), para disminuir el riesgo de
eliminar de forma equivocada alguna observacidn vilida. Si k valores cxtremos fueron declarados
discordantes por cualquiera de las pruebas, se les eliminé y el procedimiento completo se repitié en

forma secuencial hasta que ninguna observacion errénea pudo ser identificada. Los datos remanentes



se utilizaron para calcular parametros estadisticos finales para aquellos elementos en donde ¢l numero

final de observaciones 2 5.

Tabla 2.1 Grupos generales de métodos analiticos utilizados en la prueba ANOVA

Grupo Descripcion Métodos analiticos®
1 Métodos CHEM = métodos quimicos (no definidos); CONV = Convencicnal, GRAV = Gravimetria; TITR =
Clasicos Titulacion; VOLU = Volumetria
P Absorcion AA = absorcion atdmica general {condiciones no especeficadas o combinadas); CYAA = absorcién atomica
Atdmica de vapor [rio; FAA = absorcidon atomica sin flama (clectrotérmica); HAA = absorcion atémica con evolucidn
de hidruros
3 Fluorescencia de EXRF = fluorescencia de rayos-X con dispersién de energia; WXRF = fluorescencia de rayos-X con
Rayos-X dispersion de longitud de onda; XRF = fluorescencia de rayos-X general o no especificada
4 Espectrometria DCPES = espectrometria de emision dtdmica acoplada a plasma en forma directa; FA-OS = espectroscopia de
de Emision emision dptica con ensayo de flama; [CPAES = espectrometria de emision atdémica acoplada a plasma
inductivamente; MPOES = espectrometria de emision Optica con microondas de plasma; OES =
espectrometria de emision optica general
5 Métodos CPAA = anilisis de activacién con particula cargada; DNA = Delayed neutron activation; GAMMA = conteo
Nucleares directo de rayos gama (sin activacién), IENA = activacion de neutrones epitermal; INAA = andlisis de
activacion de neutrones instrumental; ITNA = activacion de neutrones érmica instrumental; NAA = analisis
por activacion de neutrones (condiciones generales, no especificadas o combinadasy, NM = métodos nucleares
{general); PAA = analisis de activacion de fotones; RENA = activacion de neutrones epitermal radioquimica;
RNAA = anilisis de activacion de neutrones radioquimica; TCGS = espectromeltria de rayos gama con captura
1érmica de neutrones .
6 Espectrometria  ICPMS = espectrometria de masas acoplada a plasma inductivamente; [DMS = espectrometria de masas con
de Masas dilucion de masas; MS = espectrometria de masas (general); PROBE = micresonda de masas idnica o
elecirdnica; SIMS = espectrometria de masas de i6n secundario; SSMS = espectrometria de masas con fuente
de chispa
7 Cromatografia  GC = cromatografia de gases; |C = cromatografia de idnes; IE = intercambio ionico
8 varios CALC = datos calculados. CEA = analizador elementai por combustién, CHEML = Luminiscencia quimica;

COLOR = colorimetria, fotometria, espectrofotometria; COUL = coulometria; FLUOR = fluorimetria; ISE =
electrodos de i6n selectivo, MOSS = espectroscopia Mossbauer, POT = potenciometria; UU = método no

especificado

*Cadigos de los métodos analiticos tomados de Gladney e af. (1992).

2.3.3 Descripcion de pruebas estadisticas

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

en cuatro Lipos estadisticos basicos (Tietjen y Moore, 1972; Barnett y Lewis, 1994):

(a)  Estadisticos de desviacion/extension (Grubbs, 1950, 1969). La identificaciéon de valores

discordantes & estd basada en el cociente de una medida de distancia del dato evaluado desde un
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(b)

(c)

(d)

parametro de localizacion (e.g., media) a un pardametro de escala (e.g., desviacion estandar). La
prueba N1 evaiua la hipétesis de localizacidn de sesgo en la que una observacion procede de una
distribucién normal G G(u + a, ¢%), @ > 0. Por otro lado, N2 es una prueba bi-direccional (fwo-
sided) para identificar un valor aberrante que pertenece a una distribucién G{u + a, ¢°), a = 0. La
prueba N3 puede identificar £ = 2, 3 ¢ 4 valores aberrantes que proceden de una distribucion

normal comun G(u + a, 02), a> 0.

Pruebas tipo Grubbs (Grubbs, 1950, 1969). La prueba N4 evalua la hipotesis de localizacion de
sesgo en la que k observaciones (k = 1-4) proceden de distribuciones normales separadas, cada
una con varianza ° pero con distintas medias que exceden . La ecuacion de N4 viene dada por
la relacion de la suma de los cuadrados de las desviaciones de la media para una muestra
reducida (que se obtiene omitiendo las observaciones k mas extremas) a la suma total de los
cuadrados de desviaciones para los datos originales. Por otro lado, 1a prueba N16 (£ = 1) esta
basada en la desviacidn absoluta de una observacion con respecto a la media de la muestra, por

lo cual se considera un estadistico de direccion independiente (Tietjen y Moore, 1972).

Pru;zbas tipo Dixon (Dixon, 1950, 1951 King, 1953; Ferguson, 1961a,b). La cvaluacion en las
pruebas N7-N13 no tnvolucra la estimacién de la media y la desviacion estandar de la muestra
de poblacidn. Las pruebas estan basadas en la relacion de diferencias entre el valor evaluado y su
vecino o vecinos mas proximos (estimacion de exceso) a el intervalo que ocupa ia muestra
(estimacion de extension). Las pruebas N7-N10 estan disefiadas para evaluar una observacidn,

mientras que las N11-N13 son para los dos valores extremos mas altos o mas bajos.

Estadisticos de momentos de alto orden (Ferguson, 1961a.b). Los coeficientes de shweness y
kurtosis se han utilizado como pruebas de normalidad para distribuciones gaussianas (Prescott,
1976; Lister, 1982; Ramsey y Ramsey, 1990). Sin embargo, estos parametros han sido utilizados
para llevar a una distribucién hacia la normalidad, eliminando de forma secuencial valores
erroneos (Pearson y Hartley, 1976). El coeficiente de skweness (N14) representa un estadistico
de tercer momento con respecto a la media dividido por el cubo de la desviacion estandar. En
una distribucion normal ideal el coeficiente tiene un valor de cero. La prueba N14 evalua la
hipdtesis de localizacidn de sesgo en la que & de # observaciones proceden de distribuciones
normales separadas G(u + a, 02) L Op oy, o?), en donde gy .. .ap > 0. La proporcion de

contaminacién para ¢l modelo inicial esta restringida a &/n < 0.5. El coeficiente de kuriosis



(N15) representa un estadistico de cuarto momento con respecto a la media dividido por la
desviacion estandar elevada a la cuarta potencia. Aunque en una distribucion normal la kurtosis
tiende a mostrar un valor de 3, el estadistico N15 fue normalizado de tal forma que en esta
situacion presentara un valor de cero. La aplicacion de N15 se realizé para evaluar la hipotesis
de localizacion de sesgo en la que & de n observaciones proceden de distribuciones normales
separadas G{p + a,, ). .. G(p + ag, o), en donde a; . . .a; # 0. En esta evaluacion se considera

una proporcion de contaminacion de &/n < 0.21.

2.3.4 Aplicacion del esquema estadistico

En los GRM estudiados, por medio de la prueba ANOV A, se detectaron pocos casos en los que
un método analitico presentd diferencias significativas con respecto a otros métodos (Tablas 2.3-2.7).
Después de que esas observaciones fueron eliminadas de las bases de datos iniciales, las pruebas
estadisticas del programa SIPVADE fueron aplicadas en forma iterativa en los datos remanentes para
cada GRM, hasta que ninguna de ellas detecto la presencia de un valor aberrante. En las Tablas 2.3-2.7
se presentan los parametros cstadisticos iniciales y finales para aquellos elementos con un nimero de

datos finales 2 5 en los cinco GRM seleccionados {Velasco-Tapia et al., 2001a).

El procedimiento estadistico no detectd observaciones discordantes para cuatro elementos
mayores en BHVO-1 (A,0s, Fe;03, P,0s y H,O"), mientras que en RGM-1 se presentaron cinco ¢asos
de este tipo (TiO; Na,0, H,O', H;O" y Fe;O3'). Un nimero muy reducido de muestras estadisticas de
elementos mayores en AGV-1 (H,0) y en W-2 (FeQ, H,0" v H,0') no presentaron una contaminacion
de datos aberrantes. El porcentaje de datos discordantes para el resto de elementos mayores en los
GRM fue menor a 24%, excepto para FeO en BHVO-i (40 %), PyOsen RGM-1 (47 %), y Si0; en W-2
(39 %). Por otro lado, no se detectaron valores erréneos en 26-50 % de las compilaciones de elementos
traza en BHVO-1, RGM-1 y W-2. Para las bases de datos de Ere Y en AGV-1 y Hg y W en W-1
tampoco se detectd la presencia de algin valor owtlier. En el resto de las compilaciones de elementos
traza en los cinco GRM, la proporcion de valores discordantes fue de 3-50 %, excepto para S en AGV-

| (53 %), Nb en RGM-1 (69 %), y Mo en W-1 (67 %).
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Tabla 2.2 Pruebas de discordancia para muestras normales univariadas para la evaluacion de GRM

(Velasco et al. 2000)

Tipo Clave®  Descripcion de la Prueba estadistica® Significancia de Valores [ntervalo
cstadistico® prueba® la prueba® Evaluados Nean s
N1 Superior (Xa =X)s Grande Xn 3 147
Desviacion / Inferior (X-X(¥s X 3 147
Expansion N2 Extremo Max [(x, -X)s, (X- x;) /5] Grande Xn O X 3 20
N3 k=2 Superior (X, ¥ Xp.  — 2X)fs Grande KXo Xl 5 100
k=3 Superior (X, + Xu1 + Xaz= 3X)/5 Xpe Xty Xn 7 100
k=4 Superior  (Xu + Xat + Xz + Xog— 4X)/s Xny Xa-1, Xne2, Xna1 9 100
k=2 Inferior  (2X-x-x;}s X1, Xz 5 100
k=13 Inferior (3X-xi-x;-%1)f5 X1 X2, X3 7 100
k =4 Inferior (43 = %y = xp = X = Xg)f5 X1, Xy, X, X4 9 100
N4 k=1 Superior §/§* Pequefio Xa 4 50
Tipo k=2 Superior  §% »4/8’ Xp. K1 4 149
Grubbs k =3 Superior S’ i, 228’ Xn, Xa.1, Xn2 6 50
k=4 Superior S o1 n2.n /S Xn. X0, Xn2s Xor 8 50
k=1lInferior  S3/8? Pequeio Xy 4 50
k =2 Inferior  $% /%" Xy Xz 4 149
k=3 Inferior  §%.4/S! Xy, Xz, X1 6 50
k=4 Inferior  § ;24§ Xi X2 X X 8 50
NI16 Sup.-Inf. Estadistico de Tietjen and Moore Pequefio X b X 4 50
B N7 Superior (Xn = Xo-1 M{Xn = X1) Grande X 3 30
Tipo N§ Extremo Max [(Xa - Xa.1) { {Xn = x4}, Grande X 0 X 6 k1]

. (X2~ x1}/ (%a - X1)]

Dixon N9 Superior (Xn — Xas /(X - X2} Grande *° Xp 4 30
Inferior (X3 — X )/ (Xp1 = X1) X 4 30
NIO Superior (X0 — Xa-1 J(Xn~ X3} Grande Xn 3 30
[nferior (%3 ~ X\ ) (Xa-7- X1) X 5 30
NIl Par superior {Xa — Xn-2)f(Xa - X1) Grande Xny Xn -1 4 30
Par inferior (X3 — X )(Xn - X1} X1, Xz 4 30
NI2 Par superior (X — Xa2)/(Xn- X2) Grande KXoy Xn-1 5 30
Par inferior (%3 = X ¥(Xp1 - X1) X1, Xz 5 30
Ni3 Par superior (Xn— Xn2 )Xo - %2} Grande X Xn -1 6 30
Par inferior (%3 = Xe¥(Xnz - X1) : X1, X2 [ 30
Momentos de  N14 Extremo [Z(x;~ X}/ns'] ; dej=1 an Grande X, 0, 5 1000
alo orden NIs Extremo [£0x- X)'/ns'] - 3. dej=1an Grande Xn0 X 5 2000

*Clasificacién propuesta por Tietjen and Moore (1972}
bClaves de las prucbas son tomadas de Barnett and Lewis (1994).

“Tipo de observaciones que estan siendo evaluadas; k = nitmero de datos a ser evaluados ala vez (] a 4).
p

4 Parametro a ser calculado para una prueba dada. Claves: n = nUmero de datos de 1a muesta; x,, x; ... Xaa, Xn = datos individuales de la
muestra; X = media aritmética de los datos; s = desviacion estandar de la muestra; los estadisticos N4 estan definidos por la relacion de 1a
suma de los cuadrados de las desviaciones de la media para una muestra reducida (que se obtiene omitiendo las observaciones & mas
extremas) a la suma lotal de los cuadrados de desviaciones para los datos originates {($%). Por gjemplo, S, representa la suma omitiendo el
dato n, 8%, .., omitiendo los datos n y n-1, etc.
¢ Esta columna indica cuando el estadistico debe ser grande o pequeflo en comparacion al valor critico al [ % para una deteccion positiva de un

valor discordante.

“Valores de la muestra que ¢stan siendo evaluados por ¢l estadistico.

¥{ntervalo de observaciones para los que existen valores criticos de cada estadistico.



2.3.5 Comparacion con valores propuestos en la literatura

Los GRM estudiados en este trabajo fueron evaluados previamente aplicando el método +2s,
sin tomar en cuenta el nimero total de observaciones (Gladney y Roelnadts, 1988a,b; Gladney et al.,
1991, 1992).. Como ya se ha mencionado, esta metodologia resulta ser inadecuada debido a la fuerte
dependencia de las curvas de valores criticos con el namero de observaciones {Taylor, 1990; Verma,
1997). Por esta razon, se considerd conveniente el comparar los resultados generados por el método

+25s con respecto a los obtenidos aplicando el método SIPVADE.

Los valores de media finales (X;) para 15! de 304 elementos (~50%) evaluados utilizando la
metodologia de Verma (1997) se caracterizaron por presentar valores de desviacién estandar menores a
los obtenidos por el método +2s. Cuarenta elementos mostraron porcentajes de desviacion estandar
relativa (%Rsd) menores que los reportados anteriormente, alcanzando diferencias >10% en términos
absolutos (Figura 2.1). Estos elementos son: Ag, B, Be, F y Sn en BHVO-1; B, Bi, Br, Cl, Ge, Sy Tm
en AGV-1; As, Li, Mo y Nb en RGM-1; Ag, As, Au, C, Cd, Dy, Er, Ho, In, Mo, Se, Tl, Tmy Yb en
W-1; As, Ba, C, Ce, Cl, Co, Cu, Dy, La, Lu, Nd y Tb en W-2. Una cobservacion opuesta, es decir
valores de"’/c»de mayores resultantes aplicando la nueva metodologia, fueron observados para Ba, Cd,
Pry Sren BHVO-1; H,O', Ag, Auy Y en AGV-1; H,O', Ce, Cu, Ga, Pb; Ta, Vy Znen RGM-1; Hoy
Sb en W-2. En estos casos, este comportamiento puede ser el resultade de una deteccion incorrecta de

observaciones validas como valores discordantes, aplicando el método +2s.

En ~53 % de los casos (162 de 304}, las medias generadas en la presente evaluacion mostraron
valores comparabies con los datos reportados en la literatura con diferencias < 1% (Figura 2.2). Para 97
elementos (32 % de los casos) las diferencias en media fueron >1 a 5 %. Sin embargo, en el resto de
tos elementos (45% de los casos) las medias mostraron discrepancias de 12 % a 50 % (B, Be y Cd en
BHVO-1; Au, Br, C, Cd, Ge, Sy Tm en AGV-1; H,O y Nien RGM-1; C, Moy Re en W-1; Sb en W-
2). Para establecer si las diferencias en los valores de media, generados por los métodos SIPVADE y
+2s, eran estadisticamente significativas, se aplicaron pruebas tipo F y t (Jensen et al., 1997). La
prueba F mostro diferencias apreciables en varianza en 79 de 304 datos evaluados (26 %) a un nive! de
confianza del 95 % (Tablas 2.3-2.7). A partir de prucbas-t, se establecié que los valores de media para
20 elementos generados por {os dos métodos difirieron significativamente a un nivel de confianza del
80 %. Los valores de media de elementos de gran importancia geoquimica presentaron discrepancias
significativas a niveles de confianza mas estrictos: Euen AGV-1, Smen W-1.y Cuy Y en W-2 a 90%;

Nben RGM-1, Moen W-1, y Laen W-22a95%; Coy Sren AGV-1, Scen W-1.y Baen W-2 a 99%,
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Tabla 2.3 Datos estadisticos iniciales y finales (posterior a la deteccidn y eliminacion de los valores
discordantes) para elementos mayores y traza en el basalto BHVO-1 (Velasco-Tapia et al., 2001a)

d

Elem. N, X; sd; 0O, 20, MIN MAX X:© sdr YeRad
Elementos mayores (% )
SiQ," 29 49.7 0.8 5 24 17 49.2 509 50.0 0.5 1.¢
TiO, 35 27 0.1 1 34 29 2.50 2.84 2.7 @i 3.7
ALO, 36 13.80 0.27 0 36 0.0 13.0 14.5 13.80 0.27 2.0
Fe, 0, 10 2,80 0.37 0 10 0.0 2.09 336 2.80 0.37 13
FeO 15 8.55 0.26 6 9 40 8.52 8.70 859 0.06 0.7
MnO 46 0.170 Q.03 4 42 87 0.151 0.181 0.167 0.008 4.8
MgO 38 7.2 1.2 7 31 18 6.90 7.51 122 0.18 25
Ca0 37 11.37 0.42 6 31 16 11.2 1.7 11.41 0.14 1.2
Na,0O 44 226 0.12 7 37 i6 2,12 2.37 226 0.06 26
KO 43 0.52 0.06 4 39 93 0.398 0.602 0.508 0.041 8.1
PO¢ 25° 0.277 0026 0 25 0.0 0.229 0.352 0277 0.029 0
H,O' 10 0.16 0.06 0 10 0.0 0.09 0.26 0.16 0.06 38
Fe; 0y 46 12.17 0.41 4 42 8.7 11.6 12.7 12.21 .25 20
Elementos traza (ppm) .
Au (ppb) 11 1.5 0.5 [ 0.0 0.44 2.30 1.5 0.5 33
Ba 43 140 22 o 43 0.0 70 200 140 22 16
Be 8 1.8 1.8 3 5 38 0.90 1.05 0.96 0.06 6.2
Bi{ppb) 9 8.1 40 0 9 0.0 11.2 24.0 18.1 4.0 22
C 7 100 50 0 7 0.0 35 200 100 50 50
Cd (ppb) 7 90 37 0 7 0.0 52 160 o) 37 41
Ce 59 41 10 4 55 6.8 30.1 49.0 188 4.0 10
Ci 14 100 30 4 10 28 77 98 90 6 6.7
Co 37 458 37 5 32 14 420 490 449 1.6 36
Cr 51 260 80 iz 39 23 230 328 286 24 8.4
Cu 19 137 15 4 15 21 127 144 136 6 4.4
Dy K} 5.15 0.42 3 28 9.7 4.8 6.0 5.25 0.29 5.5
Eu 60 2.09 020 1 49 18 1.9 22 2,06 0.08 39
F 13 395 43 4 9 31 3n2 398 390 10 2.6
Gd 37 6.6 1.0 5 32 14 4.84 7.10 6.3 0.5 79
HF 34 45 0.9 6 28 18 i 4.60 14.32 0.22 51
Ho 19 1.08 025 5 14 26 0.90 1.10 0.97 0.06 6.2
La 58 16.4 25 g 50 14 133 18.0 15.7 1.i 7.0
Li 10 4.6 1.5 0 10 0.0 2.0 1.5 4.6 1.5 33
Lu {ppb) 36 295 38 0 ‘36 0.0 190 400 295 38 13
Mo 12 1.4 1.3 6 6 50 0.89 1.01 0.96 0.05 52
Nb 21 18.8 20 0 21 0.0 15.2 220 18.8 20 1
Nd 54 26 6 12 42 22 220 28.8 25.1 1.7 6.8
Ni 35 118 18 4 31 11 106 150 123 12 98
Pb 9 4.0 i3 3 6 33 1.222 3.38 24 0.8 33
Pr 11 57 0.8 0 11 0.0 4.0 7.0 5.7 0.8 14
Rb 32 10.8 4.5 4 28 6.0 7.96 18.0 1t.4 23 20
Sb (ppb) i6 200 170 4 12 25 100 200 159 36 23
S¢ 42 313 22 4 38 9.5 280 36.0 38 1.6 5.0
Sm 60 6.3 1.0 3 57 5.0 5.28 6.84 6.15 0.33 5.4
Sn 10 26 1.0 4 6 40 1.74 215 1.90 014 74
Sr 43 410 60 0 43 0.0 300 568 4i0 60 13
Ta 27 1.22 0.15 0 27 0.0 0.86 1.50 1.22 015 12
TH 40 0.98 0.16 6 34 15 0.736 1.08 093 0.08 8o
Th 36 120 (.43 4 32 11 0.78 1.36 1.08 0.15 14
Tm (ppb) 18 340 60 4 14 22 270 370 li6 29 9.2
U 16 430 80 0 16 0.0 300 620 430 80 19
\Y 31 320 28 4 27 13 296 351 3o 13 4.1
Y 24 28 5 5 09 21 24.2 30.0 272 1.5 35
Yh 6l 2.1 0.5 14 47 23 1.65 220 2.01 010 5.0
Zn 23 112 41 8 15 35 99 11 104.2 39 17
Zr 32 180 60 12 20 37 146 199 171 13 7.6

‘1, = nimero inicial de observaciones; X; = media inicial de las observaciones previo a la deteccidn de valores errdneos: sdi = desviacion
estandar anicial; O, = namero de datos detectados como discordantes; ny = namero final de observaciones posterior a la deteccion y
elimancion de vaiores erroneos, elementos con ny < 5 no han sido reportados (H,O'. Ag, B. Br. Er, Ge, Hg, [ In. Ir. N, Os, Pt, Re, Ru, S,
Te. and TO; %0, = porcentaje de valores erroneos eliminados de las observaciones iniciales; MIN = valor minimo final de las
observaciones: MAX = valor maximo final de las observaciones; X = media final de las observaciones: sd; = desviacion estandar final;
%HKsd = porcentaje de desviacion estandar relativa. b Resultado positivo de la prucba ANOVA. Métodos discordantes: COLOR para As:
tC para PO, NAA y TCGS para 5i0;; XRF para Tb. ¢ De acuerdo a la prucha-t, los valores Xr en letras italicas presentan diferencias
significativits con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza del 80%. ® e acuerdo a la prueba-F, los valores sd; en
chrus italicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza del 95%.
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Tabla 2.4 Datos estadisticos iniciales y finales (posterior a la deteccién y eliminacion de los valores
discordantes) para elementos mayores y traza en la andesita AGV-1 (Velasco-Tapia et al., 2001a)

Elem. n X, sd; 5} ny %0, MIN MAX X ¢ sd;? YeRsd
Elementos mayores (% )
Si0, 158 59.2 23 12 146 7.6 57.0 61.6 59.2 0.7 12
TiO, 182 1.05 0.14 10 172 53 0.87 1.25 1.06 006 5.7
AL, 168 17.1 1.3 12 156 7.1 15.9 182 17.10  0.37 22
Fe;04 39 4.50 0.27 ! a8 26 4.12 496 448 023 5.1
FeO 34 2.09 0.17 4 50 7.4 1.78 230 205 01l 5.2
MnQ® 190 0.095 0.013 3 182 42 0.070 0.120 0.096  0.009 9.4
MgO 167 1.6 0.8 20 147 12 122 310 152 010 6.7
Ca0 182 49 0.6 17 165 93 445 5.38 494 015 29
Na,O 157 421 0.36 21 136 13 3.98 4.56 426 0.1 26
K0 197 2.90 0.24 ig 179 9.1 2.6t 319 281 010 3.4
£,0,° 105 0.50 0.14 19 95 9.5 0.321 0.596 049 005 10
H,0" 31 0.81 0.23 0 31 0.0 0.37 1.48 081 023 28
H,O 37 0.99 0.30 4 33 1 0.77 1.55 1.06 021 20
Fe,0' 207 6.7 0.7 17 190 82 6.09 7.36 676 0.21 3.2
Elemenios Traza (ppm) .
Ag {ppb) 30 9) 60 3 27 10 2 150 80 40 50
Au (ppb) 10 1.0 15 4 6 40 0.19 0.66 049 016 34
B 25 18 36 6 19 24 2.4 8.9 6.8 1.9 29
Ba 145 1200 200 10 135 68 952 1530 1200 100 83
Bi (ppb) 14 400 1300 3 11 21 52 60 56.0 26 46
Cd (ppb) 23 100 100 7 16 30 57 108 70 20 28
Ce 115 68 16 11 104 95 55 83 67 6 8.9
C1 29 140 50 12 17 41 106 130 16 8 69
Co 156 17 5 12 144 1.7 9 23 16.7 26 17
Cr 124 13 13 7 17 5.6 4 20 113 34 30
Cu® 134 60 10 5 129 3.7 43 80 60 7 12
Dy 48 38 08 5 43 10 29 43 361 036 99
Er 28 1.71 0.29 ] 28 0.0 1.0 22 L7t 028 17
Eu 102 1.66 0.17 4 98 3.9 1.35 203 167 014 82
ke 43 400 100 8 35 19 150 500 (425 32 7.5
Ga 70 207 4.4 4 66 5.7 10 25 200 30 15
Gd 34 52 1.0 9 435 17 441 6.10 5.03  0.40 8.0
Ge 14 1.40 0.44 4 10 29 0.85 1.40 118 016 14
Hf 52 53 1.5 6 46 11 4.1 5.8 500 039 76
Ho 38 0.73 0.27 4 34 11 0.5 0.8 0.67  0.09 13
La 123 39 11 15 108 12 29 46 37.8 13 8.8
Li 52 13.0 5 6 46 11 6 15 1.6 2.0 17
Lu {ppb) 71 280 40 4 67 56 180 350 269 32 12
Nb 57 15 6 7 50 12 10.0 29.0 15.3 34 22
Nd 80 34 9 13 67 16 26 41 32.8 3.0 9.1
Ni 133 20 40 13 120 98 10.6 25 16.3 3.2 19
Pb 107 36 9 4 103 3.7 18 60 37 7 19
Pr 31 79 25 4 27 13 5 ¢ 73 14 14
Rb 168 70 16 22 146 13 55 0 67.6 4.2 62
s 15 100 300 8 7 53 14 28 21 3 24
sH° 50 47 39 8 42 16 33 5.1 429 0.36 8.4
Sc 82 127 3.0 14 68 17 10 14.3 12.2 )] 82
Sm 97 6.0 08 8 89 82 495 6.8 590 039 6.6
Sn 33 43 1.4 1 32 30 L5 6.0 42 1.2 29
Sr 181 700 100 30 151 17 606 730 660 20 3.0
Ta 49 092 027 H] 41 16 0.73 1.06 0.9¢  0.08 8.9
Th 76 0.73 0.16 4 72 5.3 0.3 1.0 071 0.3 18
Th 110 6.7 1.2 11 99 10 5 8.1 6.5 0.6 92
Tm (ppb) 31 300 100 4 27 13 100 300 300 o 30
U 0 2.0 05 4 76 30 1.31 2.5 189  0.24 13
v 12 120 20 4 108 36 78 160 123 14 12
Y 83 20 6 0 83 0.0 2 35 20 6 30
Yb 99 1.81 0.43 17 82 17 1.4 2 170 0.3 7.5
Zn 125 93 29 12 1t3 96 64 i3 88 10 I
Zr 124 225 41 8 116 6.5 175 280 227 20 8.8

“Para definicion de variables consultar la Tahla 2.3. No se incluyen elementos con ny < 5 (1, in. Ir. N, Os. Pd. Pt. Re. Rh. Ru. Se and Te).
*Resultado positivo de la prucba ANOVA. Métodos discordantes: AA y FAA para P,0y; ICPES para $b: PROBE para MnQ., K,0 v F;
SSMS para MnO. K0, Cu y F. WXRF para F. “De acuerdo a la prueba-t, los valores X; en letras italicas preseman diferencias
significativas con respecto a los valores de la literatura, 2 un nivel de confianza del 80%. ¢ De acuerdo a la prueba-F. los valores sd; en

letras itaficas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza dei 93%.
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Tabla 2.5 Datos estadisticos iniciales y finales (posterior a la deteccion y eliminacion de los valores
discordantes) para elementos mayores y traza en la riolita RGM-1* (Velasco-Tapia et al., 2001a)

Elem. . X, sd, 5] o %0, MIN MAX X,© sdi'  YRsd

Elementos Mayores (% )

SiG, 21 73.1 13 5 16 24 2.7 74.3 734 05 0.7
TiO, 27 0.269 0028 0 27 0.0 0.217 0.333 0.269 0.028 1o
AlO, 25 13.68 0.28 4 2 16 13.45 14.06 13.78 0.15 1.1
FeQ 9 1.24 0.11 2 7 22 1.23 1.34 1.281 0.044 3.4
MnO 31 0.037 0005 1 30 3.2 0.030 0,042 0.0363 0.0039 1
Mg 24 0.32 0.22 5 19 21 0.2132 0315 0.275 0.026 9.4
Ca0 29 1.18 0.i4 4 25 14 1.04 1.23 114 0.06 5.3
N1,0 27 4.05 0.16 0 27 0.0 in 435 4.0 0.16 4.9
K0 28 4.38 0.33 513 18 410 4.44 429 0.10 23
P,0s 17 0.046 0013 8 9 47 0.046 0.050 0.0485 0.0018 37
H.O" 8 0.59 0.26 0 H] 0.0 0.32 1.01 0.59 0.26 44
H,O 5 0.14 0.06 0 5 0.0 0.09 0.24 0.14 0.06 43
Fe, 0y 31 1.87 0.09 0 3l 0.0 1.64 2.07 1.87 0.09 438
Elementos Traza (ppm}

As® 12 5 7 1 H 83 -+ 270 327 2.88 0.23 3.0
B 12 28.0 29 012 0.0 23.0 33.0 280 29 10
Ba 27 800 70 0 27 00 630 940 800 760 38
Be 13 2.50 0.38 30 23 2.11 2.56 2.34 0.16 6.8
Bi (ppb} 7 265 28 2 5 29 273 290 281 6 21
Ce 22 48 7 0 22 0.0 32.0 60.4 43 7 15
Cl 20 500 50 0 20 0.0 422 600 510 50 9.8
Co® 19 2.6 L4 8 1l 42 1.76 2.10 1.93 o 5.7
Cr 19 6 ] 413 21 2.2 5.5 3.7 1.2 32
Cs 1 9.3 08 0 11 0.0 8.65 1.5 9.8 0.8 82
Cu 19 1.9 2.2 0 19 0.0 8.6 16.5 119 22 18
Eu(ppb} 17 690 120 3014 18 500 750 640 70 10
F 17 360 70 4 13 24 300 383 333 21 6.3
Ga 7 156 31 ¢ 7 0.0 1.0 21.0 15.6 3. 20
Gd t4 372 0.44 0 14 0.0 3.06 4.40 172 0.44 12
Hf i2 6.14 0.39 o 12 0.0 5.30 6.58 6.14 0.39 6.4
La 18 236 27 6 12 33 21.6 24.0 235" 0.5 2.1
‘Li ] 55 11 4 6 40 60.0 64.0 62.1 1.4 2.2
Lu(ppb) 11 400 50 0 il 0.0 275 450 400 50 12
Mo 14 22 0.6 7 7 50 2.34 2.50 2.43 0.07 29
Nb 16 9.6 25 11 5 6% 9.30 9.51 9.40 0.07 0.7
Nd® 18 19.3 30 26 1 17.0 22.0 19.1 1.4 13
Ni° 13 9 H 5 8 38 1.9 6.0 38 1.7 45
Pb i2 25 6 0 12 00 15 37 25 6 24
Rb 8 150 13 315 17 133 158 148 8 5.4
Sb 16 1.30 030 4 12 25 i.i8 1.39 127 0.07 55
Sc 18 4.7 0.8 4 14 22 4.00 5.00 445 0.29 6.5
Sm 19 4.34 034 0 19 0.0 3.72 4.80 4.34 0.34 78
Sn 11 43 07 2 9 18 3.62 447 4.04 0.35 8.7
Sr 22 107 13 0 2 0.0 74 132 107 13 12
Ta 13 0.94 0.18 0 13 0.0 0.54 1.30 0.94 0.18 19
Tb(ppb} (2 660 80 o2 0.0 500 200 660 30 12
Th i3 15.3 16 0 I3 0.0 . 13.0 18.6 15.3 1.6 11
Tm (ppb) 8 400 90 l 7 12 300 410 369 al 14
Ut 12 6.0 0.8 200 17 5.00 6.30 5372 0.39 6.8
v 16 13.4 30 0 16 0.0 9.6 20,0 13.4 3.0 )
W 8 1.50 018 ¢ 8 0.0 1.30 1.80 1.50 0.18 12
Y 13 25.0 4.1 0 13 0.0 17.0 30.0 25.0 4.1 t6
Yb 22 1.56 0.34 0 n 0.0 2.00 3.14 2.36 0.34 i3
Zn 19 3l 9 0 19 0.0 15 46 31 9 29
7r 20 230 30 4 16 20 180 236 216 16 74

* Para delinicion de variables consultar 1a Tabla 2.3. En esta Tabla no se incluyen clementos con ne < 5 (Fe;Ov, Ag. Au, Br, C, Cd, Dy, Er.
Ge, Hg. Ho. I In, Ir, N, Os, Pd, P1, Re. Rh, Ru, 8, Se, Te, and T1). * Resultado positivo de la prueba ANOVA. Métodos discordantes; AA
para Co: 1ICPES para As: NAA para MgO y Ni; TCGS para MgO; WXRYF para Nd y U. “De acuerdo a la prueba-t. los valores Xren letras
italicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza del 80%. “ De acuerdo a la
prueba-F, los valores sd; en letras ilalicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de ta literatura, a un nivel de

conlianza del 93%,
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Tabla 2.6 Datos estadisticos iniciales y finales (posterior a la deteccion y eliminacion de los valores

discordantes) para elementos mayores y traza en la diabasa W-1* (Velasco-

Tapia et al, 2001a)
b

Elem. ni X, sd; O, ny YO, MIN MAX X sd¢© %dRsd
Elemenios mayores (% )
5i0, 185 524 09 16 169 8.6 51.60 5138 5248 0.30 0.6
TiO, 222 1.06 0.16 29 193 13 0.91 1.23 1.07 0.05 4.7
AlLO, 20t 15.1 0.3 12189 6.0 14.17 1589 15.01 0.28 1.9
Fe Oy 87 1.6 0.6 15 72 17 0.92 1.87 1.39 0.19 i4
FeOQ 104 8.69 (.40 3 96 1.7 8.40 927 8.77 0.18 2.0
MnO 236 0.172 0.04 30 206 13 0.142 0.207 0.169 0.013 7.7
MgO 200 6.6 0.5 15 185 7.5 6.17 6.96 6.61 0.14 2.1
Ca0 214 10.96 0.28 14 200 6.5 10.41 11.43 10.93 0.19 1.7
Na,O 201 210 0.32 5 196 2.5 1.72 2.53 2.14 013 6.1
K,0 216 0.66 0.15 16 200 74 0518 0.771 0.641 0.043 6.7
PO 147 0.13 0.06 8 139 5.4 0.060 0211 0.138 0.025 18
H 0" 76 0.54 0.19 4 72 53 0.06 0.32 0.52 0.15 29
H, O 75 0.15 0.06 4 1! 5.3 0.02 . 0.23 0,14 0.05 36
Fe, 0 226 11.2 0.6 26 200 12 10.51 11.72 1111 0.22 2.0
Elementos Traza {ppm}
Ag(ppb) 2! 90 Lo 7 14 33 50.0 80.0 70 0 14
As 27 2.14 043 3 22 18 1.70 2.53 213 0.22 10
Au (ppb) 37 14 50 12 25 32 3.4 53 43 05 12
Ba 149 180 50 9 140 6.0 90 . 257 170 29 17
Be 28 0% 0.6 4 24 14 0.32 1.00 0.73 0.19 26
C 20 160 70 4 16 20 82.0 190 140 34 24
Cd (pp) 24 330 800 10 14 42 139.0 170 160 10 6.3
Ce 8l 24 7 6 75 74 15.1 274 226 24 11
Co 167 45 3 5 162 3.0 25 65 46 7 15
Cr 168 120 19 3 165 1.8 70 174 120 16 13
Cu 150 110 20 12 138 8 77 140 113 12 11
Dy 43 4.1 .0 12 31 29 3.30 4.40 394 0.26 6.6
Er 29- 2.34 (.49 8 21 28 2.00 2.60 2,29 16 7.0
Eu 81 1.16 030 12 69 15 095 1 26 1.10 0.07 6.4
Ga 8t 17 5 4 77 49 8.0 22.0 16.6 32 19
Gd 43 4.1 1.2 8 35 19 310 4.50 394 0.31 79
Hf 44 24 0.5 8 36 18 2.00 3.00 2.54 0.26 0
Hg (ppb) 27 200 70 0 27 0.0 88.6 340 200 70 35
Ho 33 1.0 0.6 8 25 24 0.55 1.00 0.76 0.1 14
In {(ppb) 17 70 60 8 9 47 62.0 68.0 65.0 1.9 2.9
La 93 12 ) 20 73 22 93 13.1 10.9 08 7.3
Lu (ppb) 67 340 80 12 35 18 260 380 326 27 8.3
Mo 214 2.1 3.0 14 7 67 048 0.57 0517 0.032 6.2
Nb 35 84 2.8 4 3l 11 4.0 10.2 7.7 1.7 22
Nd 52 17 9 ] 46 12 74 18.2 139 23 17
Ni 157 77 16 10 147 6.4 40 160 75 1@ 13
Pb 78 7.9 3.2 8 70 10 5 11.3 7.6 i.6 21
Pr 29 36 1.8 5 24 17 2.40 4.15 3.16 043 14
Rb 131 24 9 18 113 14 16.0 27.0 215 L9 8.8
S 23 160 80 5 18 18 374 220 139 43 33
Sb 45 0.99 028 8§ 37 18 0.80 .20 1.02 012 12
Sc 91 38 11 28 63 3 320 37.3 346 1.3 38
Se 12 150 100 6 6 50 109.0 120.0 1132 4.3 38
Sm 75 3.6 0.6 8 67 11 287 418 349 0.29 83
Sn 42 30 1.3 35 37 12 1.9 36 2.7 0.5 19
Sr 182 200 70 18 164 29 140 235 185 16 8.6
Ta 29 500 1190 4 25 4 360 605 480 60 12
Th 62 0.67 0.20 10 52 16 0.30 0.75 0.64 0.0 7.3
Th 73 2.3 0.7 12 61 i6 1.80 3.00 2.36 0.29 12
TI (ppb) 25 130 60 8 17 32 160 131 113 9 8.0
I'mppb) 28 380 t10 8 20 29 260 370 315 28 8.9
U 49 0.61 018 6 43 i2 0.44 0.70 0.57 0.07 12
A 132 230 437 6 126 4.5 154 340 255 32 12
Y 74 16 6 ] 69 6.8 11.0 350 248 4.2 17
Yh 83 23 06 16 69 19 1.60 2,33 210 18 8.6
Zn 120 83 16 g 112 6.7 60 110 84 9 14
i 124 101 21 13 111 10 70 123 99 9 9

“Para dehinicion de variables consultar la Tabla 2.3, En esta Tabla no se incluyen elementos con ng < 3 (Bi, Br. I N. Os. Pt, Rh. Ra, and
Te).*De acuerdo a 1a prueba-t, los vatores X, en letras itilicas presentan diferenctas significativas con respecto a los valores de (a literatura,
a un nivel de confianza del 280%. © De acuerdo a la prueba-F, los valores sdr en letras italicas presentan diferencias significativas con
respeeto a los valores de la Lieratura, a un nivel de confianza del 95%.
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Tabla 2.7 Datos estadisticos iniciales y finales (posterior a la deteccion y ¢liminacion de los valores
discordantes) para elementos mayores y traza en la diabasa W-2* (Velasco-Tapia et al., 2001a)

Elem. N, X, sdi 0, n %0, MIN MAX X, sd? %Rsd
Elementos mayores (%)
Si0, 31 52 5 12 19 39 52.3 53.0 5262 019 0.4
TiO, 42 1.01 0.18 9 313 21 1.00 110 1.033 0.025 2.4
AlLO, 41 15.2 0.7 5 33 19 14.8 15.7 15.36 0.21 1.4
Fe, O, 9 1.60 0.27 | 8 1 1.30 1.70 1.52 0.14 92
FeO 1o 8.30 0.19 ¢ 10 0.0 7.91 8.64 8.30 0.19 23
MnO 43 0.166 0016 & 35 19 0.15 0.18 0.164 0.007 43
MgO 36 6.40 0.37 8 28 22 6.12 6.63 6.37 0.16 2.5
Ca0 40 10.8 0.7 4 36 10 10.3 1.7 10.93 0.30 2.7
Na,0 41 2.16 0.20 50 36 12 1.91 2.29 213 0.12 5.6
K0 38 0.62 0.06 8 30 21 0.60 0.66 0.627 0.020 32
P05 23 0.147 0.035 4 19 17 0.11 0.17 0.133 0.015 1
H2O" 11 "0.550 0042 0 11 0.0 0.49 0.62 0.530 0.042 7.6
H,Or 7 0.23 0.05 0 7 0.0 0.16 0.29 0.23 0.05 22
Fe, 0y 43 10.74 0.33 1 42 2.3 10.0 11.3 10.77 0.29 2.7
Elementos Traza (ppm)
As 6 1.23 0.34 0 6 0.0 0.70 1.60 1.24 015 12
Ba® 12 182 41 o 22 31 150.0 188.0 171 i 6.4
C 6 150 80 0 6 0.0 546 254 152 33 22
Ce 27 28 2 6 21 22 20.0 260 2337 033 1.4
Ci 9 190 16 0 9 0.0 138 . 245 186 12 6.4
Co 41 45 H] 9 32 22 37.0 50.2 433 0.3 1.2
ce 39 94 k5 8 3l 20 75.0 104.6 92.] 6.2 6.7
Cs* I .88 0.23 4 7 “36 0.9 1.0 0.939 0038 4.0
Cu 29 96 26 6 23 2t 84.0 1356 107.3 22 2.0
Dy 13 43 1.2 6 5 46 3.80 3.85 3.82 0nr 0.3
Eu 26 1.13 0.14 6 20 23 0.99 1.20 1.10 0.06 34
F 7 200 19 0 7 0.0 160 270 200 39 20
Ga® 12 - 18 5 210 17 16.0 23.4 19.8 28 14
Gd® 11 44 26 110 9.1 28 4138 36 03 14
Hf 16 2.52 0.21 2 14 12 24 2.73 2.57 013 5.1
Ho (ppb) 7 300 200 0 7 0.0 620 1260 300 200 25
lLa 28 14 11 8 20 28 9.15 12.0 s 0.6 5.7
Li 9 9.0 1.0 0 9 0.0 6.8 10.2 9.0 1.0 11
Lu® 18 380 140 8 10 44 310 372 340 19 5.6
Nb® 15 L5 29 114 6.7 55 10.2 19 14 18
Nd 16 15 5 7 9 44 12.4 15.0 13.4 08 6.0
Ni* 3z 7i i6 6 26 19 55.3 80.0 70 6 8.6
Pb 6 93 kR 0 6 0.0 6.3 15.0 9.3 3 13
Rb 32 20.5 42 30029 9.4 15.0 243 20.1 28 14
Sb 12 0.69 0.28 0 12 0.0 0.19 1.06 0.69 0.28 4]
Sc 25 50 60 8 17 32 32.9 38.0 356 14 39
Sm 25 3.18 0.32 223 8.0 2.87 3.71 325 0.22 6.5
Sr 31 210 9 8 23 26 177 214.8 200 g 4.5
Ta(ppb} 11 500 70 0 1l 0.0 420 600 500 70 14
Thppb) 13 700 170 4 9 31 509 692 600 60 10
Th 21 2.3 0.7 4 17 19 1.28 2.60 2.05 0.34 17
Tmpph) 7 380 70 0 7 00 300 500 380 70 18
U (ppb} 11 700 430 4 7 36 416 610 300 70 k4
ye 28 260 50 72 25 240 275 260 10 38
Y 23 2330 0.30 4 19 17 10.0 26.2 219 36 16
Yb 24 2.16 0.30 2 16 33 2.00 220 210 .06 29
Zn 28 80 i} 50023 18 68.2 84.3 77 3 6.3
P A 20 100 26 119 5.0 66 13 93 12 13

* Para definicidn de variables consultar la Tabla 2.3. En vsta Tabla no se incluyen elementos con ne < 3 Ag. Au, B. Be. Bi, Br, Cd. Er. IET
In, Ir, Mo. Pd. Pr, Pt, Re, Rh, Ru, S, Sn, Te, 71, and W). ® Resultado positivo de ta prueba ANOVA. Métodos discordantes: COLOR para
Zr, FAA para Gd y Lu: DCPES para Nb, [TNA para Ni, SSMS para Ba, Cr, Cs. Ga y V. “De¢ acuerdo a la prueba-t. los valores Xren letras
itdlicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel de confianza del 280%. 4 De acuerdo a la
prueba-F_ los valores sd; en letras itdlicas presentan diferencias significativas con respecto a los valores de la literatura, a un nivel dc

confianza del 95%.
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Figura 2.1 Comparacién del porcentaje de desviacion estandar refativa de los valores de media

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

los cinco GRM estudiados (B =

elementos mayores; O = elementos traza). La lineca continua

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

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

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

2.3.6 Comentarios generales sobre la evaluacion de Materiales de Referencia Geogquimica

LLa aplicacion del método SIPVADE, en cinco importantes GRM de tipo rocas igneas, dio
como resultado una mejor caracterizacion (valores menores de %Rsd) de un gran numero de elementos
en comparacion a los derivados por el criticado método +2s. Es importante sefialar nuevamente que las
diferencias en val-ores de media y desviacion estandar generados aplicando las dos metodologias

pueden ser relevantes en procesos de calibracion instrumental.
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2.4 Eficiencia relativa de las pruebas estadisticas
2.4.1 Metodologia

Para complementar el trabajo de evaluacion, se realizd una comparacién empirica de la
eficiencia en la deteccidn de valores discordantes para las pruebas estadisticas utilizadas (Velasco et
al., 2000). En principio, se imprimieron las salidas del procesado con el programa SIPVADE para los
cinco GRM estudiados (basalto BHVO-1, andesita AGV-1, riolita RGM-1, diabasas W-1 y W-2). En
cada una de ellas se identificaron las pruebas estadisticas (considerando, cuando fue necesario, el tipo
de version & = 1-4) que detectaron cada valor 'err()neo. Para facilitar la comparacion de todas las
pruebas estadisticas bajo condiciones similares de niimero inicial de datos (»;), los intervalos de # en
las tablas de valores criticos (Tabla 2.2) fueron utilizados para establecer cuatro dominios de »;: 6-20,
21-30, 31-50, y 51-100. Estos dominios se establecieron ya que conclusiones validas acerca de la
eficiencia de las pruebas deben de estar basadas en varios tamafios de muestra (Jain, 1981). De
acuerdo a los diferentes dominios de n; y al valor &, se establecieron dos modelos de comparacion. El
primero de ellos incluye los casos [-VIII (Tabla 2.8), en donde se llevo a cabo la comparacion de
pruebas individuales en su primera aplicacién (es decir en las bases de datos originales). En el segundo
modelo se integraron los casos IX-XII (Tabla 2.9), en los que se compararon las eficiencias de las

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

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

A. Pruebas en versidn k = | B. Pruebas en version k =2

Caso n;’ Pruebas comparadas Caso n? Pruebas comparadas

I 6-20 NI,N2,N4N7.N8NONIONI4NIS, N16 V. 6-20 N3,N4NII,NI2NI3
I 20- 30 NI,N4, N7,N8 N9 NIO,NI4,NiS, NI6 VI  21-30 N3,N4NIINI2NI3
M 31-50 NI, N4, N14,N15, N6 VII 31-50 N3,N4

[V 51-100 NI, N4,NIS VIT  5i-100 N3, N4

*Intervalo de niumero de datos iniciales para las muestras de poblacidn evaluadas por las pruebas.
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Tabla 2.9 Casos estudiados en la comparacion de eficiencia relativa de pruebas consecutivas vs.
procedimientos en bloque

Estadisticos comparados

Caso n? Pruebas consecutivas Procedimientos en bloque

[X  '6- 20 NI, N2, Nd(k=1), N7, N8, N9, N10, N14,N15,N16 N3(k=2-4), Na(k=2-4), N11,N12, NI3
X 201- 30 NI, N4(k=1), N7, N8&, N9, N10, N14, Ni5, N16  N3(k=2-4), Na(k=2-4), N11, N12, N13
X1 31- 50 NI, N4(k=1), N14,N15, N16 N3(k=2-4), N4(k=2-4)

XII  51-100 NI,NI4,NIS ' N3(k=2-4), Nd(k=2-4)

“Intervalo de niimero de datos iniciales para las muestras de poblacién evaluadas por las pruebas.

En los casos I-1V se realizé una comparacion de pruebas estadisticas con una version 4=|
(deteccion de un solo valor aberrante), mientras que en los casos V-VIII se incluyeron los estadisticos
de version'k=2 (deteccion de dos valores errdneos). Para este efecto, se establecio el parametro Criterio
de Eficiencia Relativa (REC, relative efficiency criterion), el cual se definid como la relacién
(expresada en porcentaje) de las veces en que una prueba detectd un outlier entre el nimero de
muestras de poblacion (Elem) en las que una prueba particular fue aplicada. Este calculo se efectuo
para cada uno de los GRM considerados en este trabajo. La Tabla 2.10 presenta los elementos
considerados en los casos para cada GRM y sus valores correspondientes de n;. Por ejemplo, catorce
elementos de BHVO-1 se consideraron en el caso I, ya que sus muestras de poblacion presentaron n, =
6-20. La prucba N1 detectd un valor erréneo en seis de esas muestras de poblacion, de tal forma que

RECanvo. = [6/14]*100 = 42.9% (Figura 2.3).

Por otro lado, se establecio un parametro ponderado RECy, (tomando en cuenta el niimero de
elementos en cada GRM), que fue establecido para describir el comportamiento general en cada caso
en particular (histograma All GRM). Pér ejemplo, la prueba N1 en ¢l caso | mostrd las siguientes
eficiencias para cada GRM: RECguvo.) = 42.9% para un Elemgyvoy = 14, RECagv., = 80.0% para un
Elemagv.s = 5, RECrgm. = 45.8% para un Elemgyvoa = 24, .RECW_I = 80.0% para un Elemy., = 10,
RECw.; = 37.5% para un Elemy.; = 8. Estos valores de eficiencia se utilizaron para calcular el

parametro ponderado RECy, = Z [(REC,) * (Elem; / Z Elem,)], donde i cambia de acuerdo al nombre
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del GRM. La eficiencia global de la primera aplicacion de la prueba N1 fue RECyw, = 52.5% (Figura
2.3). El procedimiento descrito fue aplicado a cada GRM, y los parametros REC individuales y
ponderados para cada prueba estadistica se utilizaron para construir histogramas para los casos [-1V

(k=1; Figuras 2.3-2.6) y V-VIII (k=2; Figuras 2.7-2.10).

Una comparacién de Ia eficiencia se efectiio entre pruebas en version k=1 aplicadas en forma
secuencial y procedimientos en bloque (Tabla 2.9), por medio del parametro OTD. Este se definio
como Ia relacion (expresada en porcentaje) de outliers identificados por cada prueba con respecto al
namero total de valores errdneos en cada muestra de poblacion. Un valor promedio de OTD fue
calculado para las pruebas estadisticas en cada Gi{M, asi como un parametro ponderado (OTDw,) para
describir el comportamiento general. Por ejemplo, en AGV-1 la prueba N1 en el caso X (Tabla 2.10,
Figura 2.11) detecto tres valores desviados en la base de datos del Bi (Bi, n, = 14), de tal forma que
OTDyg; = [3/14]"‘100 = 21.4%. En una forma similar, se establecid este pardmetro para otras cuatro
muestras estadisticas en AGV-1 con », = 6-20: ningun outlier, OTDg. = 0.0% para n; = 14; para un
outlier, OTD4, = 10.0% para #,= 10, y OTDg, = 11.1% para n;= 9, para dos outliers, OTDs = 13.3%
para n;= 15. De esta forma el valor promedio OTDagv. para la prueba N1 en este caso fue de 11.2%.

%

El comportamiento global para cada prueba en los cinco GRM considerados se calculd por
medio de la ecuacidn general: OTDy, = Z [ (OTD;) * (Elem, / £ Elem,)], donde i cambia de acuerdo al
nombre del GRM. La prueba N1 en el caso IX presentd el siguiente comportamiento para cada GRM:
OTDguvo- = 4.0% para Elemgvo.1 = 11; OTDagv.1 = 11.2% para Elemagy.i = 5; OTDrom.s = 6.9% para
EleGRMu. = 24; OTDy., = 7.7% para Elemy., = 10; ; OTDy._; = 4.4% para Elemy.; = 8. Estos valores
se utilizaron para establecer el parametro OTDw, = 6.5% para la prueba NI aplicada en forma
secuencial en muestras de poblacion con »; = 6-20 (Figura 2.11). Para cada caso (Tabla 2.9), el
parametro OTD fue calculado para las pruebas estadisticas aplicadas en secuencia y en procedimiento

de bloque, resultados que se utilizaron para preparar histogramas (Figuras 2.11-2.14),
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Tabla 2.10 Elementos evaluados en la comparacion de eficiencia en los casos estudiados

Elementos*
Caso
BHVO-1 AGV-1 RGM-1 W-1 w-2
LV, IX*  FeO(135), Ag (7). As Au (10), Bi (i4), Fe,0Oy (B), FeOQ (9, Bi (9. Br (10), C Fe;O4 (9). Cs (10), Dy
{h. B (8), Be (8), CI Br (9}, Ge (14), S P20y (17), Ag (6}, Be 20), In (17, Ir (12}, (13), HE (16}, Lu (17),
(14), Cu (19, Er (1) (13), Bi(7), Co (19, Cr N (7),Pd (20), Pt(9), Nd (16), Tb (13), U
(19, F (13}, Ho (19), Dy (10), Eu (17).  Re(9). Se (12) an
(19), Mo (12), Pb F (16), La (18), Li (10),
(9), Sb (16), Sn (10) Mo (14), Nb (16), Nd
(18), Ni {13), Pr(6), Rb
(18), Sb (16), Sc (18),
Sn (11), Tm (8), Zr (20)
LVLX  Si0; (26), Y (24), Ag (30), As (28),  Si0; (20), ALOy (25),  Ag (21), As 27), Be  P,0s (23), Ba (30), Ce
Zn{23) B (25), Be (29), MgO (22), CaD (29), (28), Cd (24), €1  (27), Cu(29), Eu (26),
Cd (23}, C1 (29), KO (28) 21), Er 29), Ge La {28), Ni (29), Sc
Hg (30), W (22) 21, Mo (2D), Pr (25), Sm (25), Th (21},
(29),S (22, Ta(29), V (23), Y (23), Yb
T1(25), Tm (28) » (24), Zn {28)
1, VI, Ti0y (35), Fe, 047 Fe,On (39), H,O MnQ (31) Au (37), B (36), Cs Si0; (31), TiO; (42),
X {46), MnO (46), (37) Dy (48), F (46), Dy (43), F(41),  ALO; (41}, Fe007 .
MgO  (38). CaQ  (39). Ho (38), Mo Gd (43),41f (44), Ho  (43), MnO (43), MO
(37), NzO (44},  (43), Pr {31). Sb (33), Nb (35), Sb  (36), CaO (40), Na,O
K. (43), Co (37}, (49}, Sn (33), Ta (43), Sn (42), U (49) 41), K0 (38), Co
Dy 31, Gd (37, HE (49, TI (32), Tm (41), Cr (37), Rb (32),
(34), Ni (35), Sc¢ (31 St (3)
(42}, Tb (38), Th
(36), V(31), Zr (32)
1V, VHI, Ce (39), Cr (51), Eu FeO (54), Cs (59), -t Fe,0v (87), H,O' --
Xi (60), La (58), Nd Ga (70), Gd (54), {76), H,O (75), Ce
(54). Sm (60), Yb  Hf (52), Li (52), (81), Eu (81), Ga

6l

Lu (71), Nb (57),
Nd (80}, Sc (821
Sm (97), Tb (76).
U (80), Yb(99)

(81), La (93), Li (74),
Lu (67), Nd (52), Pb
(78), Sc (91), Sm
(75), Tb (62), Th
(73), Y (79), Yb (8%)

*E| nimero entre los paréntesis es n; del elemento correspondiente. ®Los elementos en letra italica para BHVO-1 (Ag, Asy

Be) fueron evaluados unicamenie en los casos | y V; MnO para RGM-1 fue evaluado s6lo en el caso 111, *No se identificaron

elementas con un nimero apropiado de datos de concentracién.
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2.4.2 Comparacion de eficiencia relativa en primera aplicacion de pruchas estadisticas en versiones

k=1{yk=2
Pruebas de discordancia en version k=1 (Tablas 2.8 y 2.10)

Caso I (Numero inicial de datos quimicos, n, = 6-20, Figura 2.3; Namero total de elementos, Elem =

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

En el patron global (41! GRM), las pruebas N1, N4 y N14 mostraron una eficiencia si‘milar
{RECw, ~ 52), seguidas por un grupo de pruebas con un RECy, = 45-46 y que incluye N2, N9 y N16.
Las pruebas restantes (estadisticos tipo Dixon N7, N8 y N10) constituyen un grupo que se caracterizo
por un poder de deteccién de valores desviados ligeramente inferior (RECy, = 38-41). La prueba N15
fue el estadistico que presentd la menor eficiencia en este caso, con una diferencia de ~30% comparada

al maximo valor observado.

Por otro lado, el patrén observado en el histograma RECy, fue también observado en
histogramas de BHVO-1, RGM-1 y W-2, aunque las pruebas tipo Dixon mostraron un comportamiento
inconsistente. Las eficiencias relativas de todas las pruebas en AGV-1 y W-) fueron altas de forma
consistente (REC ~70-80), lo cual puede estar relacionado a la aplicacién de pruebas sobre bases de
datos con una gran dispersion, situacion esperada para elementos con concentraciones a nivel ultra-

traza en AGV-1 y W-1 (Tabla 2.10).

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

La prueba N16 fue la que presentd la mayor eficiencia en la deteccién de valores errdneos
(RECw, ~ 80), con un incremento muy significativo en comparacion al caso |. Las pruebas N1 y N14
presentaron una eficiencia comparable (RECyw, ~ 73). Estas pruebas fueron seguidas por las pruebas N4
(RECw, = 67) y N15 (RECw, = 63). Los estadisticos tipo Dixon (N7-N10) exhibieron una eficiencia
menor, mostrando la mitad de la magnitud que la observada para N16. En comparacion a to observado
en el histograma global, con excepcién de BHVO-1, las diferencias observadas en los patrones de
eficiencia para GRM individuales fueron bastante pequeiias. Para BHVO-I, un valor similar de
eficiencia para todas las pruebas (REC = 635) puede explicarse como resultado de un nimero muy

reducido de muestras estadisticas (Elem = 3).
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Figura 2.3 Comparacion del parametro REC para la primera aplicacion de las pruebas estadisticas
(k=1) aplicadas a las compilaciones con #; = 6-20 (Caso 1). En la parte inferior de los histogramas se

presenta la simbologia de los cuatro tipos de estadisticos descritos en la Tabla 2.2, RECy, = criterio de

eficiencia relativa ponderada.



Caso N (m;= 31-50, Figura 2.5; Elem = 55; Ct = 5)

En esta evaluacion, la prueba N16 se caracterizo por ser la mas sensitiva (RECw, = 74), seguida
muy de cerca por ¢l coeficiente de kurtosis (N15, RECy, = 71). El resto de las pruebas mostraron un
poder inferior en la deteccion de outliers, con valores de REC = 58-62. Por otro lado, el
comportamiento de eficiencias para las pruebas estadisticas en BHVO-1 y W-2 se asemeja al
observado en el histograma global. Sin embargo, los patrones de AGV-1 y W-1 mostraron algunas
diferencias. El coeficiente de kurtosis (N15) en AGV-1 tuvo una eficiencia relativa inferior a la
mostrada por las pruebas N1, N4 y N14. Para este GRM los valores erroneos se localizaron en la
misma direccion para la mayoria de las muestras estadisticas. Sin embargo, en W-1 la prueba NI5 fue
el estadistico con el mayor poder de deteccion. Para W-1, la mitad de las muestras estadisticas

presentaron outliers en lados opuestos.

Caso 1V (n;,=51-100, Figura 2.6; Elem = 38; Ct-=3)

El coeficiente de skewness mostro la eficiencia mas alta en los patrones globales (RECy, = 97),
seguido muy de cerca por N15 y N1. Este comportamiento podria ser relacionado a la presencia de un
gran nimero de muestras estadisticas con valores errdneos ubicados en la misma direccion.
Adicionalmente, N1 podria verse afectada por un “efecto de enmascaramiento”. Por otro lado, la
evaluacion de muestras estadisticas en AGV-1 dio como resultado un patron similar al observado
globalmente. Sin embargo, los tres estadisticos tuvieron una sensitividad equivalente en BHVO-1
(REC = 80) y para W-1 la eficiencia de N!4 tan alta como la observada para N15. En este GRM, el
n(imero de muestras estadisticas con outliers situados en direcciones opuestas es similar al conformado

por muestras con outliers distribuidos en una misma direccion.
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Figura 2.4 Comparacién del parametro REC para la primera aplicacién de las pruebas estadisticas

{(k=1) aplicadas a las compilaciones con », = 21-30 (Caso ). Para una explicacion mas detallada ver la

Figura 2.3.
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Figura 2.6 Comparacion de] parametro REC para la primera aplicacion de las pruebas estadisticas
(k=1) aplicadas a las compilaciones con n; = 51-100 (Caso 1V). Para una explicacién mas detallada ver

la Figura 2.3.

Discusién general para los casos [-IV (estadisticos en version k = 1)

Para efectuar una descripcion del comportamiento general de las pruebas estadisticas se
consideraron los histogramas globales 41/ GRM. Barnett y Lewis (1994) reportaron que las pruebas
tipo Dixon (N7-N10) son un grupo de estadisticos muy efectivo para deteccion cuando existen pocos
valores discordantes en las muestras estadisticas. En ¢l caso I (Figura 2.3), este grupo de pruebas
mostrd una eficiencia intermedia entre los estadisticos evaluados. Sin embargo, una disminucidn en su
poder de deteccion fue evidente en el caso Il (Figura 2.4), ya que las pruebas tipo Dixon pedrian verse
afectadés de manera considerable por un efecto de enmascaramiento de los datos x,., ¥/o x, (Barnett y

Lewis, 1994).
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En el caso |, las pruebas N1 y N4 presentaron una eficiencia similar en la deteccion del primer
valor discordante (Figura 2.3). Prescott (1978) sefialé que esas pruebas tienen una sensitividad
equivalente cuando un solo ourlier esta presente en la muestra estadistica. Sin embargo, ambas pruebas
estan sujetas a efectos de enmascaramiento en poblaciones que contengan mas de un valor erroneo,
aunque N1 es un procedimiento mas resistente. En los casos I y U, 1a prueba N16 presentd una alta
eficiencia en la deteccion de un primer valor discordante (Figuras 2.4-2.5). Tietjen y Moore (1972)
demostraron la superioridad de N16 en comparacién a las pruebas tipo Dixon (N7-N10), tiﬁo Grubbs

(N4) y el coeficiente de skewness (N14).

Se ha reportado que N14 es tan efectiva como N1 para aquellas situaciones en donde existe un
solo valor discordante (Barnett y Lewis, 1994). Este comportamiento fue valido para la primera
aplicacion de esas pruebas en todos los casos, independientemente del namero de datos discordantes
detectados. El otro estadistico de tipo momento de alto orden (N15) incrementé su poder de deteccién
de los casos | a [V, en comparacion a la prueba N1 (Figuras 2.3-2.6). Este comportamiento podria
relacionarse al aumento del némero de muestras de poblacién consideradas que contienen outliers

situados en direcciones opuestas, al incrementarse ;. -

Finalmente, Prescott (1978) sugirié que N14 es un estadistico mas sensitivo que N15 cuando
existe un solo valor discordante o cuando la muestra de poblacién contiene dos valores erréneos en la
misma direccién. En contraposicion, N15 es mas efectiva en la deteccién cuando dos outliers se

encuentran en direcciones opuestas.

Pruebas de discordancia en version k=2 (Tablas 2.9y 2.10)
Caso V (n, = 6-20, Figura 2.7; Elem = 61; Ct = 5)

En el patron global, la prueba N4 presento una eficiencia de deteccidn superior (RECy, = 66)
en comparacion al resto de los procedimientos. Las pruebas tipo Dixon (N11-N13) mostraron una
eficiencia inferior con RECy, = 49-56, mientras que la prueba N3 fue el estadistico con el poder de

deteccion mas débil (RECy, = 31). El comportamiento de las pruebas en RGM-1, W-1 y W-2 fue



practicamente idéntico al observado en el patr6n global. En BHVO-1, los estadisticos reproducen las
eficiencias que presentaron a un nivel global, con excepcion de N4 que mostrd una eficiencia menor a
la de las pruebas N11 y NI3. Para AGV-I1, las pruebas tipo Dixon y N4 mostraron un poder de
deteccion similar (REC = 80), lo cual puede estar relacionado a la aplicacion de los estadisticos en

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

Caso VI (n,=21-30, Figura 2.8; Elem = 43; Ct=15)

Las pruebas N3 y N4 presentaron una s?nsitividad equivalente en el patrdn global (RECy, =
80). Los procedimientos tipo Dixon (N11-N13) mostraron una cficiencia inferior, con valores de
RECw, = 58-63. En BHVO-1, AGV-1, W-1 y W-2 los estadisticos describieron un patron de eficiencia
similar al mostrado en el histograma global, con la excepcidn de que la prueba N4 en W-2 presentd un
poder de deteccion mayor al de N3. Por otro lado, la aplicacion de las pruebas en RGM-1 dio como
resultado un patrdn caracterizado por una eficiencia equivalente para N3, N12 y N13, seguidas de N4 y
N1i1. Este patrén puede estar relacionado al nimero tan pequefio de muestras estadisticas utilizadas en

la evaluacion (Elem = 5).

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

En el patron global, la prueba de Grubbs (N4) mostré un poder de deteccion ligeramente
superior (RECw, = 78) en comparacién a N3 (RECw; = 74). En BHVO-1 y W-2, las pruebas
describieron un patron que asemeja al global. Sin embargo, la eficiencia de N4 y N3 fue equivalénte en

los histogramas de las muestras AGV-1 y W-1.

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

LLa prueba N3 presento una eficiencia ligeramente superior en comparacion a N4, Este
comportamiento fue similar en el patron BHVO-I1, aunque la diferencia en el parametro REC fuc
mayor que el patron global. En el caso de los histogramas individuales de AGV-1 y W-1, las prucbas

N3 y N4 no mostraron diferencias en su poder de deteccion.
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Figura 2.9 Comparacion del parametro REC para la primera aplicacion de las prucbas estadisticas
(k=2) aplicadas a las compilaciones con »; = 31-50 (Caso VII). Para una explicacion mas detallada ver

la Figura 2.3.
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Figura 2,10 Comparacidn del parametro REC para la primera aplicacion de las pruebas estadisticas
(k=2) aplicadas a las compilaciones con n; = 51-100 (Caso VIII). Para una explicacién mas detallada

ver la Figura 2.3.

Discusidn general para los casos V-VIII (estadisticos en version & = 2)

McMillan (1971) reportd que la prueba N4 es mas eficiente que N3 en la deteccion de outliers,
como se observa en el caso V (Figura 2.7). Sin embargo, ambos estadisticos mostraron un poder
equivalente en el resto de los casos (Figuras 2.8-2.10). Las pruebas tipo Dixon en version k = 2 fueron
disefiadas con el objeto de evitar los efectos de enmascaramientos observados en el mismo tipo de
pruebas en version k = | (Barnett y Lewis, 1994). Sin embargo, en la presente investigacion, estas
pruebas mostraron una eficiencia menor en comparacién a N4. Por otro lado, Dixon (1950) sugirid que
la prueba N12 es un procedimiento efectivo en muestras estadisticas de 8 a 13 datos, y que N 13 deberia
ser utilizada para muestras con un tamaiio superior a 15 datos. En este trabajo, la prueba Ni1 en el caso
V describid una eficiencia superior que la observada para las otras pruebas tipo Dixon (N12 y N13),

mientras en ¢l caso VI la prueba N 12 tuvo el mayor poder de deteccion.,
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2.4.3 Comparacion de eficiencia relativa entre pruebas estadisticas en version k = 1 aplicadas en

secuencia vs. procedimientos en blogue

Caso X (n, = 6-20, Figura 2.11; Elem = 58; Namero total de pruebas en version k=1 aplicadas en

secuencia, Ct; = 10; Namero total de procedimientos en bloque, Ctg = 9)

En los patrones globales, todos los estadisticos en bloque, excepto las variantes de N3 (k= 2-4)
describieron un mayor poder de deteccion en comparacion a las pruebas aplicadas en secuencia. La
eficiencia mas alta fue mostrada por las variantes £k = 3 y 4 de N4 con OTDy, ~ 18, seguidas de la
variante N4 (k= 2) y las pruebas tipo Dixon con'k =2 (N11-Ni3)en un intervalo de OTDw, de 9 a 12.
Las vartantes de la prueba N3 (k = 2-4) se caracterizarén por una eficiencia tan pobre como la
observada para la mayoria de los procedimientos en secuencia (OTDy, < 6). Estos tltimos describieron

un patron que asemeja al observado en el histograma A/l GRM en el caso I (n; = 6-20).

Por otro lado, en los histogramas individuales de los GRM, las variantes de la prueba N4 (£ =
2-4) y las pruebas tipo Dixon en version & = 2 (N11-N13) fueron mas eficientes en la deteccion de
valores discordantes que las pruebas en versién & = 1 aplicadas en secuentia, Para esos procedimientos
en bloque, ta prueba N4 (k = 4) fue la de mayor poder de deteccion en AGV-1, W-1 y W-2. Las otras
variantes de N4 mostraron una eficiencia superior en BHVO-1 (¥ = 3) y RGM-1 (k= 2). En general, un
poder de detecciéon muy limitado fue observado para las variantes de N3 (k= 2-4) y los procedimientos

aplicados en secuencia en los patrones individuales de GRM.

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

En el patron global, los procedimientos en bloque con excepcién a las pruebas Dixon (N11-
N13) mostraron un mayor poder de deteccion en comparacién a las prubas & =1 aplicadas en secuencia.
Como en ¢l caso [X, {a prueba N4 (k = 3-4) mostraron la eficiencia relativa maés alta (OTDw, = 12-16).
LLas variantes de las pruebas N3 (k =2-4) y N4 (k = 2) constituyeron un grupo caracterizado por un

poder de deteccion intermedio (OTDy, = 7.5-9).
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Figura 2.11 Comparacién de eficiencia relativa de pruebas estadisticas aplicadas en forma consecutiva
(k=t) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones con n, = 6-20 (Caso IX). Para las
pruebas N3 y N4, el subindice representa la variante del estadistico (e.g., N3, significa la variante N3

con k=2). OTDy, = porcentaje ponderado de valores discordantes detectados.
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Figura 2.12 Comparacién de eficiencia relativa de pruebas estadisticas aplicadas en forma consecutiva
(k=1) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones con n, = 21-30 (Caso X). Para las

pruebas N3 y N4, ver la explicacion en la Figura 2.11.
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Las pruebas tipo Dixon (k = 2) presentaron una eficiencia menor (OTDy, = 5.8-6.7), atn en
comparacion a N4 (k = 1) aplicada en secuencia, aunque superior al resto de las pruebas k = 1. El
comportamiento de los procedimientos en version k = | aplicados en secuencia describieron un patron
comparable al histograma 4/l GRM del caso 11, siendo la Gnica diferencia significativa el hecho de que

N14 tuvo un mayor poder de deteccion que N16.

Por otro lado, los patrones de eficiencia individuales para AGV-1, W-1 y W-2 fueron
comparables al histograma global A/l GRM, tanto en el caso de procedimientos en bloque como en las
prugbas aplicadas en secuencia. En el caso de BHVO-1 y RGM-1, las pruebas aplicadas en secuencia
mostraron un patroén anormal, probablemente como resultado de un nimero muy reducido de muestras

de poblacion consideradas en la evaluacion.

Caso X1 (m;=31-50, Figura 2.13; Elem = 54; Ct, = 5; Ctg = 6)

En el patron global, los procedimientos en bloque exhibieron un considerable poder de
deteccion de datos discordantes con respecto a las pruebas & = | aplicadas en secuencia. La prueba N4
(k = 4) alcanzo la maxima eficiencia con OTDy, ~ 11. Los otros procedmientos en bloque mostraron
el siguiente comportamiento: N4 (k=3) > N4 (k= 2) = N3 (k=2) > N3 (k=3 y 4). Para las pruebas en
version k = 1 aplicadas en secuencia, la N15 fue la de mayor poder de deteccion, aunque la diferencia
con respecto a N16 no fue significativa. En comparacion al caso I (Figura 2.10), los estadisticos £ = 1
aplicados en secuencia mostraron un patrén diferente, siendo el rasgo mas importante una eficiencia de
N1S superior a N16. En general, el patron de eficiencia en histogramas individuales de GRM fue
similar al comportamiento global, aunque en AGV-1 la variante de N3 (k = 4) siguié en poder de
deteccion a N4 (k= 4).

Caso XII (n,= 51-100, Figura 2.14; Elem =38; Ct,; =3, Cty = 4)

Las variantes de [a prueba N3 (£ =3 y 4) mostraron la mayor sensitividad (OTDy, = 9-10.5) en
los patrones globales. Las pruebas N3 y N4 en version & = 2 describieron una eficiencia ligeramente
superior en la deteccion de valores erroneos en comparacion a N15 aplicada en secuencia. En el patrén
global, el coeficiente de kurtosis (N15) mostré un valor OTDw, mayor al de N14 y N1, los cuales se

caracterizaron por un poder de deteccion similar. Sin embargo, estos estadisticos describen un patrén
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muy diferente en el caso [V (Figura 2.11). La evaluacion de los procedimientos en bloque en BHVO-1
y W-1 dio como resultado un patron comparable al observado en el histograma global. En AGV-1, la
variante N3 (k = 3) presentd un mayor poder de deteccion en comparacion a N3 (k = 4). Como se
observa en el histograma global, la prueba N15 fue la mas sensitiva en la evaluacion de AGV-1 y W-1,

mientras que el coeficiente de skewness (N14) mostré una mayor eficiencia en BHVO-1.

Discusion general para los casos [X-XII (comparacion de procedimientos en bloque vs.

pruebas £=1 en secuencia)

Ferguson (1961a,b) sugirié que los estadisticos de momentos de alto orden deberian ser
aplicados en secuencia cuando, en la muestra estadistica evaluada, existiera mas de un valor
discordante. El coeficiente de skweness (N14) fue recomendado para la deteccion de valores erréneos
en una misma direccidn, aunque Iglewicz y Martinez (1982) sefialaron gque esta prueba puede verse
afectada por “enmascaramiento” y, por tanto, no deberia ser utilizada cuando se esperara la presencia
de mas de un valor discordante. Por otro lado, se ha sugerido el uso del coeficiente de kurtusis (N15)
para deteccion en dos direcciones. Sin embargo, en ¢l presente estudio las pruebas aplicadas en
secuencia (incluyendo NI14 y NI15) mostraron una menor eficiencia en comparacion a los
procedimientos en blogue (Figuras 2.11-2.14), en concordancia a lo reportado por varios autores (e.g.,

Grubbs, 1969; Prescott, 1979; Barnett y Lewis, 1994).

El comportamiento de las pruebas en secuencia puede estar relacionado a que la desviacion
estandar estd influenciada grandemente .por la presencia de outliers. Como consecuencia, cuando la
muestra de poblacién contiene mas de un valor discordante el valor de desviacion estindar se
incrementa y puede provocar que se dificulte la deteccidn de los valores erroneos (Barnett y Lewis,
1994). En el presente estudio, los procedimientos en bloque N4 (k= 3 y 4) exhibieron la eficiencia mas
alta en los casos IX-XII (Figuras 2.11-2.13). Este comportamiento concuerda con lo sugerido por
McMillan (1971), quien reportd que las pruebas tipo Grubbs son mas robustas en la deteccion de

outliers en comparacion a N3.
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Figura 2.13 Comparacion de eficiencia relativa de pruebas estadisticas aplicadas en forma consecutiva

(k=1} vs. procedimientos en bloqﬁe aplicados a compilaciones con »n, = 3[-50 (Caso XI). Para las

pruebas N3 y N4, ver la explicacion en la Figura 2.11,
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Figura 2.14 Comparacion de eficiencia relativa de pruebas estadisticas apiicadas en forma consecutiva
(k=1) vs. procedimientos en bloque aplicados a compilaciones con n; = 51-100 (Caso XII). Para las

pruebas N3 y N4, ver la explicacion en la Figura 2.11.
2.3.4 Comentarios generales sobre la evaluacion de eficiencia relativa

La comparacién de eficiencia para la primera aplicacion de las pruebas con versién k= 1 en
muestras de poblacion pequefias (n; = 6-20) dio como resultado que las pruebas N1, N4 y N14 fueron
las mas efectivas. La prueba N16 fue la de mayor poder de deteccion en muestras de poblacion con n, =
21-30 y n; = 31-50. Para el dominio con n, = 51-100, el coeficiente de skweness (N14) mostrd la
eficiencia mas alta, aunque N15 presentd un poder de deteccion muy parecido. Por otro lado, ef mayor
poder de deteccion de los dos primeros valores discordantes fue de las pruebas N3 y N4 para n, = 21-
730, mientras que en el dominio », = 6-20 la prueba tipo Grubbs N4 fue superior a N3 y las pruebas tipo
Dixon {(N11-N13). En términos generales, los procedimientos en bloque fueron mas sensitivos en la
deteccidn de valores discordantes en comparacidn a las pruebas estadisticas en version k& = | aplicadas
en secuencia. Las variantes de N4 (k = 3 y 4) mostraron el mayor poder de deteccién en todos los

casos, excepto en el dominio 7, = 51-100 en donde N3 (k = 4) presentd la eficiencia mas alta.

48



3. Calibracion de un sistema de Fluorescencia de Rayos-X para el

analisis de elementos mayores en rocas igneas

3.1 Antecedentes

La espectrometria de fluorescencia de rayos-X (XRF, X-ray fluorescence) es una técnica que se
ha utilizado ampliamente para la determinacion de elementos mayores (Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na,
K y P), con incertidurnbres generalmente entre 0.2 - 0.4%, en una amplia variedad de materiales
geologicos (Potts, 1995). En la actualidad, alrededor del 70% de las determinaciones de elementos
mayores se realizan por métodos que involucran’el uso de ésta técnica (Potts, 1998). Ademés, la XRF
es capaz de determinar con precision, a limites de deteccion entre 1-10 ppm, una serie de elementos
traza de importancia geoquimica, tal como Rb, Sr, Y, Nb, Zr, Cr, Ni, Cu, Zn, Ga, Ba, Pb, Th y U
{Norrish y Chappell, 1977; Harvey y Atkin, 1982; Potts y Webb, 1992; Potts, 1995).

La técnica se basa en la irradiacién de una muestra solida (una perla de fusién o una pastilla)
con un haz de rayos-X, generado normalmente en un tubo de rayos-X operado a 10-100 kV. La
interaccion de esta radiacién primaria con los dtomos de la muestra causa tonizacion de los electrones
de las capas internas. Durante el proceso de de-excitacion y reacomodo electronico, el atomo emite
rayos-X fluorescentes, con una energia que es caracteristica del elemento emisor, Este proceso
relativamente sencillo ha dado como resultado la implementacién rutinaria de la técnica desde finales

de los aios sesentas (e.g., Norrish y Hutton, 1969; Leake et al., 1969).

Las aplicaciones geoquimicas de la XRF han sido presentadas en diversos trabajos de revision
(e.g., Potts, 1995; Lachance y Claisse, 1995; Jenkins 1999). En estos reportes es evidente gque el
progreso de XRF en geoquimica analitica ha estado relacionado a: (1) aspectos instrumentales, (2) el
control de efectos mineralégicos por medio de una preparacion de muestra adecuada, y (3) la
compensacion de los efectos de matriz con la aplicacion de procedimientos matematicos de correccién

de la intensidad fluorescente.

3. L1 Instrumentacion

Basicamente, dos tipos de instrumentacion de XRF han sido desarrollados: (1) sistemas de

XRF con dispersién de longitud de onda (WD-XRF, wavelength dispersive x-ray Suorescence) vy (2)
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sistemas de XRF con dispersion de energia (ED-XRF, energy dispersive x-ray fluorescence). La WD-
XRF se implementd de manera rutinaria a partir de finales de los 60's (e.g., Norrish y Hutton, 1969).
En estos sistemas la radiacion emitida por la muestra es difractada por planos de red con espacio
interplanar (d) conocido en un cristal dnico. Cada radiacion es reflejada unicamente en un conjunto de

posiciones angulares, de acuerdo a la ley de Bragg (A = 2dSen6, en donde A = longitud de onda del haz

incidente y 8= angulo del haz incidente), y su intensidad puede medirse en un sistema de conteo.

La instrumentacion de tipo ED-XRF ha sido disponible desde la mitad de tos 70's (e.g., Hebert
y Street, 1974). En estos espectrémetros no se involucran procesos de difraccion. El conjunto de
longitudes de onda, que conforman el espectro policromatico de rayos-X fluorescentes emitido por la
muestra, es separado en base a sus energias por medio de un dispositivo de estado sélido (e.g., cristal
de Si(Li)) y un analizador de canal multiple. El dispositivo produce pulsos de alturas que son
proporcionales a las energias incidentes y el analizador de canal multiple ordena los pulsos en funcién

de sus energias.

Las diferencias entre los dos tipos de instrumentacion para XRF ha dado lugar a una serie de
ventajas y desventajas entre ellos, que deben de ser tomadas en cuenta al planear ¢l trabajo analitico.
La principal ventaja de los espectrometros ED-XRF en un analisis mditi-elemental es, sin duda, la
rapidez en la captura del espectro fluorescente completo de la muestra, proceso que se efectia en un
orden de segundos (Williams, 1987). Este espectro fluorescente se obtiene aplicando un haz primario
de rayos-X, generado en un tubo de bajo poder (50-150 W). En contraposicién, los espectrometros
WD-XRF utilizan tubos de alto poder (2-3 kW). Los sistemas ED-XRF no generan espectros afectados
por procesos de absorcién/incremento, debido a la ausencia de un cristal analizador. Sin embargo, ya
que la coleccion de sefiales fluorescentes se efectiia de manera simultanea, el traslape de lineas
analiticas adyacentes (aquellas con una energia muy parecida) y la supresion de ruido electronico son

problemas mas serios que los observados en sistemas WD-XRF.

Por otro lado, Potts (1995) sefald que la resolucidn de un espectrémetro WD-XRF esta
controlada por las caracteristicas de dispersion angular del cristal analizador, mientras que para los
sistemas ED-XRF depende de la interaccion de los rayos-X con el dispositivo de estado sélido Si(Li).
Potts y Webb (1992) reportaron la siguiente comparacién en resolucion analitica entre ambos tipos de
espectrometros, en funcion de la energia de las seftales fluorescentes: (a) La resolucion de los sistemas
WD-XRF es superior en la region de baja energia del espectro fluorescente (0 - 10 keV). En esta region

aparecen las lineas fluorescentes utilizadas para el analisis de elementos mayores: (b) En la region 10 -
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20 keV del espectro fluorescente, la resolucion de los sistemas WD-XRF y ED-XRF es comparable €
incluye las lineas analiticas de Rb, Sr, Y, Zr, Nb, Mo, Pb, U y Th; (c) Para senales fluorescentes con

energia > 20 keV (p.ej., Sn y Sb), 1a resolucion de los sistemas ED-XRF es superior.

3.1.2 Preparacion de muestra

En el analisis de elementos mayores en rocas igneas, la preparacién de la muestra involucra la
fusion con un fundente, seguida de un enfriamiento rapido (quenching), en un disco plano, para obtener
una perla vitrea. Este procedimiento tiene por objetivo minimizar los efectos mineralogicos de
absorcion/incremento de las seiiales ﬂuorescen-tes. De esta forma, Claisse (1956, 1957) utilizdé en
primera instancia borato de sodio con una relacién de muestra a fundente de 1:100. Posteriormente, y
dado que el sodio es un componente principal en materiales geoldgicos, se sugirieron como fundentes
metaborate de litio (LiBO,), tetraborato de litio (Li;:B4O;) o combinaciones de estos compuestos,
llamadas mezclas “met-tet” (Andermann y Allen, 1961). Bennett y Oliver (1976) reportaron que el
Li;B40; (p.f. = 920°C) es un fundente capaz de disolver los dxidos de aluminio, pero que muestra
dificultades en la disolucion de los oxidos de silicio. En contraste, el LiBO, muestra un punto de fusion
mas bajo (845°C) y presenta una mayor eficiencia en la disoiucion de silisatos. De esta forma, Bennett
y Oliver (1976) y Oliver (1990} sugiricron una refacion 5:1 de la mezcla eutéctica 20% Li;B,O; - 80%
LiBO; (p.f. = 840°C) como fundente "universal" para muestras de alumino-silicatos. Actualmente, la
mayoria de los métodos de preparacion para rocas igneas se basan en el uso de mezclas “met-tet” en

diluciones con relaciones muesira a fundente de 1:5 o 1:6 (Lachance y Claisse, 1995).

Por otro lado, algunos autores (e.g., Norrish y Hutton, 1969; Huang y Smith, 1983} agregaron
La;O; a los fundentes tipo “met-tet”, ya que la preséncia del La reduce las diferencias en efectos de
matriz entre muestras diferentes(e.g., muestras desconocidas y materiales utilizados en la construccion
de curvas de calibracidn), minimizando {a incertidumbre en las correcciones de matriz. Sin embargo, la
aplicacion de este tipo de mezclas reduce la sensitividad de los elementos mas ligeros debido a un
incremento en la absorcion de los rayos-X fluorescentes y la generacién de interferencias, efectos
relacionados a la presencia de lantano (Potts y Webb, 1992). Con el progreso en el desarrollo de
procedimtentos matematicos de correccion de intensidad por efectos de matriz, la adicidén de La,0,

qued¢ en desuso.
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Finalmente, algunos investigadores reportaron que mezclas de fusion de “baja-dilucién” son
capaces de disolver todos los minerales accesorios (p.ej., zircdn), eliminando ¢l efecto mineralogico, y
que la metodologia facilita el analisis de elementos traza tal como Rb, Sr, Y, Zr y Nb (e.g., Cremer y
Schlocker, 1976). De esta forma, Haukka y Thomas (1977) y Thomas y Haukka (1978) utilizaron
LiBO,, en una dilucién 1:3. Por su parte, Hutton y Elliot (1980), Lee y McConchie (1982) y Johnson et
al. (1999) determinaron elementos mayores y traza en una misma perla vitrea, la cual fue preparada por

fusion con Li;B40; en una dilucién de 1:2.

3.1.3  Modelos de correccion de efecto de matriz

Uno de los problemas més importantes-de las mediciones de XRF en materiales geologicos es
el hecho de que se encuentran sujetas a efectos de atenuacion/incremento, ocasionados por la
interaccion de los rayos-X con la matriz de la muestra (Potts, 1995). El primer efecto es el de absorcion
primaria, relacionado a la atenuacion progresiva del haz primario de rayos-X y la reduccion de su
efectividad para generar radiacion fluorescente. Este efecto depende de la energia del haz primario
(fotones de baja energia presentan mayor atenuacién) y la composicion de la matriz (aquellas
consistentes de elementos con un nimero atémico alto causan una atenuacion mayor). El segundo
efecto es la absorcion secundaria, relacionado a la atenuacion del haz fluorescente en la muestra,
durante su trayectoria a la superficie. Adicionalmente a estos efectos de atenuacion, existen los
llamados efectos de fluorescencia secundaria y terciaria, que estan relacionados al incremento de fa
intensidad fluorescente de una seiial por generacion de una radiacidn fluorescente secundaria o terciaria
por interaccion de un haz fluorescente original. Por ejemplo, una radiacion fluorescente Ko de silicio
(1.739 keV) excitara a los atormos de aluminio, ya que la frontera de absorcion de la linea Ko de este
altimo es de 1.560 keV. De esta forma, se observara un incremento en la intensidad de la linea Al Ko,

mientras que la intensidad de la linea St Ka presentara una atenuacion,

Potts (1995) seiiald que el efecto de absorcidn secundaria es ¢l dominante, seguido de la
atertuacion primaria y los procesos secundarios y terciarios. Esto da por resultado que no existe una
relacion lineal entre la intensidad fluorescente y la concentracion para cada elemento analizado en una
muestra. Sin embargo, diversos modelos matematicos han sido desarrollados para corregir los efectos
de atenuacion/incremento en las mediciones de XRF, aunque estos pueden ser clasificados en tres tipos
generales (Lachance y Claisse, 1993): (1) modelos empiricos, (2} modelos de parametros

fundamentales, y (3) modelos de atenuacion de matriz.



Lachance y Trail (1966} propusieron un procedimiento empirico basado en el principio de que
la atenuacién/incremento de la intensidad de una linea de rayos-X, caracteristica de un elemento, esta
relacionada a la concentracion de dicho elemento v es influenciada ademis por el resto de los
elementos presentes en la muestra, Los coeficientes que cuantifican el efecto de un elemento ; en el
elemento i, bajo consideracion, son llamados coeficientes de influencia ;. La concentracion verdadera
del elemento { (C,) es determinada a partir de la concentracion aparente C,’ y las concentraciones

aparentes C,’ por la ecuacién:

Ci=(C)*(1 + 2a; *C;) [ecn.. 3.1]
en donde los coeficientes de influencia pueden presentar valores positivos cuando el efecto global del
elemento j sobre ¢l elemento i es de atenuacion y valores negativos si el efecto de incremento es el que

domina.

Posteriormente, Criss y Birk (1968) desarrollaron el modelo de parametros fundamentales, en
el que la magnitud de los efectos de atenuacion/incremento es estimada por medio de la ecuacion
basica de excitacién fluorescente y varios parametros determinados experimentalmente. De esta forma,

la intensidad fluorescente /; es calculada como una funcién de la composicion de la muestra:

Eypay
I, =G*Ex,*C* [(ulp),*, ! Seny )/ p,, [ecn. 3.2]

L

donde G es un factor geométrico relacionado al sistema de deteccion del espectrémetro, £x; es un
factor de excitacién que describe la probabilidad de que ¢l haz primario de rayos-x de lugar a la
emision Ka, C; es la concentracién verdadera del elemento i, los limites de integracion van desde la
energia minima de excitacion (£,55) hasta el potencial de operacion del tubo (Euy), el término (Wp);
es el coeficiente de absorcidon de masa del elemento i, /.4 es la intensidad del tubo de rayos-x
necesaria para excitar al elemento i, y el término .., representa el efecto neto de atenuacién del haz
primario y el haz fluorescente. Los términos del cociente de integracion son conocidos como
parametros fundamentales. En este modelo, las intensidades medidas son utilizadas para estimar
composiciones elementales, a partir de las cuales se recalculan nuevamente las intensidades. Después
de cuatro a seis ciclos se obtiene una composicion corregida que no presenta diferencias significativas

con respecto al penaltimo ciclo. Finalmente, el modelo requiere una medicion precisa de coeficientes
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de atenuacion de masa y rendimientos fluorescentes en estandares (generalmente elementos puros), asi
como intensidad fluorescente en las muestras problema. Por esta razdn, una aplicacion de este modelo
con una alta precision y exactitud analitica se ha logrado unicamente en el estudio de aleaciones

binarias.

Norrish y Hutton (1969) propusieron un procedimiento iterativo basado en la correccidn de
efectos de atenuacion en muestras fundidas y en donde se toma en cuenta las propiedades de

atenuacion del fundente:

C= C'"‘l(,uﬁwr /,um)+f* Z{y, - ,uﬂu‘r}* .1 C,J [ecn. 3.3]

en donde C es la concentracién del elemento en la muestra, C™ es la concentracion aparente del
elemento no corregida por efectos de masa, fes el factor de dilucion de la muestra en la fusion, Cies la
concentracién del elemento 7 en el fundente, s, €s el coeficiente de atenuacion de masa del fundente,
Hmon €5 €l coeficiente de una muestra monitor que se utiliza para correccion instrumental. La ecuacién

se simplifica en:

C=C‘*{A+f* > B, *C,} fecn. 3.4]

Elementos

en donde A y B, son constantes para una mezcla de fusion especifica y que pueden ser consultados en
la literatura (e.g., Leroux y Thinh, 1977; Thinh y Leroux, 1979) o determinados experimentalmente
(e.g., Norrish y Hutton, 1969). Una versién aplicable a elementos mayores, con coeficientes derivados
de perlas preparadas en una relacion 1:5, es disponible en la pagina WEB del Centro de Estudios

Volcanicos y Tectonicos de la Universidad de Nevada, Las Vegas (www.nscee.edu/cvts/Matrix.htlm).

Por otro lado, algunos autores {e.g., Broll y Tertian, 1983; Lachance, 1989; Tan y Sun, 1998)
han propuesto modelos de correccion de coeficientes fundamentales, en donde parametros
fundamentales son utilizados para predecir coeficientes de influencia Lachance-Trail. La concentracion

de cada elemento / es determinada por:

L2, C)
(i+Z,p,C,)

] ’

[een. 3.5]
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en donde R; es la intensidad fluorescente del elemento { relativo al analito puro, @, y p, son los

coeficientes para la correccion de la atenuacion y el incremento.

3.1.4 Aspectos no explorados en trabajos previos

Sin embargo, en los trabajos previos, dos aspectos fundamentales han sido ignorados durante el
desarrollo de calibraciones de XRF para aplicaciones geoquimicas. En primer lugar, la calibracion de
los sistemas de XRF requiere de un grupo de GRM e involucra un procedimiento comparativo para
transformar las intensidades observadas a valores de concentracidn. Por tal. motivo, es de gran
importancia utilizar GRM cuya composicién esté bien caracterizada y conocer la metodologia que se
utilizé para llegar a ella. Sin embargo, comiinmente se han utilizado GRM viejos, que fueron
preparados sin seguir la metodologia recomendada por la ISO. Ademds, en las compilaciones
disponibles en la literatura para estos materiales (e.g., Potts et al., 1992; Govindaraju, 1994) no se
reporta de una forma clara como se establecieron sus valores de concentracion, ademas de no incluir
parametros estadisticos completos, especialmente ¢l nimero de datos vy los valores de desviacion
estandar. En algunos casos, aunque el método de evaluacion del GRM se reportd, el esquema aplicado
tiene una base estadistica equivocada. Por ¢jemplo, la evaluacién de varjos GRM del U.S. Geological
Survey (e.g., Gladney et al., 1992) y del Geological Survey of Japan (e.g,, Ando et al., 1987; Imai et
al., 1995} fue realizada eliminando valores fuera del intervalo + 2s desde la media. Este procedimiento
ha sido criticado por Barnett y Lewis (1994) y Verma (1998a). Por esta razdn, la aplicacion
indiscriminada de esta informacién puede coniribuir a una baja eficiencia en |a calibracion y validacion

de las curvas de calibracion de XRF para materiales geologicos.

El segundo aspecto que ha sido ignorado es el relativo al tipo de modelo de regresion a ser
aplicado en la construccién de las curvas de calibracion de XRF. Normalmente, el sistema analitico
intensidad (I;) vs. concentracién “teérica” ('C;) ha sido modelado por medio de regresién lineal simple
(OLS, ordinay least squares). Sin embargo, para aplicar adecuadamente este modelo es necesario que el
sistema x-y en estudio satisfaga una serie de requisitos (Baumann y Witzig, 1997}. Por ejemplo, el
modelo OLS asume que {a variable x (usualmente 'C; en catibraciones XRF) debe ser libre de error o, al
menos, ser inferior en un décimo de los errores de la variable y (usuaimente [;). Sin embargo, este
aspecto no ha sido comprobado en ningln trabajo previo sobre calibraciones de XRF. Obviamente, la

violacion de este principio haria necesaria la aplicacion de un esquema estadistico mas apropiado para



la construccion de las curvas de calibracion (e.g., el cambio de variables en los ejes, utilizar modelos de

regresion ponderada).

En este contexto, se establecio un programa de trabajo para cubrir los siguientes objetivos: (1)
establecer la composicion mas probable en elementos mayores ('C;) v sus parametros estadisticos
asociados (tal como el niimero de datos individuales, n, y la desviacion estandar, 'sc) para un grupo de
GRM tipo rocas igneas, con una amplia distribucion y uso en laboratorios geoquimicos, aplicando la
metodologia descrita en el Capitulo anterior y que se consideraron como valores de concentracién de
referencia; (2) determinar la intensidad fluorescente, asi como su repetibilidad (repeatability; Potts,
1997), utilizando un sistema WD-XRF; y (3) comparar la incertidumbre (uncertainty of measurement,
Potts, 1997) y la exactitud (frueness; Potts, 1997) de cuatro modelos de regresion (A a D) aplicados en
la construccion de curvas de calibracion para elementos mayores en rocas igneas y obtener
concentraciones finales y su incertidumbre asociada (media "C; y desviacion estandar ™sc; modelo m =

AaD).

3.2 Evaluacién de concentracion de elementos mayores para GRM seleccionados

Como ya se ha comentado, la mayoria de los GRM disponibles actualmente no han sido
preparados siguiendo las recomendaciones de la [SO, sus concentraciones se han establecido siguiendo
modelos estadisticos deficientes y no se ha reportado informacién estadistica comp.leta. Por esta razon,
en ¢l presente estudio se utilizd la metodologia propuesta por Verma (1997) para establecer valores de
referencia. Este procedimiento es descrito con detalle en el Capitulo anterior y consiste en la aplicacion
de varias pruebas de deteccion y eliminacion de valores erréneos para muestras estadisticas univariadas
a un nivel de confianza del 99% (a = 0.01). La aplicacion de esta metodologia se llevo a cabo por
medio del programa SIPVADE (Verma et al., 1998). Los detalles acerca de la eficiencia de las pruebas

-estadisticas pueden consultarse en Barnett y Lewis (1994) y Velasco et al. (2000).

Las bases de datos se establecieron utilizando los datos individuales reportados en las
compilaciones mas recientes de los GRM seleccionados (Tabla 3.1). Los datos fueron capturados en el
paquet'e comercial STATISTICA for MS WINDOWS 5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Oklahoma, 1984-1995).
El programa SIPVADE fue aplicado para ta deteccion y eliminacién de valores desviados y para

establecer valores de concentracién de referencia 'C; y su desviacion estandar 's¢ . informacion que sera

presentada mas adelante. Cabe aclarar que, ya que los datos individuales en las bases de datos no
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incluyen informacion acerca de su calidad analitica, fue imposible relacionar la eliminacion estadistica
de datos desviados con una razdn técnica, tal como lo recomiendan las normas 1SO. En las Figuras 3.1
y 3.2 se presentan los intervalos de concentracién que cubren los GRM seleccionados, informacion que
generalmente no se ha reportado en trabajos previos de calibracion para XRF. Por ejemplo, la seleccion
- de GRM cubre précticamente todo el intervalo de composicion para SiO, observado en rocas igneas.
Por otro lado, la diorita DR-N (de la Association Nationale de la Recherché Technique) fue también
incluida en el presente estudio. Sin embargo, va que la base de datos de elementos mayores mas
reciente es la reportada por Govindaraju (1982) y no existe disponibilidad de una compifacion mas
reciente para su evaluacion estadistica, se utilizaron los datos reportados por Govindaraju (1995). La
inclusion de este GRM en el presente estudio tuvo por objetivo cubrir huecos de composicion para

algunos elementos (e.g., Ca0, NayO, K,0 y P,0Os; ver Figura 3.2).

Tabla 3.1 GRM seleccionados para la evaluacion de composicidn por medio del programa SIPVADE

Fuente Tipo de roca GRM Referencia®
U.S. Geological Survey Basalto BHVO-1 1
Basalto BIR-1 2°
Andesita AGV-1 3
Riolita RGM-1 !
Geological Survey of Japan Basalto 1B-1 4
Basalto IB-1? 4
Basalto iB-2 4
Basalto IB-3 4
Andesita JA-1 4
Andesita JA-2 4
Andesita JA-3 4
Riolita JR-1 4
International Working Group Basalto BE-N 5
Dolerita WS-E 6°
_ * Micrograbro PM-S © 6
Assoctation Nationale de Ja Recherche Technique  Diorita DR-N 7

“Referencia de la compilacién mas reciente dispenible en la [iteratura: (1) Gladney y Roelandts (1988a); (2)
Gladney y Roelandts (1988b); (3) Gladney et al. (1992); (4) Ando et al. (1987); (5) Govindaraju {1980); (6)
Govindaraju et al. (1994); (7) Govindaraju (1982). *La evaluacién con SIPVADE fue realizada previamente:
BIR-I en Verma {1998a), WS-E en Verma et al. {(1998) y PM-S en Verma.(1997). ‘DR-N no fue evaluada

aplicando SIPVADE; los datos de composicion se tomaron directamente de Govindaraju (1995).
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3.3 Procedimiento experimental
3.3.1 Preparacion de muestras

El analisis de XRF fue llevado a cabo en perlas vitreas preparadas a partir de una mezcla
homogénea de 1.666 g dé GRM con 8.333 g de fundente “met-tet” (L1;B40O;-LiBO; 50:50 %m/m,
Coorporation Scientifique Claisse), a la que se afiadié dos gotas.de una solucién acuosa de LiBr
(concentracion ~250 g/l). La mezcla fue colocada en un crisol de 95% m/m Pt — 5% m/m Au, el cual
fue calentado en un horno programable (sistema Fluxy; Coorporation Scientifique Claisse). La fusion
se efectiio aplicando un ciclo de calentamiento de siete etapas (tiempo total ~ 10 min.) y que alcanzo
como temperatura maxima ~ 950°C. Una vez finalizado el proceso de fusion, el liquido generado fue
depositado en un disco plano de 95% m/m Pt — 5% m/m Au, previamente calentado, en donde se le
dejo enfriar por 3 min. Posteriormente, ¢l disco plano y el liquido fueron enfriados por una corriente de
aire por 2 min., con el objeto de generar la perla vitrea. Ocasionalmente, para GRM con contenidos de
Si10; < 50 % m/m (BHVO-1, BIR-1, BE-N, y PM-8), las perlas vitreas no se estabilizaron,
quebrandose durante el enfriamiento, lo que podria atribuirse a una disolucién incompleta de la
muestra, En estos casos, las perlas quebradas fueron descartadas totalmente y el polvo de GRM fue
molido en un mortero de agata por unos minutos, lo que facilité la disolucidn de la muestra. Para cada

ORM se prepararon dos perlas vitreas.

3.3.2 Condiciones instrumentales del sistema de Fluorescencia de Rayos-X

Las mediciones de intensidad fluorescente se realizaron en el sistena WD-XRF (Siemens
sequential XRF SRS 3000; tubo de Rh, Ko ~ 20.2 keV, ventana de Be, 125 pum) del Laboratorio
Universitario de Geoquimica Isotdpica, en el Instituto de Geologia, UNAM. Las condiciones de
medicion se reportan en la Tabla 3.2. E! tubo de Rh fue operado a 45 kV /50 mA (2.25 kW) para la
determinacion de todos los elementos, excepto para MgO y Na,O (30 kV / 70 mA; 2.10 kW). Los
elementos mayores fueron analizados en secuencia como una funcion del incremento en el angulo 26
para la linea Ka. Los tiempos de conteo que se establecieron para las sefiales de fondo fueron similares
a las del pico de cada linea. Sin embargo, en el analisis de los elementos mayores con una sensitividad
relativamente baja (e.g., Na;O, K;O y P,0Os) se establecieron tiempos de conteo relativamente largos

(Tabla 3.2)
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Tabla 3.2 Condiciones instrumentales de operacion del sislema WD-XRF (Siemens SRS 3000)
Elem Tiempo Cristal  Colimador Linea Energia Angulode Sefalesde fondo kV/ Detector’

de conteo analizador pico 28 mA
(s) *) (keV) ) H¢ LO
Si 20 PET 046 Ko 174 109.10 10733 11067 45/50  F
Ti 30 LiF200 015  Ka 451 86.15 8530 8680 45/50 F
Al 20 PET 046  Ka 149 14508 14320 147.00 45/50  F
Fe 20 LiF200 015  Ka 640 8575 8490 8644 45/50 F+C
Mn 40 LiF200 015  Ka 590 6296 6204 6356 45/50  F
Mg 60  OVOS5S 046  Ka  1.25 2149 2064 2268 30/70 F
Ca 30 LiF200 0.5  Ka 369 U311 11252 11400 45/50  F
Na 60  OVOss 046  Ka 104 2593 2481 2744 30/70 F
K 60 LiF200 015  Ke 331 13669 13575 13823 45/50  F
P 80  Ge 046  Ka 202 14114 14022 142.00 45/50 F

"Detectores: F = contador proporcional de flujo gaseoso; C = contador de centelleo.

El conteo de la intensidad (cuentas/s) para todos los elementos, con excepcion del Fe, se tlevo
a cabo por medio de un contador proporcional de flujo gaseoso, recomendado para detectar rayos-X
con energias de hasta 6-8 keV (Potts, 1995). En la literatura se recomienda que la linea Ka de Fe, al
presentar una energia muy cercana a este limite, sea detectada combinando un contador de flujo con
uno de centelleo, apropiado para la medicion de rayos-X con energias superiores a los 6-8 keV (Potts,
1995). La intensidad de radiacidon fluorescente para los elementos mayores fue determinada por
duplicado en cada perla vitrea, por lo que al final se conté con cuatro valores de intensidad por

elemento en cada GRM.

l.a correccion de las seiales de intensidad, para minimizar los efectos de matriz, se efectud
aplicando el método de coeficientes fundamentales Lachance-Trail (e.g., Broll y. Tertian, 1983;
Lachance, 1989). El programa de computo Spectra 3000, que maneja el sistema Siemens XRF SRS
3000, incluye un mddulo para aplicar este modelo de correccién de atenuacion / incremento (Método
de Concentracion [}, que toma en cuenta la influencia sobre el elemento analizado del resto de los

nueve elementos.

Adicionalmente, con el objeto de minimizar la deriva instrumental del equipo XRF, las

intensidades fueron normalizadas con respecto a la medicidn correspondiente a una muestra monitor
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Inicialmente, el monitor fue analizado en treinta ocasiones, a lo largo de dos semanas, para establecer
los valores de intensidad promedio para Si (seiial detectada con un contador proporcional de flujo
gaseoso y representativo de todos los elementos mayores, excepto Fe) y para Fe (seiial detectada por
medio de un contador proporcional de flujo gaseoso y un contador de centelleo). Estos elementos

fueron seleccionados debido al gran nimero de cuentas acumulables durante su analisis.

En el andlisis de rutina, el monitor fue medido después de analizar tres muestras. Los valores
de intensidad de Si y Fe del monitor fueron comparados a los valores promedios establecidos
anteriormente. La normalizacion de los valores del monitor a los promedios permitid establecer
factores de correccion que se aplicaron a las intensidades de las muestras analizadas. En la Figura 3.3
se presenta la variacion instrumental durante la medicion de las cuatro series de analisis para los GRM,
en un periodo de aproximadamente dos meses. Como se puede apreciar, la deriva instrumental maxima
para ambos monitores fue de ~1.5%, aunque eliminando los picos observados entre las mediciones 40

y 50 del monitor de Fe (relacionada probablemente a fluctuaciones de voltaje del sistema eléctrico) la

deriva instrumental es < 0.5%.
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Figura 3.3 Deriva instrumenta! del sistema Siemens XRF SRS 3000 durante la medicion de las cuatro
series de analisis para los GRM, estimada por la variacién en intensidad de Si (F = detector
proporcional de flujo gaseoso) y Fe (F + C = detectores de flujo gaseoso y de centelleo) en el monitor

(andesita CHI-16) con respecto a un valor promedio inicial basado en treinta mediciones.
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3.4 Modelos de regresion lineal

Los datos de intensidad (/, medidos experimentalmente en el sistema WD-XRF) y de
concentracién (‘C;, establecidos por medio de la evaluacién con el programa SIPVADE) se utilizaron
para generar curvas de calibracion para elementos mayores, aplicando cuatro diferentes modelos de
regresion lineal con intercepto cero. Los calculos de los pardametros de regresion (e.g., pendiente,
coeficiente de correlacion, etc.) se realizaron en el paquete comercial STATISTICA for MS WINDOWS
5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Oklahoma, 1984-1995). La validez estadistica de cada uno de estos modelos
para el sistema analitico en estudio fue evaluada, y su prediccion de concentracion de los GRM fue

comparada con las concentraciones de referencia, establecidos por ¢l programa SIPVADE.

3.4.1 Descripcion de los modelos de regresion y evaluacion de su validez estadistica

El modelo A corresponde a una regresion de tipo OLS con intercepto en el origen, en el que la
concentracion 'C; se utiliza como variable base (e.g., explanatory variable), situada en el eje-x y la
intensidad /; como la variable respuesta (e.g., response variable), situada en el eje-y. La relacion entre
ambas variables estd dada por la ecuacion y = f, * x (en donde B, =-pendiente), siendo el modeio
clasico que se ha aplicado en calibraciones de XRF (aunque sin fijar el intercepto en el origen). La
estimacion de f; y su error asociado gy, para un modelo OLS construido a partir de » observaciones x,-

y; ha sido reportada por Mendenhall y Sincich (1996) y Drapper y Smith (1998):

Modelo A: L=4*'C
Pendiente f§;: Bi=X(C*1)/Z(C}) [ecn. 3.6]
Error de pendiente o5z gy = { [Z(I7)-B* Z(C:* )}/ tn=1) }'2/[Z/CH ] [ecn. 3.7)

Sin embargo, desde un punto de vista estadistico, el sistema analitico deberia satisfacer una
serie de requisitos para poder ser modelizado aplicando OLS (Baumann y Watzig, 1997): (1) linealidad
entre las variables y y x; (2) la variable x debera ser libre de error {aunque la aplicacién puede ser
valida en sistemas en donde los errores de x son un décimao de los errores de y); (3) el error en la
variable y deberd distribuirse normalmente; (4) el error en la variable y deberd ser de tipo
homoscedastico (e.g., una varianza constante de y a través de tode el intervalo de la variable x); y (5)

los errores asociados con las diferentes observaciones deberan ser independientes. Baumann y Watzig
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(1997) sefialaron que los criterios (2) y (4) no se satisfacen en la mayoria de las calibraciones

analiticas.

Es una practica comin que la linealidad en calibraciones analiticas sea comprobada por medio
del cuadrado del coeficiente de correlacidn Pearson, conocido también como coeficiente de
determinacion (#°). Sin embargo, el Analytical Methods Committee (1994) ha sugerido abandonar esa
practica, ya que un valor de ¥~ 1 no implica necesariamente una funcién de calibracion lineal. Es
importante sefalar adicionalmente que en un modelo OLS que incluye intercepto, el coeficiente I
representa el porcentaje de variacion en y que puede ser explicado por medio de x en un modelo lineal,
mientras que en un modelo OLS con intercepto en el origen  representa el porcentaje de confiabilidad
de que el intercepto del sistema se sitie en el origen (Drapper y Smith, 1999). Es ambos casos, es
indispensable evaluar el grado de fiabilidad de cualquiera de estas hipestis tomando en cuenta el

namero n de parejas ordenadas Ci-I; (Bevington, 1969).

E! Analytical Methods Committee (1994} ha sugerido que la evaluacion de linealidad puede
realizarse por medio de una prueba estadistica basada en el analisis de la varianza residual (e.g., prueba
F) en el modelo de regresion. De esta forma, este método de validacion de linealidad fue aplicado al
sistema analitico XRF en estudio del cual se presenta, como ejemplo, lasevaluacion entre 'CMg(; Y Lo,

aplicando ¢l modelo A.

En primera instancia, aplicando la ecuacion [3.6] sc establecié la pendiente [3), para este
sistema que consta de n = 16 GRM con concentraciones ‘Cpo de MgO (% m/m), en los que se
determind p = 4 veces la intensidad (/u0,4; @ = 1-4) de la radiacién fluorescente Mg Ka (Tabla 3.3). A
partir de este modelo OLS, se calcularon valores ajustados de intensidad (f ;) para cada uno de los
datos de concentracidn ‘Cyyp, €l valor promedio de intensidad (basado en las cuatro mediciones, Imgo.
«), ast como los valores residuales asociados I, .0 (e.g., las distancias verticales entre la intensidad

experimental y la ajustada: /. w0 = fugo.a - I 'vgo)-

El analisis de varianza consiste en establecer la suma de cuadrados del residual global (residual
sum of squares, SS,} con grados de libertad (degrees of freedom, DOF) de np-2 y de sus dos
componentes: la suma de cuadrados debido a! error puro (pure error sum of squares, 58,) con DOF =
n(p-1) y debido a la carencia de ajuste lineal (lack of fit, S5,,7) con DOF = n-2, que estan definidas por

las sigulentes ecuaciones:
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ss, =31 fecn. 3.8]
-

8S,=>U,-TI) [ecn. 3.9]
if

§S,; =SS, =SS, [ecn. 3.10]

Las sumas de cuadrados son utilizadas para calcular los valores de medias cuadradas para el

error puro {(pure error mean square, MS,) y de carencia de ajuste lineal (lack of fit mean square, MS;,):
MSS=SS5/H (p—]) N MS,'of=SS,'qf/(n—2) [ECH.3.”]

que definen la relacién de varianza F = MS,/MS.. Este valor es comparado al valor £, ; nj.y) reportado
en tablas criticas a un cierto nivel de confianza a. Un valor F calcula&o que sea inferior al valor F
critico indicara linealidad en el sistema x-y en estudio. Una relacion inversa serd indicativo de una
carencia de ajuste lineal significativa, lo que implica que un modelo lineal simple no describe el
sistema x-y de manera optima. En este caso se requieren modelos de regresion polinomial o de tipo no-

lineal. En la Tabla 3.3 se presentan los resultados de la validacién para la curva OLS para el MgO.

Este método de validacion fue aplicado a las curvas de calibracién para todos los elementos
mayores, comprobando la linealidad entre ‘'C; y /; en todos los casos estudiados con un nivel de
confianza del 99%. Sin embargo, la aplicacién del modelo A se considerd invidlida, debido a que los
errores de las concentraciones de los GRM (representados como %Rsd;- = [ 'sc/ 'C; ] * 100 ) son
significativamente mayores en comparacion con las incertidumbres de sus intensidades
correspondientes (representadas como %Rsd;= s,/ 1), con algunas excepciones observadas para Na,O,
CaOy Fe,04' en JB-1, Fe,0y' y P;Os en JA-3, y P,O;s en RGM-1, donde %4Rsd, alcanza una magnitud

comparable a sus respectivos valores de %Rsd- (Figura 3 .4).
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Tabla 3.3 Validacion de linealidad entre 'CM_EQ_y Imeo, aplicando el modelo A (Jyo = 51 * ‘Catetr)

GRM ’CM,(,'(.) haeo, 1 fugo, 2 Ieor, 3 luapor, 4 Tutgor, x

(%m/m) (cuentas *10”) (cuentas *10™) (cuentas*lO") (cuentas*lO'3) (cuentas *107)

IR-1 0.126 7.687 7.884 7.683 7.880 7.783
RGM-1 0.275 21177 21.450 21.823 20.982 21.358
AGV-] i.52 123.955 123.434 123.027 122.447 123.216
JA-1 1.57 124.112 125.876 123.829 125.186 124.750
JA-3 3.74 310.800 306.721 306.942 305.782 307.561
DR-N 4.40 355.880 354.720 355.795 355.698 355.523
IB-2 4.62 375.162 375613 374.346 380.587 376.426
JB-3 5.20 419.472 420.081 418.184 420.885 419.656
WS-E 5.58 449 850 454.290 ' 491.767 495.009 472.729
BHVO-1  7.22 597.144 585.403 597.352 585.403 591.325
JA-2 7.59 645.549 647.485 658.012 648.990 648.209
IB-1 7.75 649.119 640.776 638.830 655.965 646.172
IB-12 7.84 648.298 643.781 646.100 646.123 645.014
PM-§ 9.38 769.683 764.428 770.252 762.986 766.837
BIR-1 9.5 794.975 800.571 794.982 801.004 797.883
BE-N 13.26 1074.344 1063.314 1069.467 1070.019 1068.211
Modelo lineal y = 5 * x 1 [y0 = (82340 £ 230) * 'CMgo ; n=16, p=4
Fuente de SS(*107) DOF MS (*10™) F Foz npyy: Linealidad
Variacion a=0.01]
Residual 9.66 62
Error Puro 7.17 48 1.49
Carencia de ajuste lineal 2.49 14 1.78 1.2 2.5 OK"

‘Dado que F < Fo wpet)

Consecuentemente, un modelo B de tipo OLS {y = £; * x) teniendo a la intensidad /; como
variable independiente (e.g., variable-x) podria representar un modelo de regresién mas adecuado. Las
ecuaciones que describirian la pendiente 5, y su incertidumbre asociada oy; serian equivalentes a [6] y

71. aunque con las variables 'C, y /, situadas en forma inversa al modelo A:
; q
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Modelo B: 'Co=p*1
Pendiente f,: Br=Z(C:*1)/Z (I}) [ecn. 3.12)
Error de pendiente apy: gy = { [ Z(CH -2 *Z(C* )]/ n= 1)} /[Z7 ] [een. 3.13]
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Figura 3.4 Comparacion de la desviacion estandar relativa de la intensidad de radiacion fluorescente
de rayos-X (%Rsd;) con la desviacién estandar relativa de los valores de concentracion de referencia
(%Rsdc) para diferentes elementos: (a ) SiO,; (b) Na,0, CaO y Al,Os; (¢) Fe;04, MnO y TiOs; (d)
MgO, K,O y P,O:s.

Sin embargo, el modelo B viola el requisito de homoscedasticidad, debido a que la varianza
de la concentracion ('s¢’) no es constante a través del intervalo cubierto por la concentracién ('C)) o la

intensidad (/,), tal como se muestra en las Figuras 3.5 y 3.6.

Como resultado de la violacion de los modelos OLS (A y B), fue necesario aplicar modejos
mas complejos. Existen dos posibilidades como solucion al problema de la heteroscedasticidad
(Mendenhall y Sincich, 1996; Drapper y Smith, 1998): transformar los datos o aplicar algiin tipo de
regresion lineal ponderada (weighted least squares. WLS). El objetivo de la ransformacion es re-

escalar los datos, de tal forma que la variabilidad observada en la varianza sea eliminada. Sin embargo,
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este procedimiento es dificil de efectuarse sin afectar la linealidad del sistema. Por esta razdén, varios
autores han puntualizado que una mejor solucion es utilizar modelos WLS (e.g., Zorn et al., 1997). En
estas aproximaciones, a cada punto que compone el sistema se e da una ponderacion, siendo mayor

para aquellos puntes donde la incertidumbre es mas pequefia. En modelos WLS usualmente se aplica

una ponderacién inversamente proporcional a la varianza correspondiente.
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Figura 3.5 Heteroscedasticidad del sistema analitico en estudio, con una varianza de la concentracion

2 -
(['s,] © ) que no es constante en el intervalo que cubre la concentracion ('C), para SiO,. TiO,. AlLO,
Fe,0y' y MnO.
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Figura 3. 6 Heteroscedasticidad del sistema analitico en estudio, con una varianza de la concentracién

(/'sc.] *) que no es constante en el intervalo que cubre la concentracion ('Cy), para MgO, CaO, Na,O,
K30 Y ons.

De esta forma, como siguiente opcidn se propuso el modelo C, basado en la regresion

ponderada con intercepto en el origen (y = f * x), que involucra la aplicacién de factores de

ponderacion “w, para cada elemento, considerando que se incluyen » GRM (Miller y Miller, 1993):
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“Wo=[{('sc)?]/[(E('sc)?/n] [ecn. 3.14]

Las ecuaciones para establecer la pendiente f§; y su incertidumbre asociada g en el modelo C

estan dadas por:

Modelo C: 'C, =%,
Pendiente By: By = X (“w, * L*'C)/ Z (“w, * I) [ecn. 3.15]
Errorapy og = ([ Z(w, *'CH-B*ZEwi* LY CY ]/ -1} /[ EEw, 1) )7 [ecn.3.16]

La aplicacién del modeto C implica que las incertidumbres en ¢l eje de las intensidades (s, en
el eje-x) se consideran despreciables y la fuente principal de variacion del sistema seria la
concentracion ('s¢). Sin embargo, en aquellos casos en donde las incertidumbres de la intensidad (s;)
son comparables con las que presenta la concentracién ('s¢), el parametro 3; podria no ser un estimador
apropiado en la relacion lineal. Por esta razon, se propuso un modelo D, basado en una regresion
ponderada con intercepto en el origen, la intensidad como variable independiente (variable-x), la
concentraciéon como variable dependiente (variable-y), ¥ con un factor de peso (°w,) que incluye una

desviacion estandar global (“s), definida como:
s =[(%Rsdc )’ + ( %Rsd;) 2] "2 *'C, 7 100 [ecn. 3.17]

El calcule de la pendiente 4, y su incertidumbre gy, asociada en ¢l modelo D se realiza en

forma similar al modelo C (ecuaciones [15] y [16]), aunque utilizando el factor de peso “w;:

Modelo D: 'Ci= B
Pendiente B Bi=Z(Pw, * L*'C)/ ZPw; * [}) [ecn. 3.18]
Error de pendiente 643

op = { [ ECw Y CH P ECw K LC) ] - D} I EPw 1 ] [ecn. 3.19]

Finalmente, se puede seialar que el modelo D se caracteriza por: (1) ser consistente con el
requisito que indica que la variable independiente (e.g., intensidad) debe mostrar una incertidumbre
menor a la observada en la variable dependiente (e.g., concentracién), (2) la aplicacion de una

regresion ponderada soluciona la heteroscedasticidad observada en el sistema analitico, (3) el factor de
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peso “w; asegura una condicion ideal de una “variable-x libre de incertidumbre”. Por esta razon, desde
un punto de vista estadistico, el modelo D representa una alternativa adecuada para las calibraciones de

XRF en lugar def tradicional modelo OLS (e.g., modelo A).

3.4.2  Comparacién de incertidumbre (uncertainty of measurement) y la exactitud (trueness) de los

modelos de regresion

Los modelos de regresion A-D fueron utilizados para determinar la concentracion de elementos
mayores "C; (m = A-D) para cada GRM, considerando a este material de referencia como una muestra
desconocida y eliminandola temporalmente de las curvas de calibracion. De esta forma, los resultados
de concentracidn experimental se basaron en curvas de calibracion preparadas con # < 15 GRM (e.g.,
la evaluacion de la concentracion de Si0,, "Cy;, en el BHVO-1 se realizé por medio de una curva de
calibracion construido con los restantes 15 GRM, dejando la informacion de BHVO-1 fuera de la
calibracion). El promedio de cuatro mediciones de intensidad de los GRM tratados como desconocidos
fue comparada con las respectivas curvas de calibracién, y de esta forma se determiné la concentracion
promedio (Tablas 3.4-3.7).

Para cada valor de concentracion se establecié su incertidumbre asociada (e.g., desviacién
estandar; Tablas 3.4-3.7). Esta informacion normalmente no es reportada para muestras desconocidas,
pero ésta deberia ser una practica comin en el futuro (como lo recomienda la ISQ), tal como se realiza
de forma rutinaria con datos isotdpicos (e.g., Faure, 1986; Rollinson, 1993). La incertidumbre
combinada se calculd siguiendo las reglas de la teoria de propagacion de errores (Bevington, 1969) y
que incluye las incertidumbres tanto de los datos de intensidad como aquellos provenientes de las

curvas de calibracion. Por ejemplo, la ecuacion de regresion aplicando el modeio B esta dada por
8 -
Cy *s505 = [ B tspps] * [ tsisd [ecn. 3.20]

donde B, v 51 g~ representan la pendiente del sistema lineal y su error asociado respectivamente. El

. B . . r
error propagado s, s de la concentracion “Cy, fue estimado por la ecuacion;

sues = [PCo ™ * { (saps 1B’ + (i 1570 1] " [ecn. 3.21]
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Tabla 3.4 Composicién de elementos mayores para BHVO-1, BIR-1, AGV-1 y RGM-I, establecida con el
esquema SIPVADE y determinada por XRF, aplicando cuatro modelos de regresion lineal: A = regresion simple,
con la concentracién como variable independiente; B = regresion simple, con la intensidad como variable
independiente; C = regresion ponderada, con la intensidad como variable independiente y factor de peso “w,; D =
regresién ponderada, con la intensidad como variable independiente y factor de peso “w,. Columna SIPVADE: n
= nimero de datos considerados en la evaluacién de la concentracion, 'C; = concentracion promedio, 'se =
desviacion estandar de la concentracion. Columnas de modelos: "C = concentracién experimental, promedio de
cuatro mediciones, "sc = desviacion estandar de la concentracién experimental, Suma = elementos mayores +
datos de pérdida por ignicion (LOL, loss of ignition) reportados por Pots et al. (1992} y Govindaraju (1995)

Elem SIPVADE Modelo A Modeio B Modelo C Modelo D
%mm o 'C s Cok s K Tt e °C & P
BHVO-1 (basalto}:

Si0, 24 500 +05 49.85 1034 49.84 +0.33 4991 $0.28 4992 +0.28
TiO, 34 210 £0.10 277 £0.09 2.76 +0.09 273 2012 273 +0.13
A0, 36 13.30 +£0.37 1365 +0.18 1365 £0.18 13.70 £0.19 13.71 £0.19
Fe;0y' 42 12.21 +£0.25 1246 +£0.35 12.45 £0.35 12.38 030 1236 +0.33
MnO 42 0.167 £ 0.008 0.167 £ 0.006 0.166 = 0.006 0.166 £ 0.006 0.166 £ 0.006
MegO 31 722 t0.18 7.15 £0.17 7.15 +0.17 717 £0.15 717 z016
Ca(d 31 1143 t0.14 11.47 20.16 11.47 1016 11.53 +0.14 11.53 £0.15
Na;O 37 226 £0.06 2,25 £0.05 224 £0.05 2.242 £0.044 2.243 £ 0.044
K0 39 0.508 £ 0.041 0.540 £ 0.010 0.540 £ 0.010 0.540 £ 0.010 0.540 + 0.010
Py0s 25 0277 £0.029 0.262 £ 0.011 0.261 £ 0.011 0.272 £ 0.009 027220010
Suma 99.862 99.859 99.817 99.930 99.931

BiR-1 (basalto):

Si0, 26 477 £05 4739 +032 4739 032 4745 1027 4746 027
Ti0, 33 0.951 £0.033 0.952 £0.031 0951 £0.030 0.945 £0.042 0.946 +0.044
Al O: 39 152 207 15.26 +0.21 1525 +0.21 1518 2022 1519 £0.22
Fe:0,' 38 11.28 +0.26 1121 +0.33 11.20 +£0.33 1126 +0.28 11.26 +0.31
MnQ 41 0,170 £ 0.018 0.1 £0.006 0171 £0.006 0.170 £0.006 0.170 £0.006
Mg(Q 33 935 +06 968 +0.20 967 +020 967 +0.16 9.67 +0.17
Ca0 33 1326 026 1342 018 1341 018 1347 +0.17 13.47 2017
Nay0 38 1.4 £0.12 1.782 £ 0.021 1.781 £0.02] 1.780 £ 0.019 1.780 +0.019
K0 24 0.024 £ 0.008 0.0240% 0.001 (.0241% 0.001 0.0240+ 0.001 (0.0239+ 0.0010
P,0; 14 0.030 £ 0.009 0.019 £0.013 0.019 £0.019 0.02004 0.0011 0.0200+ 0.0012
Suma 99.115 99.168 99.126 99229 99.250

AGV-1 fandesita):

Si0y 146 502 107 39.64 +040 59.63 1040 59.69 034 5969 +034
TiO, 172 1.06 +006 1.085 £0.034 1.084 +0.034 1.08 005 108 10.05
Al Oy 156 17.10 £037 17.28 +023 17.27 +0.23 17.19 024 17.19 +0.24
Fe, O 190 6.76 1021 711 £0.19 711 £0.19 7.07 +0.16 706 $0.18
MnQ 182 0.096 + 0.009 0.100 £0.031 0.100 £ 0.031 0.100 £ 0.031 0.100 +0.032
MgQ 147 1.52 £0.10 1.492 +0.032 1.491 £ 0.032 1.493 £ 0.027 1.494 1 0.028
Ca0 165 494 £0.15 480 £0.07 480 £0.07 482 006 483 1006
Na,O 136 426 0.11 428 +0.08 428 1008 427 007 427 +0.08
K0 179 291 %£0.10 3.00 +0.06 300 +0.06 299 1006 299 +0.06
P,0s 95 049 1£005 0.481 £ 0.021 0.480 +0.021 0500+ 0.016 0.300 £0.018
Suma 99926 100.858 100.835 100.793 100.794

RGM-1 (riolita}:

Si0, 16 734 05 738  £05 738 +035 7386 +043 7387 043
TiO, 27 0.269 £ 0.028 0.253 £0.0025 0.2525+ 0.0025 (.2520+ 0.0021 0.2520x 0.0021
AlOs 21 13.78 +£0.15 1402 +£0.21 14.02 +£0.21 13.97 +022 1397 + 022
Fe, 0y 3l 1.87 +0.09 2.07 003 206 +0.03 2.058 +0.042 2,052 + 0.05
MO 30 0.0365+ 0.0039 0.038110.0013 0.0330+ 0.0013 0.0380=+ 0.0012 0.0380+ 0.0013
MgO 19 0.275 £0.026 0.258 +0.007 0.258 +0.007 0.260 * 0.006 0.260 + 0.007
Ca0 25 I.14 £0.06 1.133 £0.017 1133 £0.007 1.139 + 0016 1.140 £ 0.017
Na,O 27 4405 £0.16 412 20.035 412 x0.05 400 +0.03 4.10 + 0.05
K.Q 23 4.29 £0.10 429 +0.11 428 0.1 429 +0.10 429 1 Q.10
P04 9 0.04851 0.0018 0.0410£0.0028 0.0430x 0.0027 0.0440 £ 0.0021 0.0442 + 0.022
Suma 99.729 100.593 100.574 100.581 100.586
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Tabla 3.5 Composicion de elementos mayores para JB-1, JBla, JB-2 y JB-3. Para mas detalles

consultar la Tabla 3.4

Elem SIPVADE Modelo A Modelo B Modelo C Modelo D

Yo m/m n 'C o+ s C s 8¢ & O o+ Sy b U,
JB-1 (basalto):

Sio, 62 524 105 5224 +033 52,24 +035 5231 +0.29 52.31 1029
TiO, 58 1327+ 0.034 1.32 +0.05 132 +0.05 131 1006 132 +0.07
ALO, 67 1454 +0.20 14.65 +0.25 1465 +0.25 1458 10.26 14.58 +0.27
Fe, 04 56 298 £0.10 9.08 +0.28 9.07 =0.28 9.04 027 9.04 +£0.28
Mn(O 60 0.155 £ 0.008 0.151 £ 0.006 0.151 £0.006 0.151 £ 0.006 0.151 £ 0.006
MgO 64 7.75 £0.13 7.82 £0.19 7.82 2019 7.84 10.16 7.84 +0.16
CaQ 59 925 +0.12 926 =0.19 926 +0.19 930 +0.18 929 £0.18
Na,( 55 27T £0.06 2.77 £0.07 2.76 +0.07 2.76 +0.07 276 +0.07
K0 59 143 +0.05 1.457 £ 0.041 1.456 £ 0.041 1.457 £ 0.040 1457 £ 0.040
P04 55 0.255 £ 0.022 0.251 £ 0.010 '0.250+£0.010 0.260 +0.009 0.260 £ 0.010
Sum 100.327 100.469 100.447 100.478 100.478

JB-la {basalio):

5i0, 28 52,19 £0.23 52,04 +0.34 5204 +0.33 52,10 +0.30 5210 +030
TiO, 13 1.290 £ 0.021 1.281 +0.041 1.280 +0.041 128 +0.06 128 007
AlOy 28 1449 1024 1463 £0.20 1463 +0.20 14.56 1021 14.56 +0.22
fe;0y 42 9.04 10.14 9.04 1026 204 +026 9.00 +023 901 +025
MnO 15 0.149 + 0.006 0.146 £10.006 0.145 +0.006 0.145 +0.006 0.146 +0.006
MgO 31 7.84 +0.10 783 $0.17 783 1017 785 +0.15 785 +0.16
CaQ 30 931 1009 917 +0.13 917 +0.13 920 1012 921 +0.13
Na,O 32 2.17 £0.07 2.795 £0.034 2,796 +0.034 2792 +0.031 2.793 +0.031
K;0 35 1413 £0.027 1.423 £0.030 1.422 +0.030 1.424 +0.031 1.424 +0.031
P05 27 0.262 + 0.014 0.245 +0.010 0.245 £0.010 0.255 +0.009 0.255 +0.010
Sum 100.174 100.020 100.018 100.026 100.048

JB-2 (basalto):

Si0, 61 5321 +£0.17 5292 1036 5291 +036 5293 +029 5294 +0.3i
TiO, 30 1.1§ +£0.05 1.182 £0.041 1.180 +0.040 118 2005 118 +0.06
AlLO, 81 1467 £0.29 1450 +0.22 1450 +0.22 1453 +023 1454 +0.23
Fe,0¢ 721430 20.26 14.15 =045 1414 £045 1419 +038 1420 +0.41
MnO 76 02190011 0.217 +£0.008 0.216 +0.008 0.216 +0.008 0.216 +£0.008
MgO 67 462 +0.10 456 1010 455 £0.10 456 1009 456 +0.09
Ca0 67 981 +0.14 986 1016 986 +0.16 982 +015 9.83 +0.16
Na,O 75 206 £0.10 206 10.09 206 1009 2.06 +008 206 £0.08
K,O 73 0.418+0.21 0.421 +0.009 0421 £0.009 0.421 +0.009 0.420 +0.009
POy 61 0.096 £ 0.012 0.0920+ 0.0040 0.0922+ 0.0040 0.0960+ 0.0033 0.09561 0.0037
Sum 99,913 99.292 99259 99.333 99.372

JB-3 (basaito):

Si0, 48 5094 +0.28 50.63 +0.34 50.63 +0.34 50.69 +0.28 50.70 £0.29
TiO, 55 1.43 £0.05 1.44 +£005 1.44 10.05 143 1006 143 +0.07
AlOy 53 1747 1031 1692 +0.25 1692 +£025 1697 +0125 1697 +0.26
Fe, O 46  11.87 0.15 11.65 +0.34 11.66 +0.34 11.69 +029 .70 £0.31
MnO 49 0.175 £ 0.010 0.178 % 0.006 0.178 +0.006 0.177 £0.006 0.176 +0.006
MgO 49 520 011 508 1010 5.08 1011 5.08 +0.08 5.09 +0.09
Ca0 49 9.79 +0.1} 975 10.13 975 10.13 980 +0.13 9.80 +0.14
Na,O 32 275 £0.08 2.705 +0.035 2,699 +0.035 2.700 +0.034 2701 £0.031
K,0 58 0.780 £ 0.024 0.771 £0.017 0.771 £ 0017 0.772 +0.017 0.772 +0.018
PO 39 0288 +0.015 0.283 +0.012 0282 £0.012 0.290 £0.010 0.290 +0.011
Sum 99.783 98.797 98.800 98.989 99,029




Tabla 3.6 Composicion de elementos mayores para JA-1, JA-2, JA-3 y JR-1. Para mas detalles

consultar la Tabla 3.4

Elem SIPVADE Modelo A Modelo B Modelo C Modelo D

% m/m n ‘C o+ s C o+ s C o+ s o+ s °c Y5
JA-1 fandesita):

Si0, 69 640 £0.5 6455 +0.42 64.55 1042 64.51 £0.35 64.52 £0.35
TiQ, 71 0.854 £0.028 0.871 £ 0.027 0.870 £ 0.027 0.866 £ 0.038 0.866 £ 0.040
Al Oy 81 15.21 034 1527 £0.22 15.27 £0.22 1520 1£0.22 1521 +£022
Fe; Oy 80 7.06 £025 711 £0.19 711 +0.19 7.07 10.16 706 £0.18
MnO 77 0.157 £ 0.0t 1 0.163 + 0.005 0.163 +0.005 0.162 + 0.005 0.162 +0.005
MgQ 76 1.57 £0.08 1.510 £ 0.034 1.509 £ 0.034 1.512 £0.028 1.512 £0.030
CaQ 79 570 016 562 009 5.62 £0.09 5.65 10.09 565 +0.09
Na,O 70 385 +0.10 384 £0.05 384 10.05 384 +0.05 384 £0.05
K0 76 0.785 £0.040 0.774 £ 0.017 0.774 £0.017 0.775+£0.017. 0.775 £ 0.018
PO, 63 0.160 £ 0.0i6 0.153 £ 0.007 0.153 £ 0.007 0.159 £ 0.006 0.159 £ 0.006
Suma 100.056 100.571 100,569 100.454 100.464

JA-2 (andesita):

Si0, 36 566 0.5 5631 038 5631 $ 038 56.39 %031 56.39 10.31
TiO,; 30 0.674 £0.013 0.686 +0.022 0.685 +0.022 0.683 +£0.032 0.682 £0.033
AlLOK 37 1542 +£0.33 1544 +£0.22 1544 1022 1537 2022 1538 +0.23
Fe,Oy' 38 626 +0.13 638 +0.18 637 10.18 634 +0.16 635 017
MnQ 37 0.108 £ 0.005 0.11304 0.0035 0.1130+ 0.0035 0.1130+ 0.0034 0.1128+ 0.0034
MgO 36 7.59 +0.26 7.87 +0.14 786 10.14 7.85 £0.15 7.85 1016
Ca0 36 6.28 +0.17 621 0.10 621 010 6.24 £0.10 624 010
Na, O 42 313 +0.12 3.167 £0.044 3166 £0.043 3161 £0.041 3.161 £0.041
K;0 47 1.81 £0.05 1.815 +0.040 1.814 +0.040 1.815 +0.040 1.816 £0.040
P,0s 31 0.149 £ 0.016 0.146 + 0.006 0.146 +0.006 0.152 £ 0.005 0.152 £0.006
Suma 100,141 100.257 100.228 100.234 . 100.254

JA-3 tandesita):

Si0, 22 6222 + 022 62,53 +042 62.53 1042 6244 +£032 6244 1032
TiO, 31 0.681 £0.036 0.697 £0.022 0.696 +0.022 0.692 £0.030 0.692 +0.032
Al:O, 29 1561 £0.18 1584 £0.21 1584 +021 15.78 022 1578 1023
Fe 0, 21 661 +0.09 669 1020 6.68 +020 666 +0.18 665 £0.19
MnO 33 0.103 £ 0.010 0.1110£ 00032 0.1100+ 0.0032 0.1100% 0.0032 01101+ 0.0033
MgO 26 3.74 £0.07 372 +0.08 3712 1008 373 £007 373 1007
Ca0 26 6.30 £0.07 6.18 £0.09 618 +0.09 6.20 +0.08 620 +0.08
Na,0O 28 3.18 1006 3.22 +0.05 322 005 3217 £0.044 3.218 £ 0.044
K;O 34 1.420 £ 0.026 1.409 +0.029 1.408 £0.029 1.408 £0.030 1.408 + 0,031
P10s 4 0.110£0.010 0.t07 +0.005 0.106 £ 0.005 0.113 £0.008 0.112 £ 0.008
Suma 99 764 100.294 100.280 100.140 100.130

JR-1 (riolira):

Si0;, 51 754 £06 757 %05 757 106 758 =05 758 105
TiO, 47 0109 £0.011 0.10901 0.040 0.1090+ 0.0040 0.108 +0.005 0.108 £0.005
aALO; 49 12.86 +0.1% 1315 2018 1305 1018 13.06 +0.20 13.05 2020
Fe,O 50 0.3% =007 1.0 +0.05 1.00  +0.05 099 +0.05 099 +0.05
MnO 52 0.101 £ 0.006 0.1060x 0.0033 0.1060+ 0,0033 0.10601 ¢.0032 0.1060+ 0.0032
MzO 46 0.126 £0.044 0.0942+ 00031 0.0942+ 0.0031 0.0944+ 0.0027 0.0945+ 0.0029
Ca0 43 0.681 £0.036 0.663 +0.010 0.663 £0.010 0.666 +0.009 0.666 £0.010
Na,O 50 4.04 x0.13 3197 +0.06 3197 +£0.06 397 +0.06 397 1006
KO 52 4.43 £0.07 4.29 +0.07 429 +0.07 431 £0.08 431 +0.08
P05 39 0.018 £0.006 0.0140% 0.0022 0.01414 0.0022 0.0145+ 0.0022 0.0146+ 0.0022
Suma 99813 100.256 100.256 100.279 100.269
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Tabla 3.7 Composicidn de elementos mayores para BE-N, PM-S, WS-E y DR-N. Para mas detalles
consultar la Tabla 3.4. "La composicién mas probable para DR-N tomada de Govindaraju (1995)

Elem SIPVADE Modelo A Modelo B Modelo C Modelo D

% m/m n 'C f.T(_' AC k3 A.S'C BC + HS(_‘ {lC t ‘:i'\'_‘ DC + DSC
BE-N (basalta):

Si0, 1 384 £06 3840 +0.26 3840 1£0.26 3845 +0.21 3845 20621
TiO, 112 265 £0.11 2.56 +0.08 256 008 256 +0.11 2.56 012
Al O, 14 1015 £0.39 991 £0.13 991 +0.13 996 +0.13 997 +0.14
Fe,0,' 120 1290 +033 12.66 £0.31 1265 +£03] 1269 +0.29 12.70 + 031
MnO 110 0.201 £0.015 0.187 £+ 0.005 0.187 £ 0.005 0.187 £0.006 0.187 + 0.006
MgO 112 1326 £0.34 13.06 +0.28 13.05 +0.28 1310 £0.27 13.11 +£0.28
Ca0 2 1394 £0.31 1401 +0.21 14,00 +0.2t 14.07 +0.19 14.07 £0.20
NayO 113 320 £0.10 3.15 £0.17 314 £0.17 314 £0.17 3.15 £0.17
K0 114 1.40 £0.09 1.455+0.028 1.455 +0.028 1.455 £ 0.028 1.455 £ 0.029
POy 82 1.04 +£0.07 1112 £0.035 111120035 L1111 £0.033 1.111 £0.037
Sum 99,591 98.954 98913 99.173 99.213

PM-S (microgabro):

Si0; 92 4707 $044 4689 1032 46.89 1032 4695 +£0.27 4695 10.27
TiO, t03 111 +£0.05 1.088 +0.035 1.087 +0.035 1.09 +005 1.09 £0.05
ALO, %4 1710 x£0.27 17.04 +£0.24 17.04 +0.24 1696 +025 1697 £0.25
Fe, 0y 103 1010 £0.20 10.03 +0.30 10,02 +030 997 x025 999 1028
MnQ 108 0.157£0.008 0.153 £0.005 0.133 £ 0.005 0.154 = 0.005 0.155 £0.005
MgO 95 938 £0.20 927 +0.20 927 1020 929 017 929 +0.18
Ca0 103 1247 +0.20 1234 +0.17 1233 £0.17 1241 0.6 1241 016
Na;0 109 205 £0.11 200 %005 2.00 +£0.05 200 +005 200 £0.05
K0 82 0.137 £ 0.009 0.1380+ 00040 0.1381+ 0.0040 0.1381+0.0034 0.1384£ 0.0035
P,0; 70 0.031 £ 0.009 0.02501 00014 0.0248+ 0.0013 0.0259+ 0.0012 0.0259+ 0.0013
Sum 99,905 99.274 99.253 99,288 99319

WS-E (dolerita):

Si0, 8% 51.07 £0.38 50.85 +0.34 50.85 +0.34 5091 £028 5092 1029
TiO, 99 243 *+0.06 243 +0.08 243 +0.08 243 +011 243 $0.12
AlOn 98  13.82 +0.23 1363 019 1364 £0.19 13717 2019 1370 +£0.20
Fe,04 104 1322 +0.27 1285 x0.37 12.84 +037 1291 +£031 1291 1032
MnO 104 0.171 £ 0.008 0.166 0.006 0.166 +0.006 0.166 + 0.006 0.166 £ 0.006
MgO 08 358 +0.14 5.73 1030 573 £0.30 5714 +030 5.74 £0.30
Ca0 102 9.02 £0.19 884 1012 884 10.12 88 012 890 012
Na 0 104 246 +£0.10 246 +0.05 245 2005 2453 +0.044 2458 +0.044
K0 99 0.992 £ 0.041 1.005 +0.022 1.005 +£0.022 1.006 +0.021 1.006 0022
P,Os 7% 0.305 £ 0.016 (0,289 £0.012 0.289 £ 0.012 0301 +£0.010 0.301 £0.012
Sum 85918 99.100 99.090 99.166 99,3381

DR-N (diorita)*:

Si0, 39 529 =07 5326 +0.34 53.26 +0.34 53.20 +0.29 5320 1030
TiC, 59 1.09 +£0.08 1.102 £0.034 L.101 +0.035 1.9 +0.05 109 +0.05
Al;On 60 17.52 0355 [7.69 +0.24 17.68 +0.24 t7.59 +0.24 1759 025
Fe, 0 64 970 +0.29 1010 +026 10,10 +026 1004 +0.23 1003 +024
MnO 47 0220 £ 0.020 0.226 0007 0.225 20.007 0.224 + 0007 0.224 +£0.007
MgO 65 440 1£0.27 430 +009 430 x0.09 431 1007 431 +0.08
Ca0 70 7.05 +£0.24 7.00 =010 700 +£0.10 7.04 +0.09 704 1009
Na,O 47 299 +£0.19 2.969 £0.038 2.966 +0.038 2.969 +0.034 3.000 +0.034
K0 38 1.70 £0.10 1.753 £0.038 1.752 £ 0.038 1.751 £0.038 1.752 £ 0.039
P,0s 36 0.25 £0.05 0222 £ 0009 0.222 £ 0.009 0.232 £0.009 0.232 £0.009
Sum 99.79%0 100.592 100.576 100416 100.438
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El calculo de la incertidumbre asociada a una prediccion de concentracién, a partir de una
curva de calibracién, es necesario para desarrollar modelos geoquimicos cuantitativos mas realistas,
tanto para el caso de-elementos mayores como para los elementos traza (e.g., Verma, 1996, 1998b,
2000c). Actualmente, la magnitud de las incertidumbres es considerada tan importante como los datos

de concentracion en la interpretacion de un problema geoquimico (De Biévre, 1997; Ramsey, 1997).

A partir de la aplicacion de los modelos A-D, se establecid la concentracion de elementos
mayores ¢n los 16 GRM considerados en el estudio (Tablas 3.4-3.7). En general, la incertidumbre
analitica (uncertainty of measurement) para los datos de concentracion, representada por "s¢, fue <4%
en la mayoria de los casos, excepto para TiO;, MnO y P,Os (para estos elementos "s¢ < 5%). En el
caso de SiQ,, la incertidumbre analitica en todos' los GRM fue "s¢ < 0.7%. Los datos de ALO; y CaO
presentaron, en general, errores < 2%. Para MgO, Fe,05', Na,0 y K,O las incertidumbres observadas
fueron < 3%, excepto en cuatro casos (MgO en WS-E ~ 5.2%; Na,;O en JB-2 ~ 4.0% y BE-N ~ 5.3%;
Fe,O4 en JR-1 ~ 4.7%). Las incertidumbres de las concentraciones de MnO en los GRM fueron < 4%,
mientras que en ef caso de TiO; fueron < 5%, salvo en el analisis de JB-la ("sc ~ 5.2%). Finalmente,
en la mayoria de los resultados de P,Os la incertidumbre fue inferior a 5%, aunque los datos de BIR-1 y
JA-3 mostraron "s¢ ~ 6% y la concentracion en JR-1, la mas baja entre los GRM estudiados, fue

determinada con un error muy alto (~ 15%).

La evaluacidn de la exactitud analitica (truerness) se basé en la comparacion de los nuevos
datos de concentracion, obtenidos aplicando los diferentes modelos de regresidn, con los establecidos
por el esquema estadistico SIPVADE (considerados en este trabajo como valores de referencia). Una
comparacidn numérica global de cada uno de los modelos de regresion fue realizada utilizando el
parametro de error de prediccion RMSEP (root-mean-square error of prediction; Adams y Allen,

1998):

RMSEP = [ 2("Ci-'Cy*/n] " [22]

donde el término ("C, - ‘C) representa los residuales entre los modelos de regresion m (A-D) y los
valores de prediccion de SIPVADE para cada elemento mayor, y » el nimero total de GRM
considerados en la construccidn de la curva de calibracién. La evaluacion RMSEP mostrd claramente
que las diferencias entre las concentraciones experimentales y los valores de referencia disminuyeron

del modelo A al D (Tabla 3.8; Figura 3.7), lo que implica que los resultados del modelo D (regresion
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ponderada con intercepto en el origen y un factor de ponderacion “w,) son aparentemente los que mejor
reproducen los valores de referencia, por lo que deberia ser el procedimiento de rutina en la

calibraciones de XRF.

Tabla 3.8 Evaluacion de los errores de prediccion (e.g., exactitud analitica) de los modelos de
regresion A-D, por medio del parametro RMSEP (Adams y Allen, 1998)

RMSEP
Elemento mayor Modelo A - Modelo B Modelo C Modelo D
Si0, 0.3084 0.3085 0.2912 0.2912
TiO, 0.0311 0.0308 0.0260 0.0257
ALO, 0.1779 0.1759 ' 0.1287 0.1256
Fe,05' 0.2100 0.2099 0.1772 0.1707
MnO 0.055 0.054 0.0053 0.0051
MgO 0.1237 0.1227 0.1164 0.1133
Ca0 0.0985 0.0980 0.0933 0.0909
Na,0 0.0381 0.0399 0.0367 0.0354
K,0O 0.0489 0.0489 0.0438 0.0439
P,O;s 0.0239 0.023 0.0211 0.0210

Un andlisis més detallado de los residuales para los modelos A y D demostré que, en la
mayoria de los casos estudiados (~ 90%), la prediccion de concentracion del modelo D presentd una
menor desviacion con respecto a las concentraciones de referencia (SIPVADE) en comparacion al
modelo A (Tablas 3.4-3.7), como se demuestra en la Figuras 3.8 y 3.9, En ellas se grafico la cantidad
("C, ~'Cy) /'sc versus 'C; para los modelos D (circulos abiertos) y el modelo A (circulos rellenos), de
tal forma que un. valor igual a cero en el eje-y representa un valor de concentracién experimental
exactamente igual a la concentracion de referencia, mientras un valor igual a la unidad representara una

desviacion del valor experimental equivalente a una desviacion estandar del valor de referencia.
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Figura 3.7 Errores de prediccion (e.g., exactitud analitica) de concentracién para los modelos de

regresion A-D, evaluados por medio del parametro RMSEP (Adams y Allen, 1998).

Una mejor prediccion del modelo A en comparacion al modelo D fue observada sélo en el 10%
de los casos estudiados. Este comportamiento se present6 en elementos con concentraciones extremas
en los GRM (Figura 3.8: BE-N, RGM-1 y JR-1 en SiO,; JR-1 en TiO,; Figura 3.9: BE-N en CaQ).
Sin embargo, una mejor prediccién del modelo A fue mas comun en GRM con concentraciones
intermedias (Figura 3.8: BIR-1 en TiOy; JA-2 en Al,O;; JB-1a en Fe;05'; BHVO-1 en MnO; Figura
3.9: JB-1 en MgO; JB-1 y BHVO-1 en CaO, JA-1 en NayO; JA-2 en K,0).

Por otro lado, ~ 90% de los datos de concentracién experimentales para GRM generados a
partir del modelo D mostraron diferencias menores a una desviacién estandar (= 's¢), con respecto a
las concentraciones de referencia obtenidas con el esquema SIPVADE (Figuras 3.8 y 3.9). El resto de
los datos mostraron discrepancias dentro de la banda + 1.7* 's¢, excepto para el Fe,0;' en RGM-1 (+
2* ‘s¢.p; Figura 3.8d) y para PyOs en JA-3 y RGM-1 (£ 2* 'scp y £ 2.4* 's¢p, respectivamente; Figura
3.9¢). Estas discrepancias podrian estar relacionadas al nimero de datos tan limitado reportado en la

literatura para esos GRM, con los que se realizé la evaluacion SIPVADE (Tablas 3.4 y 3.6).
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Adenids; estos GRM masiraron’ diferencias dé 2 '3 Véces su éondentracidn con respecto a los
GRM vecinos en las curvas de calibracion. Potts (1995) sefialé que este tipo de diferencias, en algunas
éircun.stancias, bueden causar una incertidumbre no esperada E‘[.I las curvas de calibracién. Por ejemplo,
en la curva de calibracion de Fe,O;' se ve que 'Ciay ! 'CRQM_I ~ 3.3 y. como consecuencia, esto podria
provocar la fuerte discrepailcia dé la concentracién de RGM-1. De forma similar, diferencias
apreciables en la concentracion de P,Os se detectaron entre PM-S y RGM-1 (‘'Cramet /' 'Coms ~ 1.6),

las cuales podrian provocar discrepancias entre el modelo D y las concentraciones de referencia.

3.5 Comentarios generales del procesd de calibracion

Los resultados obtenldos demoslraron que la metodolo,g:a basada en: (I) el manejo de
concentraciones de GRM eslablec;das medlante el esquema SlPVADE (2) la correcuon de los datos
de intensidad- f‘Iuorescenle por efectos de malrlz y ‘deriva inst umentfl] y (3) la aplicacion de un modelo
lineal de regresion ponderada con'intercépto én él ongen (modelo D), es una mejor opcidn, desde in
fmhlo de vista analitico y estadistico, q'u'é"él modelo convencional de regresion lineal simple. De esta
forma, para el trabajo en ruiina’con muestras descondcidas, se establecieron curvas de calibracién para
los elementos mayores aplicarido la metodologia ya citada (Figuras 3.10 y 3.11). -

Estas’ curvas de calibracion.para trabajo. de rutina se construyeron tomando en cuenta la
informacion de concentracion .(e.g., SIPVADE) y de intensidad fluorescente para los 16 GRM
rconsiderados en el presente estudio. Es importante sefialar que, para realizar una aplicacion adecuada
de estas curvas, las muestras: desconocidas fueron' preparadas y medidas de forma semejante a los |
GRM, como se describe en la secci‘(')n 331 Por otro lado, estas curvas de calibracion son validas
Gnicamente en ¢l in{érvalo‘de"06|1Ceﬁtr§cié11%que cubren 16s:‘GRM (ver Figuras 3.1 y 3.2). Finalmente,
la aplicacién de- esta- inietodologia : permitio, no ‘soloestabléter la -cohéentracién en una muestra
desconocida, smo también su inceftiduimbre: asomada ‘Por estas razones, se recomienda la aplicacion de
esta propuesta en‘estudios: dé’ XRF con aphcacmnes geoquumcas ‘En este sentldo se planea extender
en el futuro la aplicacion del modelo Da programas de'callbracmn XRF para €l analisis de elementos
triiza en materiales gecldgicos. " '

LN
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Figura 3.11 Curvas de calibracion concentracion — intensidad para trabajo de rutina, aplicando el

modelo D y considerando n = 16 GRM, para los elementos mayores: (a) MgO. (b) CaO, {c) Na,O, ()

KO, y (e} P,Os. En cada una de las curvas se presenta la ecuacion de regresién, que incluye la
incertidumbre de la pendiente.



4. Cinturén Volecanico Mexicano

4.1 Panorama general

El Cinturén Volcanico Mexicano (CVM, Figura 4.1) es una provincia volcanica con una edad
que comprende desde Mioceno al Reciente que se sitia en el sur de México y que se extiende, con una
orientacion E-W, desde Puerto Vallarta, Jal. hasta Veracruz, Ver. El CVM presenta una longitud de
~1000 km y un ancho que varia desde 50 km hasta 300 km, area en donde se distribuyen mas de 8,000
estructuras volcanicas individuales de diversa morfologia (Robin, 1982). Esta provincia incluye
grandes estratovolcanes, calderas, domos y e¢xtensos campos monogenéticos. Algunos de los
estratovolcanes del CVM han mostrado actividad histdrica (e.g., Ceboruco, Colima, Popocatépetl y el

Citlaltépetl).

El estudio sistematico del CVM es de gran importancia, ya que: (1) en esta region se localizan
importantes centros urbanos (e.g., Ciudad de México, Guadalajara, Querétaro, Morelia, Puebla,
Cuernavaca, Toluca); (2) se considera una zona de alto riesgo natural, que incluye eventos sismicos,
como el terremoto que ocurrid frente a las costas de Michoacan, el 19 de Septiembre de 1985 (UNAM
Seismology Group, 1986), y erupciones volcanicas, como las del volcan' Paricutin (e.g., Yokohama y
De la Cruz-Reyna, 1990); (3) en el se localizan importantes fuentes de energia geotérmica en México
(é.g., campos geotérmicos de Los Azufres, La Primavera, Los Humeros). La investigacion en el CVM,
combinando varias disciplinas, se formalizo a partir de la década de los sesentas. En esta década y la
siguiente, se realizaron estudios geoldgicos puntuales, algunos de los cuales incluyeron informacién
geoquimica y geofisica. Los trabajos de Mooser (1972) y Demant (1981) incluyen un resumen del
avance logrado en ese momento. En la década de los ochenta se profundizo en el estudio de aspectos
vulcanolégicos, geofisicos y geoquimicos del CVM. Al final de esa década se publicaron varios
nimeros especiales de la revista Geofisica Internacional, que sintetizan el conocimiento de la época en

diversos tépicos relacionados al CVM (Verma, 1985, 1987).

En los Gltimos afios, la investigacién en el CVM se ha diversificado, cubriendo un gran nimero
de aspectos, que incluyen estudios de cartografia geoldgica (e.g., Rosas-Elguera et al., 1997; Garcia-
Palomo et al., 2001), evaluacion de riesgo en grandes estratovolcanes (Colima. Stoopes y Sheridan,
1692; Popocatépetl, Siebe et al., 1996; Nevado de Toluca, Macias et al., 1997, Citlaltépeti, Carrasco-
Nudnez et al., 1993), investigacion sobre la edad de inicio del vulcanismo (e.g.. Ferrari et al., 1994,

1999; Cerca Martinez et al., 2000), estudios sismicos en la costa occidental dé México (e.g., Suarez et
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al., 1990, Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suarez, 1995) y en el continente (e.g., Suter et al., 1996),
estudios tectonicos (e.g., Johnson y Harrison, 1990; Suter et al., 1992, 1995a.,b; Alaniz-Alvarez ¢t al,,
1998; Marquez et al., 1999a,b; Ferrari et al., 2000; Garcia-Palomo et al., 2000), y estudios geoquimicos
y petrologicos (e.g., Carmichael et al., 1996; Lubhr, 1997, Armienta et al., 1998; Wallace y Carmichael,
1999; Verma, 1999, 2000a). "
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Figura 4.1 E! Cinturén Volcanico Mexicano (CVM) y los rasgos tectonicos principales asociados
(modificado de Verma, 1999). Las flechas gruesas representan vectores de tension horizontal maxima,
mientras que las lineas continuas, discontinuas y punteadas describen los sistemas regionales de fallas
y fracturas (tomadas de Singh y Pardo, 1993). Las abreviaturas son: SMQO = Sierra Madre Qccidental,
SMOr = Sierra Madre Oriental, NA = placa de Norte-América, Rl = placa de Rivera, PA = placa de
Pacifico, CO = placa de Cocos, TMA = Trinchera Meso-Americana, EPR = Cordillera de Pacifico del
este, RFZ = zona de fracturas Rivera, OFZ = zona de fracturas de Orozco; circulos con cruz sefialan los
sitios 487 y 488 de perforacion marina IPOD-DSDP Leg 66. Los recuadros sitian los campos
monogenéticos de Michoacan-Guanajuato (CVMG) y de la Sierra de Chichinautzin (SCN). Las
ciudades son: PV = Puerto Vallarta, G = Guadalajara, DF = Distrito Federal (Ciudad de México), V =
Veracruz.
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4.2 Descripcion general del Cinturén Voleanico Mexicano
4.2.1 Edad de inicio del magmatismo del CVM

Durante el Cenozoico, dos grandes provincias volcanicas cubrieron gran parte del occidente y
el centro de México: la Sierra Madre Occidental (SMQ), con una direccion N-NW (e.g., McDowell y
Clabaugh, 1979), y el CVM, con una direccion E-W (ver Figura 4.1). La SMO representa la provincia
riolitica méas grande del mundo (cubriendo ~200,000 km’ con mas de | km de espesor), que se formé
en dos periodos discretos del Eoceno y el Oligoceno (Montigny et al., 1987). Atwater (1989) relaciond
el desarrollo de estas provincias a un modelo de arco clasico, como una consecuencia de la subduccion
de las placas del Pacifico bajo Norteamérica. El inicié de la actividad volcdnica en el CVM es objeto
de controversia y no se ha alcanzado un consenso al respecto. Demant (1978) sugirié que esto ocurrio
durante el Cuaternarto. Por su parte, Gastil et al. (1979) sefialaron que la actividad empezd hace ~4.5
Ma en la parte occidental, mientras que Allan (1986) propuso un inicid hace 10 Ma. De acuerdo a
Mooser et al. (1974), el vulcanismo en la parte central del CVM se inicié hace 30 Ma, mientras que
Cantagrel y Robin (1979) sugirieron 20 Ma. para el inicio de la actividad en la parte oriental. En un
estudio de la evolucion geologica en la parte S de la Sierra de Guanajuato, basado en el analisis de
informacion cartografica y datos geocronolégicos de K-Ar y “Ar *Ar en roca total, matriz y
feldespatos, Cerca Martinez et al. (2000) propusieron que la transicion de ¢l SMO al CVM ocurrid
entre 22 y 14 Ma, aunque una erupcién abundante de magmas pertenecientes al CVM se dio hasta
~12.5 Ma. Ferrari et al. (1999), a partir del analisis de datos geocronoldgicos, tipo de roca y la
evolucion tectonica de la zona, propusieron que la transicion del SMO al CVM tuvo lugar durante el
Mioceno medio al tardio (< 15 Ma), debido a una reorganizacion de la tectonica de placas, que
involucréd la finalizacidn de la subduccion de los remanentes de la placa Farallén y extension inicial en
el Golfo de California. Esta reorganizacién daria lugar a una rotacién progresiva de ~30° en contra de
las manecillas del reloj, acompaiiada de un cambio en la composicion quimica desde riolitas, tipica de

ta SMO, hacia un magmatismo dominantemente basaltico y andesitico, caracteristico del CVM.

4.2.2 El ambiente geotectonico del CVM en el marco de la teoria de tectonica de placas
El CVM (Figura 4.1) se encuentra situado en una zona en donde interaccionan las placas

oceanicas de Cocos (CO) ¥ Rivera (RI) con la placa continental de Norteamérica (NA), en 1a zona de la

Trinchera de Mesoamérica (TMA}. La subduccion de estas placas en el sur de México exhibe varias
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caracteristicas distintivas que la hacen un caso (nico entre las zonas de subduccion del Pacifico (Suarez
v Sanchez, 1996). Karig et al. (1978) seiialaron que la subduccion ha ocurrido, al menos de forma
intermitente, los tittimos 100 Ma. La placa de Cocos subduce en forma oblicua bajo Norteamérica, con
una velocidad de convergencia que se incrementa en direccion Sureste, desde 4.8 cm/aiio a 104.5°W
hasta 7.5 cm/aiic a 94°W (De Mets y Stein, 1990). La edad de la corteza oceinica que subduce bajo la
TMA se incrementa aparentemente desde México hasta América Central. Sin embargo, esta secuencia
se ve afectada por discontinuidades asociadas a las zonas de fractura Orozco (OFZ) y O’Gorman
(Nixon, 1982; Pardo y Suarez, 1995). No obstante, la edad de la corteza oceénica cerca de la TMA
frente a Acapulco, deducida a partir del analisis de anomalias magnéticas, es >12 Ma (Nixon, 1982). A
partir de datos sismicos, se ha deducido que la placa de Cocos subduce con un angulo inicial de ~15°,
que se vuelve horizontal 2 una profundidad de 50 km a partir de 110 km desde la TMA. Verma (2000a)
determino la composicion quimica e isotdpica de Sr, Nd y Pb en los sedimentos marinos y el MORB
alterado que conforman la placa de Cocos. Por otro lado, hacia el SE del CVM, la placa de Cocos
subduce bajo la placa Caribe para formar el Arco Volcanico de Centroamérica (AVC; e.g., Carr et al,,
1982). La conexion entre el CVM y el AVC es una zona de transicion difusa de vulcanismo de edad

Plioceno al Reciente, conocida como Arco Volcanico Chiapaneco (e.g., Damon y Montesinos, 1978).

Al NW de la placa de Cocos se localiza la placa de Rivera (Figura 4.1), cuya existencia fue
sugerida por Atwater (1970). A pesar de que no existe un acuerdo acerca de sus limites y movimiento
(e.g., Nixon, 1982; Johnson y Harrison, 1990, DeMets y Stein, 1990; DeMets y Wilson, 1997), varios
autores han sefialado que la placa de Rivera presenta una cinematica distinta a la que caracteriza a las
placas de Cocos y Norteamérica (Eissler y McNally, 1984; DeMets y Wilson, 1997). Las direcciones
de movimiento actual de la placa de Rivera son ¢l resultado de un giro de 4° en contra de las manecillas
del reloj, teniendo su polo de rotacién en el borde norte de la placa (DeMets y Wiison, 1997). De esta
forma, la placa de Rivera se caracteriza por una subduccién relativamente lenta, en comparacién a la de
Cocos, en una direccion NE. DeMets y Stein (1990) determinaron que las velocidades de convergencia
varian desde 0.6 cm/afio a 2[°N (cerca de las islas Marias) hasta 2.0 cm/afic a 19°N (cerca de
Manzanillo). La edad de la litdsfera oceanica que se consume actualmente en la zona de trinchera es de
~9 Ma (Klitgord y Mammerickx, 1982). Nixon (1982} sefalé que la placa de Rivera subduce
asismicamente. Sin embargo, al menos seis grandes terremotos (M, > 7.0) han sido documentados
desde 1837, incluyendo el sismo de Jalisco en 1932 (M; = 8.2; Eissler y McNally, 1984). Pardo y
Suarez (1995) evaluaron la sismicidad relacionada a la subduccion de la placa de Rivera y concluyeran
que ésta se lleva a cabo con un dangulo de 50°a profundidades mayores a 40 km. Asi, la placa de Rivera

se situaria a unos 80-100 km de profundidad bajo e! frente volcanico de la zona ceste del CVM en
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Nayarit y Jalisco. Por medio de informacion sismica y gravimétrica, Bandy et al. (1999) presentaron un
modelo de la estructura geolégica para la zona de subduccion de la placa Rivera frente a Jalisco. En
este modelo, la placa se presenta a una profundidad de ~80 km a 170 km de la trinchera, subyaciendo

la zona donde se ubica el volcan de Colima.

Por otro lado, la localizacidn precisa y la naturaleza de la frontera entre las placas Rivera y
Cocos ha sido un tema controversial, debido a que la sismicidad al E de la longitud 106.5° W es difusa
y los mecanismos focales revelan una variedad de estilos de fallamiento (Eissler y McNally, 1984,
DeMets y Stein, 1990). Sin embargo, Bandy et al. (1999) sugirieron que la parte subducida de esta
frontera se sitia directamente y estd orientada d¢ manera paralela al llamado rift de Colima. Sefialaron
que esta estructura de rift se formo en respuesta a la divergencia entre las placas de Cocos y Rivera,

debido al acoplamiento directo entre estas placas y Norteamérica.

4.2.3 Division estructural y tectonica del CVM

l\/izirquez Gonzilez (1998), en base a un estudio estructural realizado a partir de imagenes
Landsat MSS, dividié el CVM en cuatro zonas estructurales y vulcanblogicas: (1) zona occidental
(Z0), desde la costa del Pacifico hasta el lago de Chapala, (2) zona centro-occidental (ZCO), desde el
lago de Chapala hasta la zona de falla Taxco-Querétaro-San Miguel Allende, (3) zona centro-oriental
(ZCOr), desde la falla Taxco-Querétaro-San Miguel Allende hasta los volcanes Popocatépetl e
Iztaccihuatl) v (4) zona oriental (ZOr), desde los volcanes Popocatépetl e lztaccihuatl hasta la costa del
Golfo de México.

La division propuesta por Marquez Gonzalez (1998) corresponde a las unidades
morfoestructurales (en cursiva) propuestas con anterioridad por Pasquaré et al. (1986). La ZO cubre el
llamado Sector Occidental, caracterizado por sistemas de fracturas NW-SE. La ZCO cubre gran parte
del Sector Central definido por Pasquaré et al. (1986) e incluye: (1) la Meseta Tarasca, limitada por
sistemas de fallas SE-NW y ENE-WSW v cubierta por un gran nimero de conos piroclasticos, conos
de lava y domos de edad Cuaternaria; (b) la mayor parte de la Meseta Leon-Guanajuato, que es
atravesado por sistemas de fallas N-S y NNE-SSW, a lo largo de los cuales ocurren pequeios centros
volcanicos recientes; y (c) la llamada Depresion Ceniral, que se extiende desde el lago de Chapala
hasta Querétaro y esta imitada al norte y al sur principalmente por sistemas de fallas ENE-WSW y SE-

NW. La ZCOr incluye el resto del Sector Central: (a) la parte occidental de la Meseta de Lecn-
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Guanagjuato;, y (b) la Zona de Fractura Querétaro, que esta constituida por un complejo sistema de
grabenes, formado por la interaccion de bloques fallados ENE-WSW con la falla Taxco-Querétaro-San
Miguel Allende. Adicionalmente, parte del Sector Oriental, desde el sistema de fallas Taxco-
Querétaro-San Miguel Allende hasta los volcanes Popocatépetl e Iztacihuatl, esta inclutdo en la ZCOr.
La ZOr cubre la parte este de la llamada Meseta Oriental, en donde se ubica la cadena volcanica norte-
sur del Cofre de Perote-Pico de Orizaba. Pasquaré et al. (1986) sefialaron que el Sector Oriental se

caracteriza por un fallamiento limitado en comparacion al resto del CVM.

Zona pccidental

Segun varios autores (e.g., Nixon, 1982; Luhr ef al., 1985; Atlan, 1986; Johnson y Harrison,
1990; Allan et al., 1991), la tectdnica continental de este sector del CVM (Figura 4.2) esta dominada
por una triple unidn rift-rift-rift (RRR) y constituida por los sistemas extensionales de: (1) Colima
(RC), con una orientacion N-S; (2) Tepic-Zacoalco (RTZ), con una orientacion NW-SE; y (3) Chapala
(RCh), con una orientacion E-W. Segiin este modelo, estas estructuras se intersectan a 50 km al S-SW
de la ciudad de Guadalajara, delimitando al oeste el llamado Bloque Jalisco. La triple unién RRR
marcaria el principio de un proceso continental de rifting en el occident® de México, representando el
evento mas reciente de una secuencia de brincos de la cresta Pacifico-Rivera, en direccién Este durante
los ultimos 12 Ma (Klitgord y Mammerickx, 1982; Luhr et al., 1985; Allan et al., 1991). En este
modelo se sugiere que, de continuar este proceso, el rift de Colima llegaria a ser una cresta y el rift de
Tepic-Zacoalco una falla transformante, mientras que el rift de Chapala quedaria como un aulacégeno.
Como consecuencia el bloque Jalisco (que actualmente forma parte de la placa Norteamericana) y la
placa de Rivera serian transferidos a fa Placa Pacifico. Johnson y Harrison (1990) mencionaron que, de
ser valida esta propuesta, el occidente de México representaria el Unico caso de rifting activo tipo

Africano en Norteamérica.

Sin embargo, la ausencia de fallamiento transcurrente derecho en el Plio-Cuaternario a lo largo
del la region Tepic-Zacoalco y la baja tasa de deformacion de estos sistemas de fallas se han aducido
para cuestionar la hipdtesis del proceso incipiente de rifting activo (DeMets y Stein, 1990; Quintero-
Legorreta et al., 1992; Ferrari et al., 1994). De esta forma, el patron estructural a lo largo de la frontera
N del Bloque Jalisco se ha interpretado como resultado de una tectdnica extensional relacionada con la

reactivacion de las fronteras del Bloque Jalisco, mas que como un desplazamiento lateral a la derecha.
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Figura 4.2 Esquema de las zonas occidental (ZO) y centro-occidental (ZCO) del CVM. Claves: RTZ =
Rift Tepic-Zacoalco, RC = Rift de Colima, RCh = Rift de Chapala; 1 = Volcan San Juan, 2 = Volcan
Las Navajas, 3 = Volcan Sanganguey, 4 = Volcan San Pedro, 5 = Volean Tepetiltic, 6 = Volcan
Ceboruco, 7 = Volcan Tequila, 8 = Sierra La Primavera, 9 = San Sebastian, 10 = Mascota-Talpa, 11 =
Los Volcanes, 12 = Volcan Céntaro, 13 = Nevado de Colima, 14 =Volcan de Colima, 15 = Volcan
Paricutin, 16 = Volcan Jorullo, 17 = Volcan La Pilita, 18 = Los Azufres. El recuadro localiza el Campo
Volcanico Michoacdn-Guanajuato (CVMG). Las lineas continuas, discontinuas y punteadas describen
los sistemas principales de fallas y fracturas; Ch-Oax = sistema Chapala-Oaxaca, Ch-Tu = sistema
Chapala-Tula (Johnson y Harrison, 1990; y Singh y Pardo, 1993).

Por otro lado, la mayor parte del Bloque Jalisco estd constituido por ¢l batolito granodioritico
de Puerto Vallarta (Schaaf et al., 1995), el cual fue emplazado durante el Cretacico. Jonhson y Harrison
(1990) y Carmichael et al. (1996) identificaron en esta region tres grandes estructuras de graben, con
una edad de Cenozoico tardio: Talpa, Mascota y Atenguillo. La actividad magmatica Plio-Cuaternaria
(Figura 4.2, # 9-11) estd representada por los campos volcinicos de Mascota-Talpa (Lange vy
Carmichael, 1990; Carmichael et al., 1996), San Sebastian (Lange y Carmichael, 1990, 1991}, Los
Volcanes (Wallace y Carmichael, 1989, 1992), v Atenguillo (Righter y Carmichael, 1992).
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El magmatismo en estos campos volcédnicos esta dominado por rocas sub-alcalinas (basaltos.
andesitas basalticas y andesitas) y, en menor medida, por lamproéfiros (representados principalmente
_por minetes y absarokitas), las cuales coexisten en tiempo y espacio (Luhr, 1997). Su origen se
relaciond a la fusién parcial de un manto heterogéneo, metasomatizado y oxidado, debido a procesos
de subduccién. De forma particular, la fuente de los lamprofiros seria una region del manto que
contendria venas de flogopita y apatito (e.g., Carmichael et al., 1996). El régimen extensional en la
zona favoreceria la erupcion de estos magmas. Para los magmas sub-alcalinos evolucionados, se -
reportaron evidencias de asimilacton cortical. Por otro lado, Righter y Carmichael (1992) describieron
varios volcanes del Plio-Pleistoceno en la parte norte del graben de Atenguillo (El Vigia, Tio Cleto, La
Laja), cuyos productos eruptivos son basaltos alcalinos, hawaiitas y mugearitas con caracteristicas

geoquimicas propias de magmas generados en ambientes extensionales.

El rift Tepic-Zacoalco (RTZ; Figura‘ 4.2) esta conformado por una serie de gribenes y
semigrabenes, abarcando ~240 km en una direccion NW desde la triple unién. La tectdnica de la zona
_es principalmente extensional, con fallas listricas cuyo bloque hundido esta al SW (Rosas-Elguera et
.al, 1996). En el interior de los grabenes se ubican alineados en direccion NW-SE seis volcanes
compuestos que han eruptado andesitas y dacitas sub-alcalinas (Figura 4.2, # 1-7): San Juan (Luhr,
2000), Sanganguey (Nclson y Livieres, 1986), Tepetiltic, San Pedro (Verma y Nelson, 1989},
Ceboruce (Nelson, 1980) y Tequila (Wallace y Carmichael, 1994). Se ha reportado que estas rocas
presentan caracteristicas geoquimicas asociadas a magmas de arcos y evidencias de una asimilacion
cortical limitada (Hochstaedter et al., 1996). En ¢l caso del volcan San Juan, Luhr (2000) reportd la
presencia de magmas adakiticos, que relaciond a la fusion parcial de la placa de Rivera. Asimismo,
destacé la importancia de procesos de contaminacidn cortical en la evolucion magmatica de este

volcan.

Al igual que en el Bloque Jalisco, se han reportado magmas alcalinos coexistiendo en tiempo y
espacio con los sub-alcalinos junto a los volcanes Sanganguey (Figura 4.2, # 3; Nelson y Carmichael,
1984) y Tequila (Figura 4.2, # 7; Harris, 1986; Moore et al,, 1994), asi como en los alrededores de
Guadalajara (Gilbert et al., 1985). Por otro lado, €l volcan Las Navajas (Figura 4.2, # 2) ha eruptado
una variedad de lavas alcalinas y peralcalinas (Nelson y Hegre, 1990). En estos casos, el origen de los
magmas se ha relacionado a una fuente que no ha interactuado con un componente de subduccidn,
mientras que la evolucidn magmatica en estos centros esta dominada por la asimilacién cortical

(Hochstaedter et al., 1996).
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El rift de Colima (RC, Figura 4.2) se extiende 190 km en direccion S, desde Guadalajara hasta
su interseccién con la costa del Pacifico. En general, estd compuesto por una serie de fallas normales
con direccion N-S, generando un sistema de cuencas limitadas por escarpes pronunciados y altamente
erosionados. La estructura ha sido dividida en tres segmentos (Allan, 1986), siendo la parte central la
mas ancha (~60 km) y ocupada principalmente por tres estratovolcanes sub-alcalinos denominados
Volcan Céantaro, Nevado de Colima y Volcan de Colima (Figura 4.2, # 12-14). Este altimo se considera
el volcan mexicano mds activo, con varias erupciones plinianas y coladas piroclasticas en los Gltimos
500 afios (Luhr y Carmichael, 1980). Un grupo disperso de diez pequefios concs cineriticos rodean los
flancos inferiores de los volcanes Céantaro y Nevado de Colima, nueve de los cuales han eruptado

lamprofiros, que incluyen basanitas, leucita-basanitas y minetes {(Luhr y Carmichael, 1981).

El rift de Chapala (RCh, Figura 4.2) esta constitﬁido por tres grabenes: Chapala, Citala y
Depresion Central (Johnson y Harrison, 1990). En el graben de Chapala (con 100 km de largo y 10-30
km de ancho) se localiza el lago de mismo nombre, que es el mas extenso de México. El magmatismo
en el rift de Chapala lo constituyen rocas con caracteristicas sub-alcalinas que van desde basaltos a

dacitas (Delgado Granados et al., 1995).

Finalmente, a 15 km al W de Guadalajara se ubica una estructura tipo caldera, conocida como
L.a Primavera (Figura 4.2, # 8). Se compone de un conjunto de domos de composicion traquitica-
riolitica peralcalina, cubriendo un 4rea de ~500 km?, que probablemente se han generado por un
proceso predominante de cristalizacion fraccionada. Mahood y Halliday (1988) seiialaron que, por
razones ain desconocidas, la mayor parte de los magmas rioliticos dentro de la cimara magmatica no
asimilaron material cortical. Esta drea ha recibido una gran atencién debido a su potencial geotérmico,
por lo que se ha desarrollado un intenso trabajo de técnicas geofisicas para modelar la cdmara

magmatica (e.g., Verma y Rodriguez-Gonzalez, 1997).

Zaona centro-occidental

Esta zona (Figura 4.2), Johnson y Harrison (1990) reconocieron dos grandes zonas de
fallamiento cuaternario, los sistemas Chapala-QOaxaca (Ch—Oax) y Chapala-Tula (Ch-Tu). La zona de
falla Ch-Oax se extiende ~55° km en direccion SE desde el rift de Chapala, cruzando el campo
volcdnico Michoacan-Guanajuato (CVMG) y formando la frontera del ilamado Bloque Guerrero. A lo

largo de este sistema de fallas se sitiian los volcanes Paricutin y Jorullo (Figura 4.2, # 15 y 16). Por
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esta razon, algunos autores lo consideran como responsable del ascenso de magmas a la superficie en
este campo volcanico (Hasenaka y Carmichael, 1987). En una zona cercana a la presa El Infiernillo, en
¢l S de Michoacan, la falla Ch-Oax presenta una curvatura y penetra en los terrenos tectono-
estratigraficos del Sur de México. Por otro lado, la zona de falla Ch-Tu se inicia justo al E del rift de
Chapala, extendiéndose unos 300 km en direccién E-W a lo largo del paralelo 20°, hasta intersectar la
zona de falla Querétaro-Taxco de direccion general N-NW. El sistema Ch-Tu se caracteriza por la
ausencia de grandes estratovolcanes y el predominio de largas fallas activas E-W (Suter et al., 1991,
1992, 1995a). De esta forma, basados en discontinuidades estructurales mayores en este ltimo sistema
de fallas, se dividié la zona en tres segmentos, que incluyen tres prominentes estructuras tectonicas (de
Qeste a Este): (1) el graben de Cuitzeo, delimitado por fallas ENE-WSW y E-W, en donde existe una
actividad tectonica desde el Plioceno; (2) la falla Venta de Bravo, que alcanza una longitud de 45 km
en direccién E-W y se considera sismicamente activa; y (3) el graben de Acambay, delimitado por los

sistemas de fallas activos Acambay-Tixmadejé, Pastores y Epitacio Huerta.

En la zona S del estado de Guanajuato y la zona N del estado de Michoacan existen ~1400
centros volcanicos que cubren >40,000 km?, denominados por Hasenaka y Carmichael (1985, 1987)
como Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato (CVMG, Figura 4.2). La mayoria de estos centros son
conos cineriticos (1000), mientras que el resto (400) han sido identificados como volcanes escudo,
domos de lava y volcanes compuestos (Hasenaka, 1994). Con base en datos geocronolégicos de *C en
muestras de carbon (Hasenaka y Carmichael, 1985) y datos radiométricos de K-Ar en roca total (Ban et
al., 1992), se ha reportado que la edad del campo varia desde 2.3 Ma hasta el presente, con una
aparente migracién de N a S del foco del vulcanismo (Hasenaka, 1994). Dos de estos conos cineriticos,
asociados con flujos de lava, han mostrado una actividad historica: el volcan Jorullo (1759-1774; Luhr
y Carmichael, 1985) y el voican Paricutin (1943-1952; McBirney et al., 1987). Aunque no se observa
un patron de alineamiento claro, los conos cineriticos se agrupan en cimulos locales cuya
concentracidon mas alta (75%) ocurre entre 200-300 km de la Trinchera Mesoamericana. El
magmatismo es de tipo sub-alcalino, representado por andesitas y en menor medida por basaltos y
dacitas. Sin embargo, también se han reportado algunos magmas alcalinos que coexisten en tiempo y
espacio con tos sub-alcalinos (Hasenaka y Carmichael, 1987). Por ejemplo, los conos cuaternarios
Jorullo y La Pilita (separados a 3 km de distancia; Figura 4.2, # 16 y 17), han emitido respectivamente
magmas primitivos (Mg-v > 70; Ni > 235 ppm) sub-alcalinos y alcalinos. Por otro lado, los magmas
sub-alcalinos del CVMG se caracterizan por presentar menores contenidos en elementos incompatibles
en comparacion a los alcalinos y sus patrones de elementos traza presentan anomalias negativas de

HFSE. Estas caracteristicas fueron asociadas a una génesis con la participacion de un componente de
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subduccion, mientras que para los magmas alcalinos se sugirié que dicho componente estuvo ausente
(Hochstaedter et al., 1996). Por otro lado, existen evidencias de que la contaminacion cortical juega un
papel importante en la evolucién magmatica del CVMG, como lo demuestra la presencia de xenolitos
graniticos y las variaciones de las relaciones isotopicas y de elementos traza para los magmas del

volean Paricutin (McBirney et at., 1987).

Hacia la parte NW del campo Michoacin-Guanajuato se localizan extensos afloramientos de
rocas con un alto contenido de silice y que incluyen ignimbritas, domos y depdsitos de flujos
piroclasticos. El vulcanismo ocurrié en dos etapas (6.1-2.8 y 1 Ma; datos geocronoldgicos de K-Ar en
roca total, plagioclasa, sanidino y biotita), ligado a una tectdnica dominada por fallas transcurrentes de
tipo lateral izquierdo (Ferrari et al., 1991). Se ha mencionado, que durante la segunda etapa de
actividad volcanica se formé la llamada caldera de Los Azufres, en donde se localiza la segunda planta
geotérmica en importancia en México. Este campo geotérmico ha sido objeto de un gran nimero de

estudios geoquimicos (e.g., Torres-Alvarado y Satir, 1998) y geofisicos (e.g., Andaverde et al., 1993).

Zona centro-oriental .

El sistema de fallas Taxco-Querétaro-San Miguel Allende (TQS, Figura 4.3; e.g., Suter et al.,
1992), con una extensién de 200 km y una orientacion NNW-SSE, marca el limite entre las zonas
centro-occidental (ZCO) y centro-oriental (ZCOr) del CVM. Este sistema marca un importante cambio
geolégico y vulcanolégico en la provincia, separando zonas con diferente altitud (en promedio 1,200 al
E y 2,200 al W) y espesor cortical, marcado por una anomalia nefgativa de Bouguer (-250 mGal) de
direccion NNW-SSE (Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Marquez-Gonzalez, 1998). Este
aumento de espesor cortical explicaria la disminucion progresiva del fallamiento en direccion E
(Johnson y Harrison, 1990). Uno de los rasgos importantes en la zona es una alineacion de centros
poligenéticos a través del sistema de falla que son (en direccion NNW-SSE; Figura 4.3, # 1-2, 4-7):
Palo Huérfano, La Joya, San Pedro, Cimatario, Cerro Grande, Nado, Altamirano, Temascalcingo, La
Guadalupana y el Nevado de Toluca (Alaniz-Alvarez et al., 1998). Por otro lado, en la interseccion del
sistema de fallas Acambay (E-W) con el Taxco-Querétaro (NNW-SSE), en las cercanias del volcan
Altamirano se ubica un abundante vulcanismo monogenético, que en parte ha sido cartografiado por

Garcia-Palomo et al. (2001).
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El Nevado de Toluca (Figura 4.3, # 7) se sitia a 23 km al SW de la ciudad de Toluca y
representa el cuarto pico mas alto en México (4,680 m; Macias et al., 1997). Es un estratovolcan de
composicion andesitica-dacitica del Pleistoceno tardio, que se formé en la interseccion de tres sistemas
de fallas: Taxco-Querétaro, San Antonio y Tenango (Garcia-Palomo et al., 2001). El aparato consta de
un crater con una forma elongada E-W de 2-2.5 km de diametro, con dos lagos (El Sol y La Luna) con
una base situada a 4,200 m de altura, separados por un dome dacitico, conocido como El Ombligo.
Macias et al. (1997) y Garcia-Palomo et al. (2001) propusieron una historia eruptiva compleja que se
inicié hace 2.6 Ma, con varias etapas de construccién-destruccion del cono. En la periferia de este gran
estratovolcan se han reportado algunos conos de escoria de composicion sub-alcalina y alcalina.

En la zona centro oriental del CVM se sitian dos estructuras caldéricas. La caldera de Amealco
(Figura 4.3, # 3) se ubica en el borde norte del graben de Acambay (e.g., Verma et al., 1991; Aguirre-
Diaz, 2000). Esta estructura se formoé hace 4.7 Ma (datos de K-Ar) por la emision de una voluminosa
sucesion de ignimbritas que cubrieron un 4rea de 2,000-3,000 km?. La “Toba Amealco” esta formada
por pomez dacitica y escoria andesitica, con evidencias de mezcla de magmas. Tras el colapso se
emitieron en los bordes e interior de la caldera flujos de lava y domos de composicion andesitica y
riolitica. Por otro lado, la caldera de Huichapan (Figura 4.3, # 9; Milan et al., 1993), con un diametro
de 9 km, se formo6 hace unos 4.2 Ma (datos de K-Ar) por la emision de los flujos ignimbriticos San
Francisco y Don Guiyd, que son acompaiiados ademas por una secuencia de basaltos a dacitas. Verma
(2001a) seniald que la evolucidon magmatica en las calderas de Amealco y Huichapan esta dominada por

procesos de asimilacion-cristalizacion fraccionada.

Hacia al E de la zona de falla Taxco-Querétaro-San Miguel Allende se ubica la Sierra de las
Cruces (Figura 4.3, # 8), la cual se compone de una serie de volcanes poligenéticos, asi como flujos de
lava, productos piroclésticos y lahares asociados, que en conjuﬁto forman una sierra elongada con una
orientacion NNW-SSE y de composicién andesitica y dacitica, que aparecieron entre el Plioceno y el
Pleistoceno (Delgado-Granados y Martin del Pozzo, 1993). Con base en informacion paleomagnética y
geocronologica de K-Ar, Mora-Alvérez et al. (1991) y Osete et al. (2000) reportaron que el vulcanismo
en la Sierra de las Cruces parece migrar hacia el S, con edades que van de 2.87 Ma a 19°25°N hasta
1.92 Ma a [9°12'N. De Cserna et al. (1987) reportaron que el fallamiento dominante en la zona es
normal con orientacion E-W. Hacia el Sur de la Sierra de las Cruces se ubican el volcan Ajusco,
compuesto de lavas y piroclastos andesiticos y la Sierra de Zempoala, conformada por volcanes

pleistocénicos de composicion dacitica (Marquez-Gonzalez, 1998).
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GOLFODE _| N
MEXICO

Figura 4.3 Esquema de las zonas centro-oriental (ZCOr) y oriental (ZOr) del CVM. Claves: | =
Volcanes Palo Huérfano-La Joya-San Pedro, 2 = Volcanes Cimatario-Cerro Grande, 3= Amealco, 4 =
Volcan Nado, 5 = Volcan Altamirano, 6 = Campo monogenético en la interseccion de los sistemas de
fallas Acambay y Taxco-Querétaro, 7 = Nevado de Toluca, 8 = Sierra de las Cruces, 9 = Huichapan, 10
= Volcan lztaccihuatl, 11 = Volcan Popocatépetl, 12 = Volcan Pico de Orizaba, 13 = Cofre de Perote,
14 = Centro silicico de Las Derrumbadas, 15 = Los Humeros, 16 = Volcan Cerro Grande, SCN =
Sierra de Chichinautzin, CVLT = Campo Volcanico de Los Tuxtlas; CO = Placa de Cocos. Sistemas
principales de fallas y fracturas: Ch-Oax = Chapala-Oaxaca; Ch-Tu = Chapala-Tula; TQS = Taxco-
Quereterao-San Miguel Allende; Ac = Acambay. El resto de la simbologia es similar a Ia de la Figura
4.2.

A ~50 km de la Sierra de las Cruces en direccién E se ubica la Sierra Nevada, un alineamiento
N-S de varios estratovolcanes, que incluyen el Iztaccihuatl y el Popocatépetl (Figura 4.3, # 10 y 11).
E! volcan lztaccihuatl (5,286 m) esta formado por coladas y material piroclastico principalmente de
composicion andesitica y dacitica que fueron emitidas en dos secuencias eruptivas entre 0.9 y 0.08 Ma.

Nixon {1988a,b) propuso que la geoquimica observada es el resultado de la existencia camaras
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magmaticas de dacita con reinyecciones periddicas de magma basaltico. Esto dio lugar a una rapida

homogenizacion por mezcla de magmas, seguida de una cristalizacion fraccionada dindmica.

Por otro lado, al S del voican Iztaccihuatl se ubica el Popocatépetl, el segundo estratovolcan en
altitud (5,450 m) y uno de los mas activos en el CVM. Robin y Boudal (1987) reportaron que la
historia eruptiva de este volcan, que se inicié hace ~1 Ma, puede dividirse en dos periodos principales,
'separados por un evento gigantesco de tipo Bezymiano. Los ditimos 15,000 afios se han caracterizado
por veluminosas erupciones plinianas, con intervalos que fluctian entre los 1,000 y los 3,000 aios. Las
erupciones mas importantes ocurrieron entre 3,195-2830 a.C., 800-215 a.C. y 675-1095 d.C. (Siebe et
al., 1996), A partir del 21 de diciembre de 1994, el Popocatépetl ha presentado una actividad
intermitente, con emisién de cenizas y vapor. A.I igual que en el Iztaccihuatl, los procesos de mezcla
entre magmas basalticos que entran periédicamente en la cémara magmatica diferenciada son un factor

importante en la evolucién geoquimica del volcan (Boudal y Robin, 1983).

Los alineamientos volcanicos de la Sierra de las Cruces-Zempoala y de Sierra Nevada definen
la Cuenca de México (De Cserna et al., 1987). Esta es una cuenca endorréica, desecada artificialmente,
que se formd como resultado de la obstruccion del antiguo Valle de México por la actividad volcanica
que edifico la Sterra de Chichinautzin, La cuenca contiene calizas cretacicas, rocas volcéanicas del
Terciario, loess, rellenos aluviales y sedimentos lacustres de edad Cuaternaria. Esta zona ha sido
habitada desde hace 5,000 afios, ocupando paulatinamente los margenes y las islas del lago de
Texcoco. Durante los siglos XV1y XVII el lago fue desecado y ahi se asenté la Ciudad de México, que
junto con la zona aledafia representan actualmente la mayor aglomeracién humana en el planeta y en el
centro social, politico y econémico de México. A lo largo de su historia, esta zona se ha visto afectada

por fuertes eventos sismicos, como el terremoto-del 19 de Septiembre de 1985.

Al S de la Cuenca de México, se ubica la Sierra de Chichinautzin (SCN; Figura 4.3), la cual
esta constituida por ~200 estructuras volcanicas que cubren ~2,400 km’ (Marquez-Gonzalez, 1998).
Una descripcion detallada sobre la geologia y la geoquimica de la SCN se presenta en el siguiente

capitulo.
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Zona oriental

Esta zona (ZOr, Figura 4.3) Sé caracteriza por no mostrar rasgos tectonicos tan definidos
afectando las rocas volcanicas, a diferencia de lo que ocurre en el resto del CVM, probablemente
debido a la reciente y extensa cobertura volcanica , volcanoclastica y fluvio-lacustre observada en la
region. A partir de lineamientos en imagenes Landsat v alineaciones de conos, Negendank et al. (1985)
propusieron la existencia de cinco direcciones preferentes en la tecténica de la zona. Estos autores
también dividieron la zona en cuatro unidades geologicas, las cuales son de W a E: (1} el area del
Altiplano o Cuenca Oriental, (2) el Macizo Pico de Orizaba — Cofre de Perote, (3) el area de Jalapa-
Naolinco, y (4) el 4rea de Chiconquiaco — Macizo de Palma-Sola. La actividad volcanica en el
Plioceno y Cuaternario dio lugar a la formacién de diversas estructuras volcénicas, que incluyen
estratovolcanes (e.g., Pico de Orizaba, La Malinche, Cofre de Perote), domos (e.g., Las Derrumbadas),
volcanes monogenéticos (e.g., area de Cd. Serdan, maares de Tecuitlapa y Atexcac) y la caldera de Los

Humeros (e.g., Verma, 2000b).

El area del Altiplano esta dominada por los domos rioliticos de Las Derrumbadas (Figura 4.3, #
14), con una edad 0.32 Ma (e.g., Siebe y Verma, 1988), y Cerro Pinto, con edades de (.04-0.05 Ma
(Negendank et al., 1985). En ambos casos, la génesis ha sido relacionada a fusion parcial de corteza
continental (Besch et al., 1995). En la zona de Las Derrumbadas se ha reportado la presencia de flujos
basalticos y andesiticos, estos altimos generados por mezcla entre los basaltos y las riolitas. Los
basaltos presentan caracteristicas sub-alcalin'as y alcalinas (Negendank et al., 1985). Por otro lado, la
region Macizo Pico de Orizaba — Cofre de Perote (Figura 4.3, # 12-13) se caracteriza por la presencia
un alineamiento N-S de cinco centros volcénicos, que incluyen los estratovolcanes cuaternarios Pico de
QOrizaba (0.9-0.29 Ma; Hoskuldsson y Robin, 1993} y el Cofre de Perote (1.3-0.24 Ma; Carrasco-Nuiiez
y Gomez-Tuena, 1997), de composiciones andesiticas, junto con tres calderas: Cerro Desconocido,
Cerro Tecomales y Cerro de las Cumbres. El area de Jalapa-Naolinco esta caracterizada por conos
cineriticos que han hecho erupcion basaltos sub-alcalinos y alcalinos, entre 1.57 y 0.02 Ma
(Negendank et al,, 1985). En el area de Chiconquiaco — Macizo de Palma-Sola los productos
volcanicos son principalmente de caricter alcalino del Mioceno-Plioceno, aunque también se han
identificado dacitas sub-alcalinas con estas edades. La ultima fase del vulcanismo (Pleistoceno-

Holoceno) en esta zona se caracteriza por basaltos alcalinos, con la presencia de andesitas basalticas.

La caldera de Los Humeros (Figura 4.3, #15) esta situada en el borde N de la zona oriental del

CVM. En su interior se encuentra uno de tos campos geotérmicos mas importantes del CVM (Ferriz y
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Mahood, 1984). La geoquimica de la zona esta representada por rocas cuaternarias de composicion
basaltica a riolitica. Recientemente, Verma (2000b) reportd que las rocas basalticas de Los Humeros no
presentan caracteristicas geoquimicas relacionadas a zonas de subduccién. Por el contrario sefiala que
los basaltos se originaron por fusion parcial de una fuente litosferica. En cuanto a los magmas
andesiticos a rioliticos, Verma (2000b) propuso que podrian haber sido generados a partir de estos
magmas maficos a través de procesos de asimilacién cortical acoplada con una extensiva cristalizacion
fraccionada. Por otro lado, el volcan Cerro Grande (Figura 4.3, #16) representa un ejemplo de
evolucion inusual para un cono tipo escudo. Esta estructura, cuya formacion se inicié hace 11 Ma, se
construy6 a partir de la erupcion de lavas de andesita basaltica a dacitas. Una intensa fase explosiva
causa la destruccion parcial del edificio volcanico, evolucionando en una estructura tipo caldera

(Carrasco-Nufiez et al., 1997).

Algunos investigadores han propuesto que las rocas alcalinas de la zona oriental del CYM
pertenecen a la Provincia Alcalina Oriental (e.g., Cantagrel y Robin, 1979), de tal forma que el limite
oriental del CVM es marcado por la cadena volcanica N-S Pico de Orizaba — Cofre de Perote. Sin
embargo, otros autores (e.g., Negendank et al.,, 1985; Nelson et al., 1995) sugirieron que las rocas
alcalinas st pertenecen al CVM e incluso incluyeron también al complejo alcalino de Los Tuxtlas,

ubicado en el sur de Veracruz (Figura 4.3, CVLT). .

4.3 El origen del Cinturdn Volcanico Mexicano
4.3.1 Primeras hipdtesis de origen

Von Humboldt (1808) fue el primer investigador en proponer una explicacion cientifica acerca
del origen del CVM, que involucraba la existencia de una macro-fractura disectando el continente a lo
largo del paralelo 19°, desde el océano Atlantico hasta el océano Pacifico. Esté autor considerd que las
islas volcanicas de Revillagigedo, situadas a 800 km al oeste de Puerto Vallarta, representaban una
extensién del gran sistema de fractura. Desde entonces, varios investigadores siguieron la hipotesis de
fractura cortical (e.g., Mooser y Maldonado, 1961; Mooser, 1969). De Cserna (1971) propuso que una
zona de fractura del Permo-Tridsico subyacia el CVM y que representaria la continuacion en el

continente de la zona de fractura oceanica de Clarion (Menard, 1955).
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4.3.2 La hipéresis del arco continental

Con el desarrollo de la teoria de tectonica de placas, el CVM fue considerado un arco
continental tipico (Figura 4.4), en donde el vulcanismo ocurrié como resultado de la subduccion de las
placas de Cocos y Rivera a lo largo de la Trinchera Mesoamericana (e.g., Molnar y Sykes, 1969; Pal y
Urrutia Fucugauchi, 1977; Nixon, 1982; Johnson y Harrison, 1990; Ferrari et al., 1994; Pardo y Suérez,
1695).

Sin embargo, en la actualidad no existe un consenso general acerca del origen y la evolucidn
del CVM, ya que algunos hechos desafian este modelo clasico de subduccion. En primer lugar, destaca
una orientacién no-paralela con respecto a la zona de trinchera Meso-Americana (TMA), con una
desviacion angular de ~20° (Molnar y Sykes, 1969). De esta forma, la TMA se localiza a ~400 km del
frente volcanico en la zona oriental del CVM, mientras que en la parte occidental se encuentra solo a
150 km. Menard (1955} sugirid una subduccion oblicua en el occidente de México, con una zona
pivote ubicada en 40°N y 110°W que provocaria velocidades de convergencia mas altas en la parte
oriental qite en la parte occidental de la placa de Cocos. Por su parte, Urrutia-Fucugauchi y Bohnel
(1988) explicaron que el no-paralelismo es el resultado de cambios en el.lémgulo de la placa de Cocos.

En contraposicion, hacia el sureste del CVM, el AVC se orienta en forma paralela a la TMA.

Los estudios sismicos (Figuras 4.5 y 4.6) han revelado que no existe una zona de Wadati-
Benioff bien definida para la subduccion de la placa de Cocos en México, siendo totalmente ausente en
su parte central (e.g., Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suarez, 1995). La proyeccion de la placa que se ha
modelado implicaria profundidades demasiado someras (< 80 km) para participar en la petrogénesis
del magmatismo del CVM. Tatsumi y Eggins (1995) reportaron que, en la mayoria de las zonas de
subduccién, la litésfera que subduce se sitla bajo el frente del arco volcanico a una profundidad de 108
+ 14 km. Esta es la profundidad a la que la presion y temperatura dan lugar a las reacciones de
deshidratacién del basalto alterado que subduce, liberando fluidos que provocan la fusion parcial del

manto litosférico.
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Figura 4.4 Modelo esquematico de subduccién-extension para el CVM, segin Hoschtaedter et al.
(1996) y Luhr (1997). RI = placa de Rivera, CO = placa de Cocos, NA = placa de Norteamérica, L =
magmatismo lamprofiro, SA = magmatismo subalcalino, A = magmatismo alcalino. EI magmatismo L
y SA se relacionarian a la subduccion de las placas Rl y CO, mientras que el magmatismo A se
produciria a partir de un manto sin influencia de la subduccién en zonas donde la corteza estaria bajo
un régimen extensional.

Sin embargo, con base a estos principios y sin contar con evidencias sismicas, Pardo y Suarez
(1995) infirieron los contornos de 80 y 100 km de profundidad bajo el CVM (Figura 4.5), con el objeto
de relactonar el magmatismo a la subduccién de la placa de Cocos. Por otro lado, una explicacion para
la ausencia de focos sismicos 50 km antes del frente volcanico en el CVM podria ser la subduccion
asismica de una placa joven y ain caliente (e.g., Demant, 1978), similar al modelo de subduccion
propuesto para la placa Juan de Fuca bajo el Noroeste de Norteamérica (Weaver y Michaelson, 1985).
Sin embargo, esto implicaria probablemente la presencia de magmas generados por fusién directa de la
placa (Defant y Drummond, 1990; Defant et al., 1991; Drummond et al., 1996), los cuales no han sido

reportados en el centro del CVM.
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Figura 4.5 Distribucion de sismos de compresion (circulos rellenos) y de tension (circulos abiertos) en
el § de México (modificado de Parde y Suarez, 1995). Las lineas continuas representan los contornos
de isoprofundidades del plano de Wadati-Benioff definido por la placa de Cocos. Las lineas
discontinuas representan los contornos inferidos, sin informacién de hipocentros.

Por otro lado, una serie de evidencias geofisicas dentro del CVM complican un modelo clasico
de arco para explicar el origen del magmatismo. A partir del analisis de sismogramas, Gomberg y
Masters (1988) reportaron la presencia de una zona de baja velocidad de ondas S (<4 km/s) por encima
de tos 250 km en el centro de México. Por otro lado, una pronunciada anomalia negativa de Bouguer
(<-200 mGal; Figura 4.7) ha sido observada bajo todo el CVM (Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi,
1993}, especialmente en la parte centrai, lo que podria indicar la existencia de un manto “anémalo™ que
subyace a la corteza inferior y caracterizado como una zona de baja velocidad sismica (Vp = 7.6 km/s)

y de baja densidad (3.29 g/em?).
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Figura 4.6 Perfil de sismicidad en el S de México, que cruza la Sierra de Chichinautzin (modificado de
Verma, 2000a). Los sismos de compresion (circulos rellenos) se localizan imicamente en las cercanias
de fa costa, mientras que hacia el interior del continente todos los sismos son de tensién {circulos
abiertos). En el diagrama se incluye la posicidn inferida de la placa de Cocos. La traza discontinua
superior, después de 275 km de la zona de trinchera, es de Suarez et al. (1990), mientras que la inferior
es |a reportada por Pardo y Sudrez (1995). '

Estas caracteristicas contrastan con las observadas en la mayoria de los sistemas arco-trinchera
(e.g., Japon, Aleutianas, Filipinas, Centro América), en donde se ha observado una anomalia de
Bouguer negativa en la zona de trinchera que se convierte en una anomalia positiva en el frente
volcanico (Tatsumi y Eggins, 1995). Por el contrario, las caracteristicas gravimétricas del CVM se
asemejan a las observadas en zonas que experimentan una situacién de rifting activo, con ascenso de
material astenosférico (e.g., Rift del Rio Grande, Sinno et al., 1986; Rift del este de Africa, Moores y
Twiss, 1995). Ademas, en el CVM se ha reportado valores altos de flujo térmico (90 mW/m?; Ziagos et
al., 1985: Polak et al., 1985). Por otro lado, a partir de informacion gravimétrica también se ha inferido
que el espesor cortical en el CVM alcanza un maximo en la parte central, donde llega a los 50 km

(Urrutia-Fucugauchi y Flores Ruiz, 1996). Este hecho abre la posibilidad de que procesos

103



petrogenéticos de asimilacion y mezcla de magmas, ademas de ia cristalizacion fraccionada, tengan un

pape!l importante en la evolucion geoquimica del magmatismo en el CVM.

Al
450 km

Anomalia de Bouguer

Figura 4.7 Perfil topografico, estructura de la corteza y anomalia de Bouguer transversales al CVM
(madificado de Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993).

Por otro lado, la sismicidad a través del CVM alcanza profundidades maximas de 60 km y la
mayoria de la informacion de eventos sismicos se ha interpretado con focos ubicados a menos de 20
km de tipo extensional norte-sur (Figura 4.6; e.g.. Suter et al., 1992; Singh y Pardo, 1993). En este
sentido, el evento para el que se cuenta con un mejor registro sismico (evento de Milpa Alta, Enero 21,
1995; UNAM and CENAPRED Seismology Group, 1995) fue interpretado como un evento de
fallamiento normal con una importante componente sinestral (50%), ubicando su foco a ~12 km de
profundidad. Como ya se ha sefialado, diversos estudios tectéonicos han demostrado la existencia de un
régimen tensional a través del CVM, incluyendo su parte frontal, el cual ha ha tenido lugar desde el

Mioceno (Johnson y Harrison, 1990: Singh y Pardo, 1993. Suter et al, 1996). La deformacion se
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concentra principalmente en la parte occidental del CVM, disminuyendo su intensidad en direccion
este (Suter et al., 1995a). Recientemente, Alaniz-Alvarez et al. (1998) desarrollaron un modelo que
relaciona la tectonica con el estilo de vulcanismo observado en e} CVM. En este modelo, se propone
que los grandes estratovolcanes se encuentran alineados en cadenas de orientacion Norte-Sur a lo largo
de failas normales con orientacion Norte-Noroeste con una baja tasa de deformacion, mientras que los
volcanes monogenéticos usualmente se localizan en sistemas de fallas normales paralelas a la

orientacion del CVM.

Por otro lado, a través de todas las zonas que componen el CVM se ha documentado (e.g.,
Negendank et al., 1985; Verma y Aguilar-Y-Vargas, 1988; Lubhr et al., 1989; Luhr, 1997) la presencia
simultanea en el tiempo y en el espacio de dos tipos de magmas, en donde uno de tipo sub-alcalino
predomina ampliamente sobre uno de tipo alcalino, representado por rocas lamprofiricas (Luhr, 1997)
y rocas con caracteristicas similares a los basaltos de isla oceanica (OIB). A diferencia de lo observado
en arcos volcanicos tipicos (e.g., Japén), el CVM carece de una variacién sistematica de parametros
quimicos con respecto a su distancia a la zona de trinchera (Verma y Aguilar-y-Vargas, 1988; Wallace
etal., 1992). |

Para explicar la diversidad geoquimica en el CVM, Hochstaedter et al. (1996) y Luhr (1997)
propusieron un modelo combinado de subduccién y extension, con tres fuentes magmaticas (Figura
4.4). En primer lugar, sostienen que la génesis de los magmas sub-alcalinos puede explicarse por un
modelo de subduccion convencional: fluidos derivados de la placa que subduce se infiltrarian en la
cufia de manto, causando su fusion parcial y la erupcion en los estratovolcanes en el frente volcénico.
Los fluidos también provocarian el metasomatismo de porciones de la cufia del manto, dando lugar a la
formacion de venas de flogopita y/o anfibol. El ascenso de este manto metasomatizado daria lugar a su
fusién parcial por decompresion, que consumiria estas fases hidratadas, generando magmas como los
lamprofiros y basanitas observados en diversos puntos del bloque Jalisco. La génesis de los magmas
con caracteristicas similares a los maficos de zonas extensionales y que han sido poco afectados por
diferenciacion (mas bien que OIB) reflejarfa un manto litosférico que no es afectado por la subduccién,
y que, al ser transportado por adveccion hasta zonas cercanas a la litdsfera continental adelgazada por
un régimen extensional, fundiria por decompresion. Es interesante sefialar que este modelo se basa, en
una buena medida, en interpretaciones de relaciones B/Be de magmas del occidente de México.
Curiosamente los magmas sub-alcalinos muestran una relacion B/Be = 1-13, valores muy bajos
comparados con los observados en arcos tipicos (e.g., AVC, B/Be = 1-100; Morris et al., 1990).

Hochstaedter et al. (1996) explicaron que los bajos valores de B podrian ser una consecuencia de la
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subduccion de una placa relativamente joven y caliente, en donde el B podria ser separado en gran
parte de los fluidos que penetran junto con la placa en la region del ante-arco. Sin embargo, estos
mismos autores subrayan que la génesis de los magma;s en el CVM ocurre en condiciones hidratadas,
al menos en el frente volcanico. En este sentido, Wallace y Carmichael (1999) sugirieron la
participacion de H,O en la génesis de los magmas del CVM. Sin embargo, la fuente de origen es
también una cuestion de debate. Por otro lado, Tera et al. (1986) reportaron concentraciones de ""Be
para rocas de los volcanes Ceboruco (zona occidental del CVM; 0.3-0.4 *10® atomos/g) y Xitle (zona
centro-oriental del CVM: 0.5 * 10 atomos/g) que son muy bajas a las observadas en la mayor parte de

las zonas de subduccion (1-24 * 10 atomos/g).

4.3.3 Hipotesis complementarias o alternativas a la subduccion

Debido a las observaciones que complican el modelo clasico de arco para el CVM, algunos
mecanismos complementarios o alternativos a la subduccion se han sugerido para explicar el
vulcanismo en el centro de México. Por ejemplo, Carmichael et al. (1996) relacionaron el origen de las
rocas con altos contenidos de KO (lamprofiros) de Jalisco a la fusién parcial de un manto modificado
por la subduccion, en donde el ascenso de los magmas fue facilitado por el régimen extensional que
afecta el occidente de México. Por su parte Moore et al. (1994) propusieron la presencia de una pluma
del manto para explicar [a presencia del magmatismo similar al tipo OIB en el occidente de México.
Recientemente, debido a la amplia distribucion de estos magmas a lo largo de todo el CVM, Marquez
et al. (1999a) extendieron el modelo de la pluma a toda la provincia volcanica. Propusieron la siguiente
secuencia de eventos: (1) el acoplamiento de la cabeza de la pluma a la placa oceanica, durante el
Mioceno, (2) la rotura y hundimiento de fa placa en la zona de subduccion, (3) el ascenso de la pluma
bajo el 'occidente'de México y el desarrolio de la triple unién RRR, con la aparicion del vulcanismo
OIB, (4) la expansion lateral y el acoplamiento de la pluma a ia base de la litdsfera subcontinental, (5)
la dislocacion de la cabeza de la pluma respecto a su cola por la continuacion de la subduccion de la

placa de Cocos.

Sheth et al. (2000) han seiialado que el modelo de la pluma presenta varios inconvenientes.
Estos autores han argumentado que, al igual que magmas clasificados como calco-alcalinos no son
sinonimo de subduccion, magmas con caracteristicas similares a los basaltos en zonas de extension no
evidencian una pluma del manto, sino simplemente fuentes de manto enriquecidas que podrian estar

situadas en el manto supertor (e.g., Verma, 2000a). Por otro-lado, Ferrari y Rosas-Elguera (1999)
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sefialaron que el levantamiento regional que deberia esperarse como consecuencia de la pluma no es
observado en el occidente de México. Asimismo, el origen de la triple unién RRR en el occidente de
México es ain un tema controversial. Sin embargo, Luhr et al. (1985).han sugerido que la tecténica
extensional en las ramas de la triple unidn representan un proceso de rifting activo incipiente. Rosas-
Elguera et al. (1996) consideran mas probablemente la tectonica extensional esta relacionada con la’
reactivacion de las fronteras del Bloque Jalisco, inducida por las fuerzas aplicadas en los limites de
placas y, en particular, por la diferente geometria de las placas Rivera y Cocos. En ambos casos, la
existencia de una pluma no es necesaria para explicar el fenémeno. Finalmente, la existencia misma de
las plumas ha sido cuestionada debido, por ejemplo, at problema mecanico que implica su ascenso a

través de un manto en conveccion (e.g., Smith, 1999; Smith y Lewis, 1999).

Sheth et al. (2000) proponen que el origen del CVM es una estructura de rift continental, que
experimenta un régimen extensional activo. Estos autores sostienen la existencia de un manto
heterogéneo, una porcion del cual contendria venas de anfibol y/o flogopita y la otra no las presentaria.
La fusion parcial del manto metasomatizado daria lugar a los magmas con caracteristicas parecidas a
las de los maficos de zonas de extension, mientras que los magmas sub-aicalinos serian el resultado de
la fusion parcial del manto “normal” y la posterior contaminacién cortical. Sin embargo, es importante
sefialar que, aunque la zona de Wadati-Benioff para la subduccién de la placa de Cocos no esta bien
definida y es practicamente ausente en el centro de México, si existe evidencia sismica de la
subduccion de la placa de Rivera en las costas de Jalisco (e.g., Pardo y Suarez, 1995; Bandy et al,,
1999). De esta forma, existe la posibilidad de que parte del magmatismo sub-alcalino en esta zona
efectivamente esté relacionado a este proceso tectdnico, aunque es necesario el desarrollo de modelos
geoquimicos mas detallados, para comprobar si existe una participacion directa (fusion parcial) o
indirecta (transporte de fluidos al manto) de la placa de Rivera en la génesis de los magmas en esta

region.

Por otro lado, Sheth et al. (2000) destacaron la importancié de los procesos de contaminacion
cortical y mezcla de magmas en la evolucion magmatica del CVM. De esta forma, el proceso
asimilacién-cristalizacion fraccionada ha sido utilizado para explicar las caracteristicas geoquimicas e
isotdpicas en varios centros volcanicos (e.g., McBirney et al., 1987; Verma y Nelson, 1989; Verma et
al., 1991; Verma 1999, 2000b, 2001). Recientemente, Lassiter y Luhr (2001) con base en la

187
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abundancia de Os y de variaciones en ~ Os/  Os presentaron evidencia de asimilacién cortical en

lavas primitivas de la parte occidental del CVM. Por otro lado, es importante destacar ¢l papel de la
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mezcla de magmas entre magmas basalticos y daciticos en el Popocatépet! (Robin, 1984), Iztaccihuatl

(Nixon, 1988a,b) y el Pico de Orizaba (Kudo et al., 1985).

4.4 El estudio geoquimico de los magmas: a la bisqueda de evidencias sobre las fuentes

magmiticas y los procesos de evolucién en el CVM

Como ya se ha seilalado, existe una falta de consenso acerca del origen y la evolucion del
magmatismo en el CVM. Para lograr un modelo general que explique de manera satisfactoria la
complejidad que presenta la provincia se requiere continuar con la investigacion geologica, geofisica y
geoquimica, asi como en el desarrollo y la evaluacién profunda de las diferentes hipotesis existentes.
En este sentido, el estudio sistematico del vulcanismo méfico en esta provincia es primordial, ya que
puede aportar informacion acerca de las caracteristicas de las fuentes magmaticas. Es bien conocido
que existe una mayor probabilidad de encontrar este tipo de magmas, poco afectados por procesos de
diferenciacidn, en volcanes monogenéticos que en estratovolcanes (Wilson, 1989). De esta forma,
Verma (1994) recopild informacién geoquiméca e isotopica para 215 muestras de magmas maficos del
CVM. La’mayor parte de estas muestras se ubican en los extensos campos monogenéticos del centro de
México. Estas muestras se distribuyeron por igual como magmas naymativos en hiperstena (sub-
alcalinos) y nefelina (alcalinos), y de los cuales 119 mostraron un alto valor del nimero de magnesio,
Mg—v-(>63). Las muestras de la zona occidental del CVM, especificamente de sitios cercanos a 1a zona
de trinchera, fueron las nicas que presentaron una gran anomalia de Nb ([Nb/Nb*]}~ 0.1-0.2) con
respecto a K y Ce en diagramas multi-elementos normalizados a MORB 6 manto primitivo,

caracteristica de magmas generados usualmente en un ambiente de subduccion (Wilson, 1989).

Verma (1994) también sefialo que el resultado mas interesante que obtuvo fue el que todas las.
muestras de la Sierra de Chichinautzin, que considerd en su estudio, mostraron una anomalia negativa
de Nb pequefia o practicamente ausente (([Nb/Nb*}~ 0.6-1). Este hecho lo llevd a considerar la
necesidad de una fuente de manto enriquecida en elementos incompatibles y con acoplamiento entre
LILE y HFSE para explicar la génesis de estos magmas. Posteriormente, Verma (2000a) comprobd, en
base a evidencias geoquimicas e isotopicas, que efectivamente no existe una participacion directa
(fusién parcial) o indirecta (transporte de fluidos al manto) de la placa de Cocos en la génesis de los
magmas maficos de la Sierra de Chichinautzin. Por el contrario, por medio de un modelo de fusion

parcial, relaciond el origen de estos magmas con un manto peridotitico heterogéneo, aunque utilizéd un
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nimero de muestras muy reducido y desarrolld un modelado directo, ya que no se cuenta con

informaci6n acerca de la composicion del manto que subyace a la Sierra de Chichinautzin.

Por otro lado, como se sefialé en la descripcion general del CVM, la generacién de magmas
féisicos por fusién parcial de la corteza y la mezcla de éstos con rﬁagmas maficos han jugado un papel
dominante en la evolucién geoquimica en la provincia. La Sierra de Chichinautzin no es una
excepcion, ya que Verma (1999) aplicando modelos cuantitativos relacionéd los magmas félsicos de
este campo monogenético a la fusion parcial de una corteza inferior de composicién granulitica.
También sugirié que los magmas con composiciones intermedias podrian reflejar procesos de mezcla.
Sin embargo, este modelo se desarrollé considerando un néimero muy limitado de muestras. Por otro
lado, aunque Mairquez-Gonzalez (1998) contribuyd con nuevos datos de composicion quimica de
minerales, consider6 muy pocas muestras y, dados los objetivos de su trabajo, faltd una mayor

conexidn de esta informacion con los datos geoquimicos.

En este contexto, y para profundizar en el conocimiento acerca de la Sierra de Chichinautzin,
en el presente trabajo se propone llevar a cabo un modelado de inversion de fusion parcial utilizando la
informacidn disponible en la literatura sobre magmas maficos en esta region, asi como datos
complementarios que se generarian en el marco de este proyecto. El modelado de inversién de fusién
parcial, que no se ha aplicado en ninguna regioén del CVM, permite caracterizar geoquimicamente fa
fuente de manto, asi como establecer los grados de fusién parcial en que ocurre la génesis de estos
magmas. Por otro lado, se contempla evaluar, por medio de modelos cuantitativos, los distintos
procesos petrologicos que podrian haber influido en la evolucion magmdtica en este campo

" monogenético. Es importante destacar que se planea realizar dicha evaluacién utilizando una base de
datos geoquimicos e isotdpicos de roca total, asi como de composicién en minerales, mas completa que

la utilizada en trabajos anteriores.
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3. Sierra de Chichinautzin: Revision critica de trabajos previos

Un gran nimero de trabajos se han enfocado al vulcanismo de tipo monogenético en el CVM,
aunque s¢ desconocen ain diversos aspectos relacionados a su origen y evolucién. Como ya se ha sefialado,
este tipo de vulcanismo se concentra principaimente en el campo Michoacan-Guanajuato, constituido por
~1,000 centros volcanicos pequefios y ~400 de tipo mediano (Hasenaka y Carmichael, 1985, 1987) y, por
otro lado, en una franja volcanica, orientada en direccion este-oeste, desde el sur de la Ciudad de México
hasta Jojutla, Morelos, que constituye la lamada Sierra de Chichinautzin (SCN), que en lengua ndhuat!
significa “Sefior que quema”, lo que es un indicativo del registro de actividad de algunos centros eruptivos

en la época prehispanica (Martin del Pozzo, 1982.).

Este campo monogenético, de edad cuaternaria, ha sido considerado como un éarea clave para
entender el origen del CVM, debido a los siguientes factores (e.g., Marquez et al., 1999a, b; Wallace y
Carmichael, 1999; Verma, 1999, 2000a): (1) su ubicacion en el frente del arco volcanico ya que, si el
magmatismo en este campo monogenético esté relacionado a procesos de subduccidn, se deberian encontrar
claras evidencias geoquimicas, (2) los procesos que generaron el magmatismo deben ser alin activos, y (3)
existe una variedad de tipos geoquimicos (basaltos a dacitas), io que permite no sélo indagar acerca de las
caracteriticas quimicas ¢ isotopicas de la fuente del magmatismo mafico, sino también los procesos

petroldgicos que influyen en la evolucion del sistema magmatico.

En este contexto, y con objeto de contribuir a un mayor conocimiento acerca del origen y la
evolucién magmadtica en el CVM, se ha desarrollado una investigacién geoquimica en este campo
monogenético. En una primera etapa, se realizo la bisqueda y el analisis de informacion geolégica vy

geofisica disponible en la literatura.

5.1 Sierra de Chichinautzin: Geologia y Geocronologia

5.1.1 Lecalizacion

l.a SCN (Figura 5.1) limita al N con el valle de México, la cual contiene sedimentos lacustres de

edad Cuaternaria, loess, rellenos aluviales, rocas volcanicas del Terciario y calizas cretdcicas (Mooser et al.,
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1974), al S con el valle de Cuernavaca, al W por las sierras de las Cruces y Zempoala y al E con la Sierra
Nevada. Adicionalmente, en los extremos este-oeste de la SCN se sititan dos grandes estratovolcanes
activos durante el Cuaternario: el Nevado de Toluca (Bloomfield y Valastro, 1974; Cantagrel et al., 1981,
Macias et al., 1997; Garcia-Palomo et al., 2001) y ¢l Popocatépet} (Robin, 1984; Robin y Boudal, 1987;
Boudal y Robin, 1988; Siebe et al., 1996).
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Figura 5.1 Imagen Landsat TM para la regidn en donde se ubica la SCN (cedida por A. Marquez-
Gonzalez). En la figura se han incluido letreros para seiialar los tres grandes estratovolcanes de la zona
(Nevado de Toluca, Iztaccihuat! y Popocatépetl), 1a Sierra de las Cruces, y las ciudades de México, Tolucay
Cuernavaca. Ademas se han incluido varios centros volcanicos de la SCN (de E a W: Tenango, Tres Cruces,
Chichinautzin, Pelado, Xitle, Chichinautzin, Tlaloc y Teuhtli).

El primer informe geoldgico de la SCN fue presentado por Von Humbeoldt (1849), quien sefiald la
presencia de una serie de volcanes alineados en una direccién este-oeste entre 18°59'y 19°12, cuyo origen
fue relacionado a una fisura que atravesaria de costa a costa el centro de México. Posteriormente, la mayoria
de los trabajos publicados sobre la SCN antes de 1960 se dedicaron al llamado flujo Xitle, que afloraen la

mavor parte del S de fa Ciudad de México (Ordoiiez, 1890, I895;. Guild, 1906; Waitz y Wittich, 1910;
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Wittich, 1917; De la Rie, 1947; Schmitter, 1953). A partir de entonces, los trabajos de investigacién en la
zona se pueden clasificar en: (1) estudios de cartografia y geologia regional, donde se incluyen rocas
volcanicas de la SCN (e.g., Fries, 1960, 1966; Schlaepfer, 1968; De Cserna y Fries, 1981; De Csernaet al,,
1987; Vazquez-Sanchez y Jaimes-Palomera, 1989; Delgado et al., 1998; Garcia-Palomo et al., 2001); (2)
estudios de vulcanologia y/o geoquimica descriptiva (e.g., Gunny Mooser, 1971; Negendank, 1972a,b,
1973a,b; Bloomfield, 1975; Martin del Pozzo, 1980, 1982, 1989, Swinamer, 1989; Deigado Granados y
Martin del Pozzo, 1993; Rodriguez-Lara, 1997; Martin del Pozzo et al., 1997; Marquez Gonzalez, 1998,
Delgado et al., 1999; Marquez et al., 1999b); y (3) estudios de petrogénesis que incluyen modelos

geoquimicos cuantitativos (Wallace y Carmichael, 1999; Verma, 1999, 2000a).

5.12  Estratigrafia regional

Fries (1956, 1960) reportd una columna estratigrafica para la parte N del Estado de Morelos, asi
como para las secciones occidental y oriental de 12 hoja Cuernavaca (E14A 59, INEGI, escala 1:50,000), y
fue el primero en llamar Grupo Chichinautzin a las rocas volcéni(;as cuaternarias que afloran al § de la
Ciudad de México. Posteriormente, Schlaepfer (1968) presentd la columna estratigrafica para la hoja
Meéxico. Martin del Pozzo (1980, 1982) reportd resultados de estratigrafih para el drea de Milpa Alta y
sugirié el cambio de designacién a Formacicn Chichinautzin. Delgado Granados y Martin del Pozzo (1993)
reportaron una columna estratigrafica para la zona del Ajusco y retomaron el nombre Grupo Chichinautzin,
subdividiéndolo en las formaciones Quepil, Panza, Judio, Lavas Pdjaros y Jumento. Rodriguez-Lara (1997)
describid la estratigrafia en la zona de los volcanes Chichinautzin y Guespalapa. Delgado et al. (1998)
detallaron la estratigrafia de los productos eruptivos del volean Xitle. Recientemente, Garcia-Palomo et al.
(2001) reportaron la estratigrafia de la parte occidenta! de la SCN. A continuacion, se describe brevemente
la estratigrafia general de la SCN, aunque es importante sefialar que esta secuencia litolégica no se observa

completa en todas las zonas que conforman esta region.

Cretacico

Esta representado por una secuencia sedimentaria de estratos calcareos, de un ambiente marino de
plataforma continental, que constituyen las formaciones (Fries, 1956, 1960; De Cserna et al.,, 1988;

Vazquez-Sanchez y Jaimes-Palomera, [989; Rodriguez-Lara, 1997): (1) Xochicalco (Aptiano), constituida
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de calizas de espesor variable, con intercalaciones de pedemal; (2) Morelos (Albiano inferior -
Cenomaniano), la cual sobreyace discordantemente a la unidad anterior y esta constituida por una secuencia
de calizas y dolomitas interestratificadas con bandas, nédulos y lentes de pedernal; (3) Cuautia (Turoniano),
la cual consta de calizas masivas, que incluye nodulos y lentes de pedernal; y (4) Mexcala (Coniaciano-
Campaniano medio), secuencia Flysch constituida de estratos de calizas arcillosas, limolitas y lutitas. Esta
secuencia de formaciones sedimentarias presenta un espesor superior a 2000 m, como lo han revelado

sondeos exploraterios en la Cuenca de México (e.g., Vazquez-Sanchez y Jaimes-Palomera, 1989).

Terciario

El periodo se inicia con el Grupo Balsas (Eoceno medio - Oligoceno medio), que incluye una gran
diversidad de evaporitas, calizas de ambiente lacustre, conglomerados calcareos y volcanicos, areniscas,
brechas y tobas volcanicas con flujos de lava interestratificados (Fries, 1956, 1966; Schlaepfer, 1968; De
Cserna y Fries, 1981; Rodriguez-Lara, 1997). Sobreyaciendo a esta unidad, aparece una secuencia de
andesitas y dacitas que oscilan entre 29 y 16 Ma (Véizquez-Sanchez y Jaimes-Palomera, 1989) y que
constituyc;.n las unidades Riolira Tilzapotla y Formacion Xochitepec. Fries (1956, 1966) reportd la presencia
de la Riolita Tilzapotia en los alrededores de Cuernavaca y en el sur del estado de Morelos, constituida de
rocas volcanicas de composicion acida. Garcia-Palomo et al. (2001) reportaron afloramientos de la
Formacién Tilzapotla (una ignimbrita de color rosa con 300 m de espesor) en la parte occidental de la SCN.
Mordn-Zenteno et al. (1998, 1999} reportaron que el vulcanismo del Oligoceno en el drea de Taxco consiste
de una secuencia de 800 m de espesor, formado por ignimbritas rioliticas, flujos de lava y cenizas. La parte
inferior de la secuencia presenta edades entre 38.2 y 35.5 Ma, mientras que la parte superior muestra entre
32.4y31.6 Ma. La Formacion Xochitepec esta constituida por tobas, brechas y otros productos volcanicos

de composicidn andesitica a dacitica (Mooser, 1957; Schlaepfer, 1968).

La Formacion Tepoztidn (Mioceno) estd constituida por una secuencia de material volcanico (flujos
piroclasticos) y volcanoclastico (depésitos de labares), que en conjunto tienen un espesor total de ~800 m y
con un ligero buzamiento hacia el norte. Esta unidad se caracteriza por mostrar rasgos que testifican una
fuerte erosion (Fries, 1960; Vé_zquez—Sz’mchez y Jaimes-Palomera, 1989; Avila Bravo, 1998). Marquez-
Gonzalez (1998) sefialé que, debido a la falta de trabajos detallados, no es posible establecer si la Formacion

Tepozttan representa el vulcanismo inicial del CVM o debe considerarse como parte del magmatismo
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terciario de la Sierra Madre del Sur (Morén-Zenteno et al., 1999). Garcia-Palomo et al. (2001) reportaron su

presencia en varios sectores al sureste del Nevado de Toluca y le asignaron una edad entre 21 y 7 Ma.

Macias et al. (1997) reportaron una serie de derrames basalticos, con un espesor de 100 a 500 m que
sobreyacen a la Formacidén Tepoztldn y ltamaron Secuencia Mdfica Basal. Esta unidad se encuentra
expuesta de forma extensiva alrededor del Nevado de Toluca y ha sido datada en 7.5 + 0.4 Ma (K-Aren
roca total; Garcia-Palomo et al., 2001). Por su parte, Fries (1960) reportd que la Andesita Zempoala
(Mioceno medio - Plioceno superior), que sobreyace a la Formacion Tepoztldn, esta constituida por
andesitas interestratificadas con brechas volcinicas, derrames de lava y depésitos volcanoclasticos, con un
espesor total de ~800 m (Fries, 1960). La Formacion Las Cruces (Plioceno supetior - Pleistoceno inferior)
consta de dos miembros (Delgado-Granados y Martin del Pozzo, 1993). El inferior, la brecha piroclastica
Cantimplora, esta constituido por una secuencia de depdsitos de brechas piroclasticas, flujos de cenizay
lahares, que presentan en total un espesor de ~150 m. La Dacita Apilulco constituye el miembro superior de

esta unidad y presenta un espesor de ~400 m.

La Formacion Cuernavaca (Plioceno superior) presenta una litelogia compleja, consistente de
conglomerados que, en conjunto, forman un abanico aluvial de grano medio con {ragmentos de material
volcanico terciario, sobre la que se construyo gran parte de la ciudad de Cuernavaca, Morelos (Fries, 1960;

Rodriguez-Lara, 1997).

Cuaternario

Esta representado por la Andesita Ajusco (Delgado-Granados y Martin del Pozzo, 1993), la
Formacion Chichinautzin y aluvion. La Andesita Ajusco (Pleistoceno med.) se compone de bloques
andesiticos de color rojizo y con espesor de hasta 900 m. La Formacion Chichinautzin (Pleistoceno superior
- Reciente), objeto de este estudio, esta constituida por material volcanico de espesor variable (hasta de
1,800 m) emitido por volcanes monogenéticos. El aluvién esta constituido por depésitos de sedimentos

fluviales y suelos.
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5.1.3  Caracteristicas de la actividad volcdnica

Swinamer (1989) clasific a la SCN como un campo de conos cineriticos tipo plataforma. Estos
campos se caracterizan por ser terrenos volcanicos con una topografia relativamente plana, en asociacion
con extensos flujos de lava (Settle, 1979). En la SCN se han identificado 221 volcanes monogenéticos
(Figura 5.2), los cuales se distribuyen en el Distrito Federal, Morelos y el Estado de México. Los materiales
volcanicos ocupan ~2,400 km’ entre las coordenadas 98°40° W 2 99°40'W y 18°30°N a 19°30'N (Mérquez
et al,, 1999b).

N
1920

19°10

19°00

0 10 220um |\ Q

° —
18750' |- Q 2 o <10,000 aios
O cono cineritico 1 10,000 - 40,000 aiios
A volcan escudo 5 [ edad ne definida
O domo de lava
L 1 | l

l
99°30" 99°20' 99°10’ 99?00 98°50' W

Figura 5.2 Distribucion espacial de los centros volcanicos (conos cineriticos, volcanes escudo y domos de
lava) en la SCN. Las coordenadas de estos centros fueron tomados del catalogo de Marquez et al. (1999b).
La distribucién de edades del vulcanismo esta basada en la informacion disponible de "“C (ver Tabla 5.1).
modificado de Swinamer (1989). Por falta de datos isotdpicos, la edad de un sector de ta SCN no ha sido

definida ain.
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La actividad volcanica en la SCN se caracteriza por conos de escoria con flujos de lava asociados,
volcanes tipo escudo y domos de lava (Bloomfield, 1975; Martin del Pozzo, 1982; Martin del Pozzo et al.,
1997, Marquez et al., 1999b). Es importante sefialar que existen diferencias marcadas entre los valores de
parametros geomorfoldgicos (H = altura desde la base del cono, Dg = diametro basal, D¢ = didmetro de
cono, A = area que cubre la estructura volcanica, L = longitud de flujos de lava, E = espesor de flujos de
lava) reportados por diferentes autores. En esta resefia, se manejaran los datos reportados por Marquez
Gonzalez (1998) y Marquez et al. (1999b), salvo que se sefiale otra fuente, ya que la informacidn esta
respaldada por la aplicacién de una metodologia detallada para el analisis de la informacion geologica y
tecténica de la SCN, que incluy cartografia geoldgica utilizando imagenes de satélite y mapas topograficos,

desarrollo de modelos digitales de elevacién y validacion con trabajo de campo.

Conos de ceniza

Constituyen ~91 % (201 aparatos) de las estructuras volcanicas en la SCN (Mérquez Gonzalez,
1998). Blpomﬁeld (1975), Martin del Pozzo (1982) y Martin del Pozzo et al. (1997) sefialaron que los
conos cineriticos en la SCN fueron producidos por erupciones estrombolianas moderadas o violentas.
Martin del Pozzo (1982) reporté una densidad de ~0.15 conos’km’ enla parte central, mientras que
Bloomfield {1975) estimd ~0. 10 conos/km? para la parte occidental. Los conos muestran valores de H =20-
300 m (media = 104 m), Dg = 200-1,600 m (media = 644 m), Dc = 50-500 m (media =225 m) y H/Dg =
0.004-0.525. Swinamer (1989) mencioné como ejemplos de conos de cenizas al volcan Chichinautzin (H ~

350 m; Dy ~7 km; A~ 118 kmz) y el volcan Tlaloc (H ~ 180 m; Dg ~1 km; A ~ 85 kmz).

Volcanes tipo escudo

Representan ~4.5 % (10 aparatos) del total de las estructuras, con valores de Dg= 5-10 km. Estan
constituidos principalmente por flujos de lava, en cuya cima se localiza, en ocasiones, un cono de ceniza.
Los volcanes escudo de la SCN muestran semejanza en tamafic y morfologia a aquellos que se presentan en
el campo Michoacan-Guanajuato (Hasenaka, 1994). Swinamer (1989) mencioné como ejemplos de
volcanes escudo al Pelado (H = 600 m, Dg =10 km; A =64 km?) y al Teuhtli(H~ 500 m; Dg = 7km; A =
36 km’).
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Flujos de lava

Presentan una morfologia de tipo compuesto (Martin del Pozzo, 1982} y se consideran producto de
un vulcanismo tipo Hawaii (Cas y Wright, 1996). Especificamente, los flujos muestran caracteristicas aa y,
en menor proporcion, pahoehoe (McGehee, 1976; Martin del Pozzo, 1982; Martin del Pozzo et al., 1997,
Marquez et al., 1999b). Presentan valores de E= 10-70 m y L=1-13.5 km, Algﬁnos ejemplos tipicos de
flujos de lava son observados en el volean Xitle (L ~13 km, A ~70 kmz; Marquez et al., 1999b} y el Cerro
del Agua (L ~11.6 km, A ~ 19 km?; Swinamer, 1989). Por otro Iadé, Cafion-Tapia et al. (1995) estudiaron la
variacion de anisotropia de susceptibilidad magnética en 5 flujos de lava del volcan Xitle y su correlacion
con caracteristicas geomorfoldgicas (e.g., espesor, viscosidad, etc.). Los autores reportan que es posible
inferir la direccion de flujos de lava a partir de estas mediciones, ya que el maximo de anisotropia sigue la

direccion del movimiento local.

Domos de lava

Estas estructuras representan ~4.5% del total (10 aparatos) y se encuentran constituidas por flujos
de lava de gran espesor tipo couleé o low-dome (Cas y Wright, ]9963. Algunos ejemplos de estas
estructuras, sefialados por Marquez et al. (1999b), son Mesa La Gloria (H~ 200 m, L~ 13 km, A~ 18km?),
el domo Tabaquillo (H~ 200 m, L ~ 5.5 km, A ~ 8 km?) y el domo Xicomulco (H~ 100 m, L ~9km,A~9
km?).

5.1.4 Geocronologia

Con bése en mediciones paleomagnéticas y datos geocronolégicos de '*C, se sabe que la actividad
volcanica en la SCN ocurrié durante ¢l Cuaternario. Mooser et al. (1974), Herrero y Pal (1978), Bshnel et
al. (1990) y Urrutia Fucugauchi y Martin del Pozzo (1993) reportaron que el paleomagnetismo de la SCN
muestra siempre una polaridad normal y correlacionable con el Cron Normal de Brunhes, De esta forma, la

actividad volcanica presenta edades < 700,000 afios,
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Por otro lado, aplicando el método geocronolégico de '*C en materia organica carbonizada y
paleosuelos presentes en flujos volcanicos, se determind la edad de los productos volcanicos de la SCN
(Tabla 5.1; Figura 5.3). Kirianov et al. (1990) con base en fechamientos de '%C en la zona central de la SCN
y datos de geoquimica de elementos mayores, distinguieron tres etapas de manifestaciones volcanicas: efapa
1, consistente en emision de andesitas y dacitas: 30,000 - 23,000 afios; etapa 2, consistente en emision de
basaltos a dacitas: 22,000 - 4,000 afios; etapa 3, comenzd hace ~3,000 afios con la emision de basaltos. Sin
embargo, estos autores sefialaron que no se logré definir si la actividad continiia actualmente. Sin embargo,
Delgado et al. (1998) senalaron que parte de estas determinaciones las edades no fueron corregidas
adecuadamente con respecto a §"°C. Sin embargo, como se muestra en la Tabla 5.1, los resultados del
método de "*C en fa SCN siempre han dado edades < 40,000 afios. La Figura 5.2, que presenta la ubicacién
de los aparatos volcanicos en la SCN, incluye la distribucién de edad para el vulcanismo de la SCN, con

base en los datos geocronoldgicos disponibles.

Las edades reportadas para la actividad volcanica en la SCN coinciden con las de la actividad del
Nevado de Toluca y el Popocatépetl. Bloomficld y Valastro (1974) reportaron edades de 25,000 y 11,600
afios para _dos importantes depdsitos plinianos eruptados por el Nevado de Toluca. Por otro lado, Siebe et al.
(1996) reportaron tres eventos plinianos en la historia eruptiva del Popocatépetl durante el Heloceno, los
cuales tuvieron lugar en los periodos 3195-2830 a.C., 800-215 a.C. y 675-1095 d.C. Finaimente, estudios
geocronologicos C (Mora-Alvarez et al,, 1991; Nixon, 1987, 1988a) han demostrado que la actividad
volcanica que di6 lugar a las Sierra de las Cruces y Zempoala (2.87-0.39 Ma) y la del volcan Iztaccihuat]

(0.9 a 0.08 Ma) precedio a la observada en la SCN.

Bloomfield (1975) y Martin del Pozzo (1982, 1989) estimaron en ~ 80 km’ el volumen minimo que
fue eruptado en ta SCN. A partir del analisis de mapas topograficos y modelos de elevacion digital, Marquez
etal. (1999b) reportaron un volumen total de ~ 470 km’. Cabe destacar que la velocidad de erupcion en la
SCN, en una primera aproximacion y asumiendo una edad maxima de ~40,000 con base en los datos
geocronoldgicos disponibles, ha sido de ~11.75 km’/1000 afios (470 km® en ~40,000 afios). La actividad
mas reciente en el Popocatépet! se inicié entre 50,000-30,000 afios, dando lugar a un volumen de 30 km’
(Boudal y Robin, 1987). De esta forma, la velocidad de erupcion reciente del Popocatépetl (~0.6 - 1.0

km’/1000 afios) ha sido mucho menor a la observada en la SCN.
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Finalmente, debido al gran volumen de material eruptado a una velocidad relativamente alta, el
vulcanismo de la SCN ha tenido en los pasados 10,000 afios un profundo impacto social, morfolégico y
climatico en el centro de México (Martin del Pozzo et al., 1997). En este sentido, Scandone (1979) realiz6
una evaluacion preliminar del riesgo volcanico en Ia SCN, sefialando que la probabilidad maxima de
erupcion en el sur del valle de México esta situada en una banda este-oeste que pasa a través de fa SCN, por
lo que recomendd que la expansién del drea metropolitana de la Ciudad de México deberia alejarse de esta

Zona.

Tabla 5.1 Edad de los productos volcéanicos de la Sierra de Chichinautzin, determinada por el método
radiométrico de MC, reportada en la literatura

Volcan Edad (afios) Mat. Ref. Volcan Edad (afios) Mat. Ref.
Pelado < 1000 Mc 14 Xitle (cont.} 2600 £ 0 me 3
4070 £ 150 Mc 9,10 2965 + 85 p 15
Xitle 1430 £ 200 Mdec 4 3200 £ 50 p 10
1536 £ 65 Mc 6 3250 £ 100 mc 9
1665 +  65* Mdc 18 3820 = 100" mc 7
1675 t  40* Mc 18 3850 = 2007 mc 7
1745 + 50° Me 5 3930 +  100* me 7
1790 +  65° Mc 6 3980 % 60" me 6
1925 =+ 60° Mc 5 4050 % 75 mc 6
1945 + 55° Mdc i5 4110 % 120* p 7
1950 = 80° Mc 6 4690 + 70° p 12
1960 t 70" Mdc 11 6715 £ 90° p 6
1960 +  65° Mc 13 Tres Cruces 8390 + 100 p 8
1995 £+  60° Alf 17 8490 40 p 8
2025+ 55° P 15 Tetepetl 8390 + 440 p 8
2030 + 607 Alf 15 8440 + 440 p 8
2030 + 60 Me 12 8700 £ 180 p 8
2040 £ 200 P 3 Cima 10160 £ 70 p 9
2065 + 78 P 11 10410 £ 80 P 9,10
2090 +  I0° Alf 12 Oyameyo 13735 £+ 95 P 16
2100 £ 75" Mec 6 Raices 15570 + 300 P 9,10
2190 + 807 Mc 7 15740 + 80 p 9
2230 =+ 8¢° Mc 7 Tres Cumbres 16700 =+ 150 p 9
2295 = 115° Alf 17 18680 + 120 p 9
2300 £+ 0 Mec 6 23200 + 300 p 9,10
2400 + 100 Mc 2 Cuanatl 19630 + 160 p 8
2422 + 250 Alf 1 Malinale 18900 + 600 p 8
2490 + 100" Mc 7 Tezontle 21860 + 340 p 3
2560 + 80 Mc 7 - Molcajete 30200 £ 1120 p 8
2560 + 100 Mc 7 Coaxusco 38590 + 32100 p 8

*Edades en donde se ha reportado una correccion con respecto a 8°C. Material: mc = material carbonizado,
mdc = madera carbonizada, p = paleosuelo; alf = material carbonizado con restos de alfareria. Referencias: |
= Amold y Libby (1951); 2= Libby (1955); 3 = Crane y Griffin (1958); 4 = Heizer y Bennyhoff (1958); 5
= Deevey etal. (1959); 6 = Ferguson y Libby (1963); 7 = Ferguson y Libby (1964); 8 = Bloomfield (1975);
9 = Martin del Pozzo (1989); 10 = Kirtanov et al. (1990); 11 = White et al. (1990); 12 = Cérdova et al.
(1994); 13 = Urrutia Fucugauchi (1996); 14 = Delgado et al. (1997); 15 = Delgado et al. (1998); 16 =
Wallace y Carmichael (1999); 17 = Gonzalez et al. (2000); 18 = Siebe (2000).
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Figura 5.3 Localizacion de los sitios de muestreo de estudios geocronologicos y edades “C reportadas en la
literatura (Tabia 5.1). Co = Coaxusco, Cu = Cuauatl, Ma = Malinale, Oy = Oyameyo, Pe = Pelado, Ra =
Raices, TC = Tres Cruces, TCu = Tres Cumbres, Xi = Xitle. Mapa modificado de Swinamer (1989).

5.1.5 Geologia estructural

En las zonas aledafias a la SCN se han reportado evidencias de actividad tectdnica. Johnson y
Harrison (1990), con base en el estudio de imagenes de satélite, reportaron la presencia de fallas normales y
de rumbo, con una ortentacién E-W y N6OE, en el limite norte de la SCN. Algunas de estas fallas, por
ejemplo el sistema Acambay, se consideran sismicamente activas (Suter et al., 1995). En el limite oeste de la
SCN, area de Tenango, se identificaron sistemas de fallas normales este-oeste con arreglo en echelon, cuya
morfologia es similar a la que muestran las fallas Venta de Bravo y Pastores (Garcia-Palomo et al,, 2000).
Fries (1960) reportd la presencia de fallas normales en el valle de Cuernavaca, las cuales afectaron depésitos
cuaternarios. Finalmente, una serie de sismos de pequefia magnitud (< 4) y focos someros (< 50 km) han

sido registrados en la SCN (Yamamoto y Mota, 1988; De Cserna et al., 1988; Gonzalez-Pomposo y Valdés-

120



Gonzilez, 1995; UNAM and CENAPRED Seismology Group, 1995). En el sector central de! CVM, desde
Michoacan hasta el Pico de Orizaba, no se han registrado sismos con una profundidad > 60 km (Nixon,

1982, 1987; Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suérez, 1995).

Nakamura (1977) sefialé que los conos volcanicos en una region activa apareceran alineados de
manera perpendicular al esfuerzo minimo horizontal (o3). En la literatura, varios autores han sefialado que
los conos volcénicos en la SCN se encuentran alineados preferencialmente en una orientacién este-oeste
(Fries, 1966; Bloomfield, 1975; Martin del Pozzo, 1982; Marquez et al.,, 1997, 1999b), aunque otros
investigadores mencionan una direccion preferencial N6OE (Demant, 1981; De Csemna et al.,, 1988,
Vazquez-Sénchez y Jaimes-Palomera, 1989). De esta forma, Marquez et al. (1999b) propusieron un
ambiente extensional en la SCN, con o3 en una direccidn norte-sur y o; en una direccion este-oeste,
acompaifiada de una componente de rumbo sinestral N6OE. Este modelo ha sido apoyado con base en
estudios geoiégicos por Garcia-Palomo et al. (2000) y es corroborado por el anilisis del mecanismo focal
del sismo de Milpa Alta {profundidad ~ 12 km), interpretado como un evento de fallamiento normat este-
oeste con una componente de rumbo sinestral importante (~50%; UNAM and CENAPRED Seismology
Group, 19_95).

Por otro lado, Mooser et al. {1996), a partir de la interpretacion de datos de sismica de reflexién y
mapeo geoldgico reportaron de la llamada “Fosa Mixhuca”, desarrollada durante el Oligoceno. Estos autores
sugirieron que esta estructura se extiende desde el Cerro del Tigre (localizado al noroeste de la Ciudad de
México) hasta el Valle de cuernavaca, cruzando la SCN en direccion norte-sur. Adicionalmente, esto
autores detectaron la existencia de otras tres estructuras en la regidn (de norte a sur: “Fosa de México”,
“Fosa de Santa Catarina” y “Fosa Chichinautzin-Izta-Malinche™) desarrolladas durante el Pleistoceno,
aunque su orientacion fue inferida a ser aproximadamente este-oeste. Estas estructuras podrian reflejar el
ambiente extensional en laregion, que inciuye direcciones este-oeste y norte-sur. Recientemente, Marquez
et al. (2001}, con base a interpretaciones geologicas y reologicas, asi como en datos termobarométricos,
propusieron un modelo de extension asimétrica que contempla una corteza divida en dos capas (dominios
fragil y ductil). En esta propuesta se sugiere que la entrada de magmas maficos en la corteza inferior desde
la capa de manto andémalo que la subyace. Los magmas que ascienden a lo largo de las fallas norte-sur se
acumularian en la zona de transicion cortical fragil-ductil. En contraste, aquellos magmas que se mueven
hacia la superficie a lo largo de las fallas este-oeste lo harian mas rapidamente, permaneciendo periodos

cortos en la zona de transicion. Este régimen extensional podria provocar el rompimiento cortical,
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facilitando la formacion y la erupcion de los volcanes monogenéticos en [aSCN. Este modelo es consistente
con las observaciones geofisicas acerca de la existencia de una capa de manto de baja densidad (3.29 g/cm“ )
y baja velocidad (Vp = 7.6 km/s) en la base de la corteza (~40 km) en la parte central del CVM (Molina-
Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Campos-Enriquez y Sanchez-Zamora, 2000). Finalmente, un trabajo
mas detallado de tipo geoldgico y geofisico se requiere para comprobar la hipétesis de Marquez et al. (2001)
acerca de un ambiente extensional en la regién, que concuerda con las caracteristicas geoquimicas e

isotopicas observadas en los magmas.

5.2 Sierra de Chichinautzin: Estudios Petrograficos y Geoquimicos
5.2.1 Cobertura de muestreo y Petrografia

En la mayoria de los trabajos previos de la SCN se realizaron muestreos que no cubrieron todo el
campo monogenético. Adicionalmente, algunos de ellos no incluyeron coordenadas geograficas de los
puntos de muestreo (Tabla 5.2). Por ejemplo, Gunn y Mooser (1971) y Negendank (1972a, 1973a,b) sc
concentraron a una pequefia zona al sur de la Ciudad de México. En el misto sentido, Bloomfield (1975)
s6lo estudid la parte oriental de 1a SCN, mientras que Martin del Pozzo (1989) se dedic6 (nicamente a la

seccién central del campo monogenético.

La Figura 5.4 presenta la ubicacién de los sitios de muestreo de ios trabajos realizades por
Swinamer (1989), Wallace y Carmichael (1999) y Verma (1999, 2000a). Swinamer (1989) restringi6 su
muestreo a la parte oriental de la SCN, mientras que Wallace y Carmichael (1999) realizaron el muestreo
mads completo en [a zona aunque, como se verd mds adelante, solo analizaron elementos mayores y algunos
traza, acompaﬁados de informacién sobre la composicidn quimica de olivino. Por otro lado, Verma (1999,
2000a) cubrié la mayor parte de la SCN, aunque el nimero de muestras fue muy reducido. Sin embargo, en

estos trabajos se reportd informacién geoquimica mas completa y datos isotopicos de Sr, Nd y Pb.
Las caracteristicas petrograficas de las rocas volcanicas de la SCN han sido reportadas por varios
autores {e.g., Gunn y Mooser,1971; Negendank,1972a,b; Bloomfield, 1975; Martin del Pozzo, 1989;

Swinamer, 1989; Rodriguez-Lara, 1997; Marquez Gonzdlez, 1998; Delgado et al., 1998; Wallace y
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Carmichael, 1999). En general, las rocas de la SCN se caracterizan por mostrar una textura esencialmente
porfiritica con <26 % de fenocristales, algunas de las cuales presentan vesiculas (<10%) y pueden

clasificarse en tres grupos petrograficos:

() Grupo 1. Presentan olivino + plagioclasa como fenocristales, aunque en ocasiones incorporan
clinoptroxeno. El olivine ocurre en forma de fenocristales eshedrales que contienen abundantes
inclusiones de espinela. La matriz incluye los mismos minerales, destacando [a abundancia de

plagioclasa, y ademas minerales opacos (titanomagnetita, ilmenita) vy vidrio.

() Grupo 2. En ellas aparece el ortopiroxeno como fenocristal, el cual se combina con plagioclasa
+ olivino + clinopiroxeno para dar lugar a una variedad de asociaciones mineraldgicas. La matriz se

compone de piroxenos, plagioclasa y minerales opacos.

(3) Grupo 3. Se caracterizan por: (a) mostrar abundantes texturas de desequilibrio mineraldgico
(fenocristales de olivino con bordes de reaccion de ortopiroxeno; coexistencia de olivino y cuarzo,
fenocristales de plagioclasa y piroxenos con zonacion oscilatoria) y (b) la presencia de minerales

hidratados, tal como anfibol (hornblenda) o biotita.

5.2.2  Metodologia analitica y validez de datos geoquimicos

En varios de los trabajos sobre estudios geoquimicos en la SCN, consultados en la literatura, no se
describe el procedimiente analitico aplicado por los autores, asi como la precision y exactitud analitica
(Tabla 5.2). Por ejemplo, Bloomfield (1975) reportd informacién de elementos mayores, pero no sefial6
detalle alguno del método analitico. Negendank (1973a,b) en su proceso analitico incluyd materiales de
referencia geoquimica (MRG) para establecer un control analitico, pero no reporté los datos obtenidos y su
comparacion con la literatura. Martin del Pozzo (1989) analizd los elementos mayores por métodos de via
himeda y fluorescencia de rayos-X (XRF, X-ray fluorescence), mientras que para elementos traza aplico
XRF y absorcidn atdmica (AAS, atomic absorption spectrometry). Sin embargo, sélo en el caso de AAS
reporto, en el proceso de calibracién, la aplicacion de los granitos SA y GS-AL, la diorita DR-N, la sienita

SY-2 y el basalto BR, aunque no hizo mencion alguna de ia evaluacion de precision y exactitud analitica.
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Tabla 5.2 Analisis de elementos mayores y traza para muestras de la SCN (1971-1999)

Autores Elementos mayores  Método® Elementos Traza Meétodo GRM! Precision® Lab'
Gunn y Mooser (1971) 84, Ti, Al Fe, Mn, Mg, XRF Cr, Cu, Ni, Pb, Rb, XRF AGV-I .- A
Ca, K Th, Zn
[N =9, Coord.. = Si]** .
Na AA
P CL .
Negendank (1972a) &  Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF La, Ce, Ba, Co, Cr, XRF BCR-1, BR, BM, -- B
Ca,Na, K, P Cu, Ni, Nb, Pb, Rb, AGV-1, W-|, NIM-
Richter y Negendank Sr.Th U V.Y, Zn, Zr N, NIM-§, G-2
(1976)
__IN=11 Coord.. = No)
Bloomfield (1975) Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF - - - - C
Ca, Na, K, P
_ {N =130, Coord.. = No]
Pal y Urrutia (1977) & Si GRV La-Lu, Cs, Co, Cu, Ga, INAA BCR-1, AGV-I EM:5-10% D
Ge, HE, Nb, Ni, Pb,
Pérez-R. et al, (1979) Al, Fe, Mn, Mg, Ca AA Rb, Sb, Sc, §r, Ta, Th, ET:5-40%
U, Y, Zn, Zr
[N=3,Coord.=8i] NaK FP
Ti, P CL
Verma y Armienta Si GRV Ba, Cs, Rb, Sr IDMS -- EM: <5% E
(1985)
K [DMS
[N =8, Coord. = §i]
Martin del Pozzo (1989)  Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF Ba, Co, Cr, Ga, Nb, AA BR, SY-2, DR-N, -- F
Ca, Na, K. P CM Ni, Rb, St, Th, Zn XRF SA, GS-AL
[N =47, Coord..= No]
Swinamer (1989) $i, Tu, Al, Fe, Mn, Mg, XRF Ba, Cr, Nb, Ni, Rb, §r, XRF NIM-N, §Y-2, EM:<10% G
Ca,Na, K. P V, Y, Zr BHVO-1
[N = 64, Coord. = Si] . ET: < 30%
Wallace y Carmichael  Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, EXRF La, Ce, Ba, Cu, Ga, EXRF RGM-1, W-2, PCC- EM: <5% H
(1999) Ca Na K. P Nb, Ni, Pb, Rb, Sc. Y, 1. AGV-I{solopara ET:0.6-10%
Zn, Zr Nb}
[N =90, Coord.. = Si]
Verma (1999, 2000a) Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, XRF La-Lu HPLC BCR-1, BIR-1, BR, EM: <5% |
Ca, Na, K. P BHVO-1,BE-N, JB-
[N =22, Coord. = §i) Ba, Co, Cr, Cu, Hf, XRF la, JB-2, JB-3, ETxw 5-10%
Nb, Ni, Ta, Th, U, V, AGV-1, JA-1, JA-2,
Y, Zn, Zr JA-3, RGM-1, JR-1, HPLC: I-5%
JR-2, W-I, W-2,
Cs, Rb, Sr IDMS DNC-I, MRG-1, MS:0.5-2%
JGb-1, DR-N, GSP-
I, NIM-L, NIM-N,
NiM-P, AN-G, GA,
GH, JF-1, IF-2
Garcia-Palomo et al. 5i, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, -- La-Lu -- -- .- -

- (2001)

[N = 5. Coord. = Sij

Ca,Na, K. P

Ba, Be, Cu, Co, Cr,
Cs, HE Ni, Pb, Rb, Sc,
Sr, Ta, Th, U, V, W,
Y, Zn, Zr

"Nimero de muestras analizadas. "Reporte de coordenadas geograficas. “Método de andlisis: CM = Métodos clasicos via hiimeda no especificados,
GRV = Gravimetria, CL = Colorimetria, AA = Absorcion Atomica, FP* = Fotometria de flama, XRF = Fluorescencia de Rayos-X, EXRF =
Fluorescencia de Rayos-X de tipo Dipsersivo de Energia, INAA = Anilisis por Activacion de Neutrones, HPLC = Cromatografia Liquida de Alta
Resolucion, [DMS = Espectromerria de Masas con Dilucion Isotopica. “MRG = materiales de referencia geoquimica utilizados en 1a calibracién o en
la evaluacion de los métodos analiticos. “Reporte de precision analitica; EM = elementos mayores, ET = elementos traza. 'Laboratorios: A = Dept. de
Géologie, Univ. de Montréal, Montréal: B = Geologisches Institut, Universitat Mainz. Mainz; C = Instituto de Geologia, UNAM . México: [ = Lab.
de Paleomagnetismo, Instituto de Geofisica, UNAM, México, D.F.; E = University of Rhode Island, Rhede Istand; F = Instituto de Geofisica,
UNAM, México. D.F.(CMY; Instituto de Investigaciones Elécrricas, Cuemavaca { XRF). Universitit Giessen, Giessen (XRF); Universitit Trier, Trier
{AA). G =Queen’s University, Kingston. Ontario. H = University of California, Berkeley; | = Universitat Mainz, Mainz (XRF). Max-Planck Institut

fiir Chemie, Mainz (MSID)
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Figura 5.4 Distribucién de los sitios de muestreo para estudios geoquimicos realizados en la SCN por
Swinamer (1989), Wallace y Carmichael (1999) y Verma (1999, 2000a). Marquez Gonzdlez (1998) utilizo
las muestras de Verma (1999, 2000a) para realizar analisis quimico de minerales.

Por otro lado, Wallace y Carmichael (1999) aplicaron XRF para el andlisis de elementos mayores y
traza, reportando el método de preparacién de muestras y las incertidumbres analiticas para cada elemento.
Sin embargo, no dieron detalle alguno acerca de las condiciones del sistema XRF ni sobre el grupo de MRG
utilizados en la calibracién, salvo en el caso de Nb, siendo éste el mas critico en las implicaciones
petrogenéticas. Para este elemento utilizaron solamente cuatro MRG (peridotita PCC-1, diabasa W-1, riolita
RGM-1 y andesita AGV-1). Sin embargo, para construir las curvas de calibracion de XRF para elementos
mayores y traza s¢ emplean generalmente varias decenas de materiales (e.g., Verma et al., 1992). Ain mas
ctitico para la calibracion de XRF de Wallace y Carmichael (1999) fue que los valores de concentracién

promedio utilizados para estos MRG presentan incertidumbres relativamente altas que pueden afectar en
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gran medida la determinacidn analitica. Esto es especialmente grave para el caso de PCC-1 ya que, al
presentar la concentracién més baja de Nb en el grupo de MRG (1 + 0.6 ppm; Gladney et al., 1991), tiene
una gran influencia en el punto de intercepcion de la curva de calibracién. En este sentido, las calibraciones
y el control de los métodos analiticos se debe realizar utilizando MRG cuyos valores de concentracion sean
suficientemente homogéneos y bien establecidos (ISO, 1989; Johnson, 1991; De Biévre et al., 1996). Es
interesante sefialar que aunque Verma (1999a,b) no presenté informacién analitica de forma explicita, hizo
referencia a trabajos en donde se describe el método de analisis, asi como la estimacion de precisién y
exactitud analitica: XRF para elementos mayores y algunos elementos traza (Verma et al, 1992);

cromatografia liquida para lantanidos y espectrometria de masas con dilucién isotopica (MSID, mass

spectrometry isotope dilution) para elementos traza (Verma, 1991a,b).

Se utilizaron métodos que no son aplicables para ¢l analisis de algunos elementos a ciertos niveles
de concentracion. Wallace y Carmichael (1999) aplicaron XRF para el andlisis de La. Sin embargo, el 20%
de los datos (18 de 91 muestras) fueron menores a 15 ppm, concentracion que ha sido reportada como limite
de deteccién de XRF en materiales geolégicos (Potts, 1993). Wallace y Carmichael (1999) también
determinaron Nb aplicando XRF, reportando concentraciones ~6 ppm (38 de 91 muestras). Sin embargo,
esta informacién podria no tener una exactitud aceptable, ya que una concentracién de 6 ppm ha sido
reportada como limite de deteccion tipico de XRF para el analisis de Nb en materiales geoldgicos (Potts,
1993). Adicionalmente, el método de calibracion utilizado por Wallace y Carmichael (1999) tampoco fue
adecuado, como fue seiialado por Marquez et al. (1999b). Cabe sefialar que Verma (1999, 2000a) utilizd
XRF para determinar la concentracién de Nb. Sin embargo, en este caso la calibracién esta avalada por los
resultados de andlisis de un grupo GRM que fueron estudiados como muestras desconocidas, informacién
que no es disponible en el caso de Wallace y Carmichael (1999). Por otro lado, todos tas muestras maficas
(que son claves para discutir acerca de las caracteristicas de fuente de manto) presentan Nb > 15 ppm. Es
claro que es necesario seleccionar €] método adecuado y cuidar el proceso analitico para contar con datos
confiables de Nb y el resto de los elementos traza. Davidson (1996) sefial que existen pocos datos con alta
calidad de Nb en rocas primitivas y sugiere que esta deficiencia puede superarse con la aplicacién de la

tecnologia actual de ICP-MS.

A pesar de la gran importancia de los datos isotépicos para problemas de petrogénesis, pocos
autores reportaron informacién isotdpica para la SCN. Verma y Armienta-H. (19835) reportaron informacion

de ¥'Sr/*°Sr en 8 muestras provenientes de la SCN, incluyendo a los MRG de uso interno basalto BCU-1 ¥
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dacita DCC-1 (Pérez-R. et al., 1979). Los analisis se realizaron en la Universidad de Rhode Island
(EE.UU.)y la informacién de precision y exactitud analitica del método TIMS para relaciones isotépicas de
Sr fue incluida en Verma (1981) y Verma y Armienta-H. (1985). Posteriormente, Martin del Pozzo et al.
(1989) reportd datos isotdpicos de ¥5t/%Sr en 6 muestras de la SCN por TIMS (Instituto de Fisica,
 UNAM). Finalmente, Verma (1999, 2000a) report6 informacion isotépica de Sr, Nd y Pb para dieciocho
rocas, aplicando TIMS en el Max-Planck-Institut fiir Chemie (Mainz, Alemania). La descripcién de
procedimiento de analisis y la incertidumbre del método fueron reportados por Verma (1992), ademds de

incluir esta informacion en los propios trabajos de la SCN.

3.2.3 Manejo e interpretacion de la informacion geoquimica

La informacién geoquimica de la SCN fue utilizada en los trabajos revisados (Tabla 5.3} para
clasificar los magmas y, en algunos casos, desarrollar un modelado cuantitativo. A partir de estos resultados,
que se detallan a continuacion, algunos de los autores propusieron modelos sobre el origen y la evolucion
magmatica en la SCN. En cada apartado, cuando se ha considerado necesario, se hacen observaciones, en
ocasiones con ayuda de alguna figura, sobre la forma en que se manejo la informacion y las interpretaciones

que se reportaron en estos trabajos.

Composicion en minerales normativos

La mayoria de los datos de minerales normativos fueron calculados siguiendo la norma CIPW
(Kelsey, 1965), aunque Negendank (1972a, 1973a,b) y Richter y Negendank (1976) reportaron resultados
de la norma Rittmann (1967). Es importante seiialar que el calculo de la norma CIPW aplicando diferentes
programas de cémputo no siempre genera los mismos resuftados. Ademas, salvo Swinamer (1989), Wallace
y Carmichael (1999) y Verma (1999, 2000a), los trabajos no sefialan si se realizaron ajustes en'la relacién
Fe,04/FeO de las rocas, previo al calculo de la norma CIPW. La variacién en esta retacion puede afectar
significativamente la abundancia y naturaleza de los minerales normativos.Una discusién detallada sobre

este punto puede ser consultada en Middlemost (1989).
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Tabla 5.3 Manejo de informacién geoquimica para la SCN (1971-1999)

Clasificacién de rocas

Diagramas de variacion®

Diagramas
normalizados’

Diagramas de
discriminacion

Autores & Norma®* Elementos mayores y Elementos traza
Minerales normativos
Gunn y Mooser Petro = [BA, A, D]sa i. Harker - 1.0 I.Ni-Cr -- --
{1971) 2. Na;O + K;0 - Si0; 2. Trazas - 1.D.
{Norma no definida) 3. MgO - 8i0;
4. AFM
5. CaQ - Na;O - K;O
6. (Fe;0y + FeOHNa, O + K,0)
MgO
7.Di=Plg-0l-0
Negendank (1972a; Norma=[A, D, RD)s, 1. Na,O + K,0 - SiQ, 1. Rb - $i0, - I.1-SiG;"
1973a,b) & 2. K;0 - Si0, 2.K:0-Rb 2. logt-logo
Richter y Negendank (Norma Ritmann) 3. AFM . 3Ti-Zr
(1976) 4. (Feld-K) - Plg—Q
Bloomfield (1975)  Quim = [A, D]sa; [B]a 1. Na;O + K,0 -8i0;, -- - --
2. CaQ - NaZO - K;O
{(Norma CIPW) 3. AFM
Pérez-R. ¢tal (1979) Quim=B,D -- .- REE /Condrita - -
Verma y Armienta-H.  Quim =[B, BA, A, Dlsa K0 - Si0; .- - --
(1985}
(Norma CIPW)
Martin del Pozzo Quim =[B, BA, A, DJsa 1. Na;O + K;0 - Si0, 1. Harker - SiQ, ME 7 .-
(1989) 2. K20 -Si0, 2. Harker - L.D.
3. Harker - SiQ, 3. Harker — Mg-v
4. Harker - 1.D.
5. Harker — Mg-v
Swinamer (1989) Quim =[B, BA, A, D]sa 1. Na;O + K,0 ~ 8i0, -- - --
{B]a 2, K;0 ~ 510, .
3. FeQ'/ MgO - 8i0,
(Norma CIPW) 4. Harker - 5i0,
5. AFM
Wallace y Carmichael Quim =[B, BA, A, D]ss 1. Na,O + K;0 -Si0, 1. Ba - Si0;, -- --
(1999) [B. BA} 2. Harker - §5i0; 2. Nb-SiO,
3.OI-Cpx-Q 3. Ce - Si0,
(Norma CIPW)
Verma (2000a) Quim =B, BTA - -- 1. REE/Manto 1, Ba-Nb
2, ME/MORB 2 TWTb-Ta/Tb
(Norma CIPW) 3.V-Ti
" 4 Hf-Th-Ti
Verma {1999) Quim=BA, A, D 1. TAS - REE /Condrita - -
2. Mg-v - Si.Oz .
(Norma CIPW) 3. Harker - MgQ
Garcia-Palomo etal.  Quim=A 1. TAS REE/Condrita

(2001)

2. Diagramas binarios

*Rocas: B = basalto, BA = andesita basaltica, A = andesita, D = dacita, RD = riodacita, R = riolita; Petro =
clasificacion en base petrografica, Quim = clasificacién en base quimica; SA = Rocas subalcalinas (i.e.,
calcoalcalinas), A = Rocas alcalinas. "Calculo de composicién mineralégica normativa de tipo Ritmann o CIPW
(Kelsey, 1965).*Diagramas con minerales normativos presentados en cursiva; 1.D. = indice de diferenciacién; ANOR
=An/(fAn+Or] *100)Q =Q/([Q +Or+ Ab + An] }*100), F'=(Ne + Le + Ks)*100/ fNe + Lc + Fs + Or
+ Ab + An] *REE = lantanidos; ME = multi-elementos. 1 = (ALO; - Na,0) / TiO,, 6 = [ (Na,0 - K,0)2/Si0, ] - 43

(Gottini, 1971).
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A pesar de estas diferencias, es posible sefialar que las rocas de la SCN se distribuyen en cuatro
grupos normativos: (1) magmas basicos con hiperstena + olivino, (2) magmas bésicos con nefelina +
olivino, (3) magmas intermedios con hiperstena + olivino, (4) magmas acidos con hiperstena + cuarzo.
Cabe mencionar que, en el presente manuscrito se utilizar el término “basico” para rocas con SiO; = 45-
52% (en base seca) segan la clasificacion de Le Bas et al. (1986). Siguiendo este esquema, los términos

magma intermedio y dcido corresponderan respectivamente a rocas con SiQ; = 52-63% y >63%.

Clasificacion de los magmas

La clasificacion de los magmas en la ma;/or parte de los trabajos, con excepcion de Negendank
(1972a, 1973a,b) y Richter y Negendank (1976) que utilizaron como criterio la composicidn normativa, se
realizé por medio de los diagramas Na,O + K,O - Si0O; (MacDonald y Katsura, 1964; Irvine y Baragar,
1971; Cox et al.,, 1979; Le Bas et al,, 1986), K,O - SiO; (Peccerillo y Taylor, 1976) y AFM (Na,O + K,O -
FeO'- MgO; Irvine y Baragar, 1971). De esta forma, en la SCN se identificaron basaltos, traquibasaltos,
andesitas basalticas, traquiandesitas basalticas, andesitas y dacitas. La mayoria de los magmas de la SCN
perteneceﬁ a la seriec magmatica calci-alcalina (e.g., Irvine y Baragar, 1971). Sin embargo, Bloomfield
(1975) y Wallace y Carmichael (1999) identificaron magmas maficos con caracteristicas alcalinas, mientras
que Swinamer (1989) identifico, de forma especifica, una hawaiita proveniente del volcan Cajete. Por otro
lado, Verma (1999, 2000a) asigné un nombre a las rocas siguiendo a Le Bas et al. (1986), tomando en
cuenta las recomendaciones de Middlemost (1989} para ajustar la relacién Fe;03/FeO, y las separo en
magmas maficos (= basicos: basaltos y andesitas traquibasalticas; normativos en hiperstena + olivino) y
“evolucionadas”, que incluyen magmas intermedios y 4cidos (andesitas basalticas, andesitas y dacitas;
normativos en hiperstena + cuarzo, excepto dos muestras que presentan hiperstena + olivino), como

preparacion a su modelacidén geoquimica.

En este punto, es importante hacer hincapi€ en el hecho de que el diagrama Na,O + K,0O - Si0,,
propuesto por Le Bas et al. (1986) y conocido como diagrama TAS, es el recomendado por la Subcomision
sobre Sistematica de Rocas igneas (Le Maitre et al., 1989) para la clasificacién de rocas volcénicas. Un uso
amplio de este esquema dé clasificacidn ayudaria a normalizar criterios y facilitar la comparacién de
informacion. Siguiendo los criterios propuestos en la clasificacion TAS, debe evitarse el graficar datos de
oxidos que no han sido ajustados a base seca, sin utilizar una relacion estandar para Fe;O3/FeQ o incluyendo

muestras alteradas. Ademas, como lo sefalaron Le Bas et al. (1986), de este grafico no deben hacerse
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inferencias genéticas y/o tectonicas (por ejemplo, un arreglo mas o menos lineal no debe ser interpretado
como prueba definitiva de una evolucion por cristalizacion fraccionada; un arreglo sub-alcalino no debe

asociarse automaticamente a un ambiente de arco, etc.)

Con el objetivo de normalizar, bajo los criterios recomendados en la literatura, la informacion
disponible de elementos mayores para la SCN, se compilé informacion para 306 muestras reportadas por
diferentes autores (ver Tabla 5.2). La composicion de las muestras se recalculd al 100% en base seca. Por
medio de un programa de computo (Verma y Navarro-L., 1993), se reajustd la relacion Fe,O3/FeO
siguiendo las recomendaciones de Middlemost (1989), se calculd la norma CIPW y se asigné un nombre a
cada roca, de acuerdo a las recomendaciones de Le Bas et al. (1986). Combinando la informacién
petrografica y geoquimica de elementos mayores, se definieron cinco tipos generales de rocas en la SCN
(T1-T5; Tabla 5.4). En la Figura 5.5 se presenta él diagrama TAS para las muestras compiladas, de las que
se dispone informacion completa de coordenadas de localizacién y anélisis petrografico (Swinamer, 1989;

Wallace y Carmvichael, 1999; Verma, 1999, 2000a).

Tabla 5.4 Tipos petrograficas y geoguimicos observados en la Sierra de Chichinautzin

Ensamblaje mineralogico Intervalo composicional de elementos mayores® Ejemplo
Tipo . (Fenocristales)"
O Opx Cpx Pl Hbl Bt Q %Si0, %MgO TAS® CIPW? Muestra  Ref"
TI . £ 500-535 7.0- 94 B, TB, BTA hy+ol CUL1 |
. + 49.0 - 52.0 78-102 B, TB, BTA ne+ol 257 2
T2 . + x ~ 530-550 88-10.1 BTA, BA hy + ¢ SC85-14 3
T3 . . + 52.8-61.0 3J8- 70 BTA TA. A hy+ol hy+q 266 2
. ¢« & 55.0-590 40- 74 BA A hy +q SC85-39 3
. . « = 57.0-62.0 30- 60 TA, A hy +q CHI-12 4
T4 . £ 58.0- 65.0 29- 45 TA A D hy +q CHI-02 4
. PR 59.0-65.0 27-60 A D hy +q CHI-03 4
TS . ES + . + . 555-615 44-70 BTA, A hy+ol, hy+gq CHI-11 4
+ « Ot + & 58.0-67.0 1.8-53 A D hy +ol, hy +q CHI-10 4

*Simbolos de minerales: » = fase presente; + = fase presente 0 ausente. bComposicién expresada como % en peso y base seca,
“Tipos de roca (segin Le Bas et al., 1986} B = basalto, TB = traquibasalto. BTA = andesita traquibaséltica, BA = andesita
basaltica, TA = traquiandesita, A = andesita, D = dacita. ®Minerales normativos: hy = hipesrtena, ol = oliving, ne = nefelina, q =
cuarzo. “Referencias: | = Verma (2000a), 2 = Wallace y Carmichael (1999). 3 = Swinamer (1989). 4 = Verma (1999)
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Por otro lado, varios autores propusieron curvas en ¢l diagrama TAS para distinguir entre rocas
alcalinas y subalcalinas (e.g., MacDonald y Katsura, 1964; Irvine y Baragar, 1971). Sin embargo, Le Bas et
al. (1986) recomendaron subdividir los basaltos en tipo alcalino, si presentan nefelina normativa, y tipo
subalcalino, si presentan hiperstena, con o sin cuarzo normativo. En este sentido, es necesario tomar en
cuenta que no es posible realizar inferencias sobre la genésis y la evolucion magmatica a partir de los
resultados de la norma CIPW y de diagramas de clasificacidn. Ademas, es incorrecto suponer un ambiente
de subduccion por el simple hecho de que el vulcanismo presente caracteristicas calci-alcalinas, corﬁo lo
proponen Delgado et al., (1999) para la SCN, o porque incluya magmas andesiticos y/o daciticos. En este
sentido, Sheth et al. (2001) sefialaron que el término calci-alcalino es irrelevante desde un punto de vista
genético. Esos autores reportaron que este tipo de rocas aparece en regiones con un incuestionable ambiente

de extension, tal como los rifts de Etiopia y Rio Grande, el Golfo de California, etc.

12

SCN

Na,O + K,0 (% peso aj.)

0 . PR L s " . " I R — . . )
50 60 70

S10, (% peso aj.)

Figura 5.5 Diagrama TAS para los datos compilados para la SCN (1989-1999) con informacién
petrografica y de elementos mayores. B = basalto, TB = traquibasalto, BA = andesita basaltica, BTA =
traquiandesita basaltica, A = andesita, TA = traquiandesita y D = dacita. Para consultar detalles sobre las
caracteristicas de los grupos Ti-T5 consultar la Tabla 5.4.
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Diagramas de variacion

En la mayor parte de los trabajos publicados acerca de la SCN se reportan diversos diagramas de
variacién, tal como los diferentes tipos de diagramas de Harker (Tabla 5.3). A partir de las interpretaciones
de estos diagramas, en ocasiones con apoyo de diagramas normalizados o de discriminacidn, algunos
autores han propuesto modelos petrogenéticos (e.g., Gunn y Mooser, 1971; Richter y Negendank, 1976,
Martin del Pozzo, 1989). Sin embargo, las interpretaciones petroldgicas a partir de los diagramas de
variacion deben tomarse con cautela, debido a que los datos composicionales {datos expresados como parte
de un todo, porcentajes o ppm) de un sistema cerrado a 100% se ven afectados por el llamado problema de
la "suma constante” (Chayes, 1960; Meisch, 1969; Butler, 1979, 1981; Aitchinson, 1986, Rollinson, 1992,
1993). Este radica en que los porcentajes son cocientes altamente complejos, cuyo denominador es una
variable que representa a todos los constituyentes que son estudiados. De esta forma, los componentes
porcentuales no son libres para variar de manera independiente {Meisch, 1969; Aitchinson, 1986), lo que
tiene una serie de efectos sobre los datos. En primer iugar, si uno de los componentes tiene un valor
significativamente alto con respecto al resto (e.g., SiO; en rocas igneas), se introduce un sesgo negativo a las
correlaciones (Chayes, 1960). Por otro lado, el ajuste de la suma de los componentes a 100% obliga a una
correlacion entre los componentes del sistema (Meisch, 1969). Estas correlaciones inducidas (Ilamadas
correlaciones nulas) podrian ocultar, en caso de existir, alguna correlacién dependiente de algin proceso
geoldgico. Una tercera consecuencia es que las subcomposiciones, frecuentemente utilizadas en diagramas
de variacién (e.g., AFM) no reflejan las variaciones presentes en los datos originales (Aitchinson, 1986).
Butler (1979) sefialé que las tendencias observadas en diagramas triangulares deben considerarse como
resultado de una serie de interacciones complicadas, que incluyen: (1) la estrategia en el manejo de los datos
iniciales (e.g., componentes individuales, sumas o cocientes de los mismos para ubicarlos en cada eje), (2)
tos parametros estadisticos de los datos iniciales (especialmente los coeficientes de correlacion), (3) las
modificaciones que resuitaran en estos parametros al cerrar los componentes en un sistema ternario, y (4)

controles petrogenéticos verdaderos.

Sin embargo, hay que hacer notar que los diagramas de variacion pueden ser (tiles para resaltar las
diferencias en la composicién quimica entre distintos tipos de rocas, como se observa en el diagrama Mg-v -
Si0, para los magmas de la SCN (Figura 5.6, Mg-v = 100*Mg'?/ [Mg"* + 0.9%(Fe”> + Fe*)]). En este

grafico se puede sefalar que: (1) existen magmas maficos (tipo T1) normativos en hiperstena y nefelina,



teniendo estos tltimos %MgO relativamente mas altos (hy: 7.0-9.4; ne: 7.8-10.2); {2) se han identificado
magmas intermedios (tipo T2) con altos valores de %MgO (Si0O; = 53-55%, MgO = 8.8-10.1%}; (3} la gran
dispersion observada en el diagrama sugiere que la evolucion magmdtica (tipos T3 y T4) no ha sido
resultado de procesos de cristalizacion fraccionada simple, lo cual es corroborado por la presencia en
algunas rocas con texturas de desequilibrio mineraldgico (tipo T5); y (4) los magmas que muestran esas
texturas (e.g., coexistencia de olivino y cuarzo, minerales con bordes de reaccion, zonados complejos}), se
distribuyen en un intervalo amplio de SiO; (55.5 - 67.0 %) y Mg-v (58-72). Estas caracteristicas han sido
relacionadas a mezcla de magmas (e.g., Nixon, 1988b), por lo que es necesaria una evaluacién de este

proceso en la SCN,
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Figura 5.6 Diagrama de variacion Mg-v - SiO; para los datos compliados de la SCN. El término Mg-v =
100*Mg'?/ [Mg"? +0.9*(Fe'* + Fe'?)). Para consultar detalles sobre las caracteristicas de los grupos T1-T5
consultar la Tabla 5.4.
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Diagramas normalizados multi-elementos

Pocos autores reportaron diagramas normalizados multi-elementos para los magmas de la SCN.
Martin del Pozzo (1989) destacé la presencia de una anomalia negativa de Nb y de enriquecimientos de
LILE con respecto a HFSE, seiialando que estas caracteristicas son tipicas de zonas de subduccién. Sin
embargo, también sefialé que los diagramas multielementos de la SCN se parecen a los de magmas que han
asimilado una corteza inferior granulitica. Por otro lado, Verma (2000a) preparé diagramas multi-elementos
con los magmas méficos normativos en hy, seiialando que poseen caracteristicas primitivas (FeO'/MgO =
0.91 - 1.31; Mg-v = 64-70; %MgO = 7-9; Ni = 130-180 ppm y Cr = 220-340 ppm), por lo que
presumiblemente podrian ser originados por un proceso de fusién parcial del manto. Este autor destacé que
los patrones normalizados a basaltos de cresta oceanica (MORB, mid-ocean ridge basalt) no presentan
anomalias negativas de Nb y Ti y son similares a los diagramas de basaltos alcalinos, relacionados a un
ambiente de rift, de la parte noroeste del CVM (graben de Tepic-Zacoalco; Verma y Nelson, 1989) y de
basaltos cuaternarios en la caldera de Los Humeros, Puebla, en la parte oriental del CVM (Verma, 2000b),

cuyo origen ha sido propuesto en ¢l manto litosférico.

l;a Figura 5.7 presenta los diagramas multielementos, normalizados a MORB, para muestras
representativas de los magmas maficos T1. Los patrones de rocas con Ay normativa son similares a los que
presentan ne normativa y se caracterizan por un enriquecimiento en elementos moviles (e.g., Sr, K, Rb, Ba)
con respecto al MORB y la ausencia de una anomalia negativa de elementos HFSE (Nb/Nb* =0.5-0.8 con
respecto a Ba y Ce). Estos patrones son comparables a los observados para magmas generados en zonas de
extension (e.g., Wilson, 1989). Los patrones de traquibasaltos presentan un mayor enriquecimientoen Rb y
Ba con respecto a los observados para basaltos, lo que podria ser un reflejo de 1a heterogeneidad de la fuente
o diferentes grados de fusion parcial. En contraste, en los patrones multielementos para magmas intermedios
con alto MgO (tipo T2; Figura 5.8) e intermedios y acidos (tipo T3-TS5; Figura 5.9) presentan un
enriquecimiento en elementos LILE (e.g., Sr, K, Rb, Ba) y anomalias negativas de elementos HFSE (e.g.,
Nb/Nb* < 0.15 con respecto a Ba y Ce). En una interpretacion tradicional, el desacoplamiento entre
elementos LILE y HFSE representa una evidencia s6lida para un ambiente de arco (e.g., Pearce, 1982). Sin
embargo, estas caracteristicas pueden ser generadas por una fusién parcial de corteza vy la mezcla de estos
magmas evolucionados con magmas maficos (Morris et al.,, 2000). Sin embargo, para realizar una
interpretacion adecuada se requieren datos completos de elementos traza, apoyados de informacién

isotopica.
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Figura 5.7 Diagrama multielementos normalizado a MORB para magmas maficos (T1) de la SCN. Los
datos de MORB para normalizacion (en ppim, salvo que se especifique) fueron tomados de Pearce (1982):
Sr=120, K,0 =0.15%, Rb =2, Ba =20, Nb = 3.5 Ce = 10, P,0; = 0.12%, Zr = 90,Sm =33 Ti02=-
1.5%,Y =30, Yb=13.4, Cr=250. Para cada muestra se presenta la concentracién de SiQ, (ajustadz;a 100%
en base seca).
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Figura 5.9 Diagramas multielementos normalizados a MORR para magmas intermedios y acidos (13-T5)
de la SCN. Se incluye para comparacion el patron del basalto BCUI (tipo T1).
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Diagramas normalizados de REE

Verma (2000a) reportd diagramas de REE normalizados a manto primitivo para magmas maficos
(hy) de 1a SCN. Estos se caracterizaron por un enriquecimiento en REE ligeros, un patrén horizontal para
REE pesados y sin las anomalias de Eu y Ce, observadas en sedimentos oceanicos de la costa occidental de
México. Ademas, reporté que los basaltos alterados de la placa de Cocos presentan un patron de REE con
empobrecimiento en ligeros y un patrén horizontal para los pesados. Por estas razones, este autor sefialo que
el origen de los magmas maficos de la SCN no esté relacionado a un modelo de subduccion que involucre a
la placa de Cocos y los sedimentos que la sobreyacen. Por otro lado, los magmas intermedios y acidos
presentaron patrones caracterizados por un enriquecimiento de REE ligeros y, en algunos casos, una
pequefia anomalia negativa de Eu por fraccionacién de plagioclasa. Dado que algunos magmas méficos
mostraron en general concentraciones de REE, Nb, Zr e Y més altas que los magmas intermedios y acidos,

el autor descartd la cristalizacion fraccionada simple como proceso de evolucidn magmatica.

Por otro lado, se prepararon diagramas de REE, normalizados a condrita, con los datos reportados
por Verma (1999, 2000a), como lo muestra la Figura 5.10. Los patrones se caracterizan por un
enriquecimiento en REE ligeros y aparcntemente sin una anomalia de Eu. En los dos grupos las muestras
con mayor contenido de SiO, presentan concentraciones de REE mas bajas que el basaito BCUI, lo que

descarta la cristalizacién fraccionada simple como proceso de evolucion guimica en la SCN.

Diagramas de discriminacion

Richter y Negendank (1976) utilizaron algunos diagramas de discriminacion para establecer que los
magmas de fa SCN se generaron en un ambiente de subduccion (e.g., Zr-Ti). Sin embargo, estos resultados
deben tomarse con cautela, ya que estos diagramas forman parte del primer trabajo publicado sobre ¢l tema
(Pearce y Cann, 1973). Esto supone dos inconvenientes: 1) los campos de discriminacién se construyeron
con una base de datos muy limitada, y (2) la mayoria de la informacién analitica de principios de los afios

setenta es probablemente de menor precisién y exactitud que la actual.
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Figura 5.10 Diagrama de REE normalizados a condrita para muestras de la SCN (grupo T1: BCUI, CUII;
grupo T3: CHIO6, CHI05; grupo T4: CHIO2, CHIO3; grupo T5: CHIO8). Los datos de condrita para
normalizacién (en ppm) fueron tomados de Nakamura (1974) y Haskin et al. (1968): La = 0.329, Ce =
0.865,Pr=0.112,Nd =0.63,Sm=0.203, Eu=0.077, Gd =0.276, Tb = 0.047, Dy = 0.343, Ho=0.07, Er
=(.225, Tm=0.03, Yb=0.22 y Lu = 0.0339. Los patrones de cada roca son identificados en base a su
contenido de SiO; (ajustada a 100% en base seca).



Los datos recalculados a 100% graficados en diagramas ternarios no reflejan las variactones
presentes en los datos originales (Butler, 1979). Es importante seguir la metodologia de uso para los
diagramas de discriminacion. Por ejemplo, en el caso del digrama temario Zr-Y-Ti(Pearce y Cann, 1973) es
necesario considerar rocas de composicion basiltica o al menos rocas méficas < 53 %, de lo contrario puede
llegarse a conclusiones erréneas. En estos casos, la concentracidn de los elementos incompatibles puede
verse afectada por cristalizacion fraccionada o algin otro proceso de diferenciacién magmatica. Ademds, en
el diagrama Zr-Y-Ti se mezclan conceptos independientes: clasificacion quimica de rocas (c.g., basaltos
calci-alcalinos) que no tiene implicaciones géneticas (Sheth et al., 2001) e identificacién de un ambiente
tectonico (e.g., toleitas de arco insular).

Con el objeto de construir varios diagramas de discriminacién, Verma (2000a) compil6 un gran
nimero de datos geoquimicos en rocas maficas con hiperstena normativa, provenientes de los ambientes
tecténicos de arco, islas ocednicas y rifts, La informacién geoquimica fue tratada de forma similar a la

' aplicada a los datos de la SCN (clasificacién con base en TAS y norma CIPW), proponienda los diagramas
Ba - Nb, Th/Tb - Ta/Tb (particularmente (til, ya que no existe traslape entre ¢l ambiente de arco con riftse
islas oceanicas), V-Ti/1000 y Hf/3-Th-Ta. En todos los casos, los magmas maficos de la SCN se ubicaron en

los campos de rift e islas ocednicas,

Para realizar un andlisis critico del uso de esta herramienta geoquimica en trabajos anteriores, se
prepararon diagramas de discriminacién para magmas maficos (T1) que combinan elementos traza tipo
HFSE: (1) Zt/Y-Zr (Figura 5.1 I a; Pearce y Norry, 1979);, y (2) V-Ti (Figura 5.11b; Verma, 2000a). En el
diagrama Zr/Y-Zr se observa que los magmas maficos T1 se ubican en el campo de basaitos intra-placa,
mientras que en el V-Ti todas las muestras se sitOan en los campos de rifts ¢ islas oceanicas. Por otro lado,
se prepard el diagrama de discriminacién Th/Ta — Yb, propuesto por Gorton y Schandl (2000) para
identificar ambientes de arco oceinico, margen continental activo y zonas volcanicas de intrapiaca para
rocas intermedias y félsicas (Figura 5.12). En este diagrama, la mayor parte de los magmas intermedios y
acidos de la SCN (T2-T5, SiO; aj. > 54%) se ubicaron en el campo de las zonas volcanicas de intraplaca.
Algunas muestras quedan ligeramente fuera de este campo. Como comparacidn, en éste grafico se
incluyeroﬁ magmas intermedios y icidos de la caldera de Valles generados en ambiente extensional (Spell

et al., 1993) y de los arcos de Luzon (Defant et al., 1990) y Centroamérica (Chan et al., 1999).
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Relaciones isotépicas Sr-Nd-Pb y "*Be

En la Tabla 5.5 se presentan los resultados de las mediciones isotopicas de Sr, Nd y Pb que se
realizaron en estudios de la SCN durante 1987-1999. Verma y Armienta-H. (1985) sefialaron que los datos
combinados de ¥'S$r/*Sr y “*Nd/"**Nd para BCU-1 se sittan en el “arreglo def manto” (Zindler y Hart,
1986). Por esta razdn, consideraron que los magmas fueron derivados de una fuente de manto superior
heterogéneo, con poca participacion de una componente de corteza oceanica alterada, sedimentos

subducidos o corteza continental sidlica vieja.

Tabla 5.5 Mediciones isotopicas Sr-Nd-Pb en estudios de la SCN (1985-1999)

Autores | Materiales' VSIS ~ NG/ NG @Ndw  PbAPb  PbA"Pb  PbiPb
Verma y M+E 0.70338 -0.70445
Armienta-H.
(1985)
Martin del Pozzo M+E 0.70325 -0.70443
e al. {1989)
Verma (1599) “E 0.70370 - 0.70469  0.51278-0.51289  2.77-4.92  1864-18.72 15.59-15.62 38.39-38.52
" Verma (2000a) M 0.70348 0.70433  (0.51275-051293 218570 18.65-18.76 15.57- 1561 3834.38.53

MORB 0.70317-0.70340  0.58319-0.51326 10.77-12.13  18.05-1840 1545-1555 3745-38.04
SED 0.70799-0.71034  0.51244 -0.51256 -3.86a-1.52 1859-1894 1558-1567 38.31-3888

*M = magmas mificos (T1), E = magmas intermedios y dcidos (T3-TS), MORB = basalto alterado de la placa de Cocos, SED = sedimentos de la
placa de Cocos.

Posteriormente, Martin del Pozzo ct al. {1989) reportaron que los isotépos de Sr reflejan una fuente
de manto y la variacion observada en la relacion isotdpica se debe a procesos de asimilacion con poca
contribucién de la corteza inferior. Estos autores reportaron el diagrama ¥’St/*Sr - $i0,, en donde los
magmas se comportan en forma contraria a lo esperado, es decir, la relacion *’Sr/*Sr decrece con el
aumento de 8i0;, lo cual puede reflejar un nimero reducido de muestras en el diagrama, la combinacion de
varios procesos petrogenéticos o inclusive problemas analiticos. Este comportamiento extraiio no fue

observado en los estudios isotOpicos de Verma y Armienta-H. (1985) o0 Verma (1999, 20Q0a).

Verma (1999, 2000a) reporto informacién isotépica de Sr, Nd y Pb para magmas maficos,
intermedios y acidos de la SCN, asi como para MORB alterado y sedimentos de la placa de Cocos. En su

estudio, Verma (2000a) reportd que los magmas maficos (tipo T1 con Ay normativa) se ubicaron dentro del
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tlamado “arreglo del manto” en el diagrama ¥'St/%Sr - "3Nd/"““Nd (Figura 5.13). Por otro lado, los magmas
tntermedios y acidos (tipos T3-T5) mostraron composiciones isotopicas similares en Nd y Pb en
comparacion a los maficos, aunque ligeramente superiores en Sr (Figura 5.13). La interpretacién de los

datos isotopicos y las implicaciones en la génesis y evolucién geoquimica en la SCN, que reportd este autor,

se presentan en el apartado de modelado cuantitativo.

Intra-placa

W (a) o™ T

6} ‘ © 1

MORB * Intra-placa —> 7 ° ]

e
MORE ® Tiy,
5 1. / Y\/ o T, | |
Arcos / \

y

Y
-y

Arcos + MORB SCN
1 ' - .
10 50 100 500
Zr (ppm)
600 10 Arcos <« 20 > BFQ ® T, | 1

(b)

Ti (ppm) / 1000

Figura 5.11 (a) Diagrama de discriminacion Zr/Y - Zr de Pearce y Norry (1979) para magmas mificos (TH
Fle ta SCN. (b) Diagrama de discriminacién V - Ti/100 para los magmas maficos (T1) de la SCN. Se
mclu_yep Ias‘ lineas de discriminacion (V/Ti) x 1000 = 20, Propuestas por Shervais (1982) y los campo-s de
discriminacion propuestos por Verma (2000a). BFO = basaltos dei fondo ocednico.
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Figura 5.12 Diagrama de discriminacion Th/Ta— Yb para magmas intermedios y acidos (SiO; aj > 54%) de
la SCN. Se incluyen datos de magmas con SiO, > 53% de los arcos de Luzon (Defant et al., 1990} y
Centroamérica (Chan et al., 1999), asi como de la caldera de Valles, Nuevo México (Spell et al., 1993).

Finalmente, Tera et al. (1986) determinaron la concentracion de '°Be (vida media = 1.5 x 10° afios;
Yiou y Raisbeck, 1972) en rocas volcanicas provenientes de arcos y otros ambientes magmaticos (crestas
oceanicas, islas ocednicas, rifts continentales y provincias de grandes flujos basalticos). Los sedimentos
oceanicos se encuentran fuertemente enriquecidos en este radioisdtopo, por lo que representa un trazador
excelente para determinar la participacion de estos sedimentos en la génesis del vulcanismo en ambientes de
subduccidn, con concentraciones de ''Be =1-24 x 10° 4tomos/g . En el grupo de muestras estudiadas se
incluyd una lava holocénica de la SCN (basalto CUI-1, tipo T1 con Ay normativa; piramides de Cuicuilco),
cuya concentracion de Be (~0.5 x 10° 4tomos/g) queds dentro del error analitico y del limite de deteccion
(Verma, 2000a). Esto puede ser indicativo de que en la génesis de los magmas maficos de la SCN no existe
una participacion directa de sedimentos subducidos. Cabe sefalar que Tera et al. (1986) no proporcionaron

ningan comentario con respecto a las implicaciones de sus datos de ""Be en fos magmas del CVM.,
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Figura 5.13 Diagrama '"“Nd/"**Nd-¥’St/*Sr para rocas de la SCN (modificado de Verma, 2000a). La lineas
punteadas gruesas indican el arreglo del manto (Faure, 1986). MORB = composicién promedio del basalto
alterado del sitio DSDP 487; SLP = composicién promedio de xenolitos de lerzolita de espinela de San Luis
Potosi (Schaaf et al., 1994); CIM = composicion promedio de xenolitos granuliticos maficos de San Luis
Potosi, que representan la corteza inferior de tipo méfico (Schaaf et al., 1994). Se presenta una curva de
mezcla binaria MORB- sedimentos oceanicos de los sitios 487 y 488 (linea continua gruesa; los niimeros 2,
5, 10 y 20% indican porcentaje del componente de sedimentos). El campo marcado por linea punteada
incluye los datos individuales de granulitas maficas. La regién limitada por una linea continua y marcada
AVCA incluye magmas basalticos (cuadros abiertos) y andesiticos (circulos abiertos) dei arco volcanico de
Centroamérica (Carr et al., 1990; Chan et al.,, 1999). Las relaciones isotdpicas de estas muestras, cuyo
origen esta relacionado a un ambiente de arco, pueden ser modeladas por la mezcla manto-MORB-
sedimentos. Para consultar detalles sobre las caracteristicas de los grupos Ti-T5 consultar la Tabla 5.4.

Modelado Cuantitativo

Verma y Armienta-H. (1985) representa el primer trabajo sobre la SCN que incluyd un manejo
cuantitativo de informacion geoquimica para inferir procesos petrogenéticos. De esta forma, los autores
prepararon diagramas log-log de K/Rb - K'y Rb/Sr - Rb, que incluyen curvas tedricas para establecer si los

magmas estan relacionados a la cristalizacion fraccionada de olivino, ortopiroxeno, clinopiroxeno,
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plagioclasa, hornblenda y granate. Estas curvas se construyeron utilizando valores de coeficientes de
particién (D) para magmas maficos y la ley de Raleigh. A partir del analisis de estos diagramas, los autores
sugirieron la fraccionacion de hornblenda y plagioclasa, y en menor escala de olivino, clinopiroxeno y
ortopiroxeno, como proceso de diferenciacion en los magmas de la SCN. Sin embargo, sefialaron que el
proceso no se podia probar de manera definitiva, debido a la falta de informacion sobre composicién de
minerales. Este modelo sencillo de cristalizacién fraccionada quedd descartado al revisar, por ejemplo, los
patrones de REE, en donde los magmas maficos presentan concentraciones mas altas que algunos magmas

intermedios (Verma, 1999).

Por su parte, Swinamer (1989) desarroll6 algunos modelos cuantitativos para establecer el origeny
la evolucién magmatica del vulcanismo monogenético en la SCN. Aplico modelos para calcular coeficientes
de particion de los elementos mayores, a partir de la composicién quimica de las rocas. Estos coeficientes,
Junto con ecuaciones de balance de masas y condiciones estequiométricas de minerales, se emplearon para
definir composiciones de equilibrio y temperaturas. Este autor propuso los siguientes intervalos de
temperatura durante la erupcién de magmas en la SCN; 1231-1192°C para andesitas basalticas, 1200°C para

la hawaiita, 1173-1001°C para andesitas, [1010-978°C para dacitas.

Por otro lado, utilizando los criterios Mg-v > 70, FeO'YMgO < 1, Ni>200 ppm, Cr>475 ppmy ol
> Fogs, Swinamer (1989) identificé a 12 muestras provenientes de Cerro de Pelagatos y Cerro del Agua
como magmas primarios y los clasificd como sanukitoides (Tatsumi y Ishikaza, 1982). El origen de estos
magmas lo relaciond a fusidn parcial (10-20%) de un diapiro, separado de un manto lerzoliticoa 12 kbars y
una temperatura de 1250°C, en presencia de 1.5% de HyO. A partir de diagramas de relacién molar,
propuestos por Pearce (1968), Swinamer (1989) menciond que ei resto de los magmas calci-alcalinos puede
ser producto de ladiferenciacién de los magmas primarios por cristalizacion fraccionada de Of, Sp-Cr, Plg,
Mty Cpx y por asimilaciéon de material cortical mas silicico. Sin embargo, un modelo de evolucidn
dominado por cristalizacion fraccionada queda descartado por el comportamiento observado en los
diagramas de REE de Verma (1999, 2000a) o de este trabajo (Figura 5.10). Ademas, el hecho de que la
concentracion de Nb, y de otros elementos incompatibles, no se incrementa significativamente eon el

aumento de Si0; no apoya este modelo.
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Por otro lado, Wallace y Carmichael (1999) propusieron un modelo, relacionadeo a subduccion,
para la generacion de magma en el CVM, similar al propuesto por Verma y Nelson (1989) para la parte NW
de esta provincia volcanica. Destacaron la importancia de [a SCN en la elaboracion de su modelo, ya que
plantearon que la variacidn en el espesor de la corteza a lo largo del arco volcénicbjuega un papel decisivo
en el mecanismo de generacién magmatica y en donde la SCN presentaria el espesor cortical maximo de
~50 km. En este sentido, Wallace y Carmichael (1999) utilizaron fos valores de espesor de corteza para el

CVM estimados por interpretacion de datos gravimétricos (Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996).

Wallace y Carmichael (1999) establecieron que en la SCN se presentan magmas calci-alcalinos y
alcalinos con caracteristicas primarias (criterios: MgO > 8%, Mg-v > 68, Ni > 150 ppm), generados por
fusion parcial de un manto metasomatizado. Aplicando el modelo termodinamico MELTS (Ghiorso y Sack,
1995), propusieron que el magma alcalino con el valor mayor de ne normativa se encuentra en equilibrio
con una mineralogia olivino (F‘090 . 1} T ortopiroxeno + clinopiroxeno a 1290°C, 10 kbar y %H,0 = 2,
mientras que el magma calci-alcalino esta en equilibrio con una mineralogia similar a 1200°C, 10 kbar y
%H,0 = 6. Wallace y Carmichael (1999) consideraron que el manto bajo el CVM estuvo sujeto a eventos
de fusion parcial y fue posteriormente metasomatizado por adicién de un componente derivado de 1a placa
que subduce bajo el occidente de México. Por medio de diagramas de variacion, establecicron que esta
fuente se encuentra empobrecida en Al, Ca, Ti, Zr y Nb y enriquecida en e[e;nentos LILE {e..g., K, Ba,RY)
y REE ligeros (La, Ce). Los autores desarrollaron un modelado directo de fusidn parcial para regiones del
manto empobrecido y enriquecido, utilizando las composiciones reportadas por Michael (1988). Los
modelos indicaron grados de fusion de aproximadamente 3.3-7.7% para los magmas calci-alcalinos en el
CVM y en donde los de menor grado de fusion parcial fueron los magmas de la SCN. Wallace y Carmichael
(1999) atribuyeron la variacion en grado de fusion a lo largo del CVM a un aumento dei espesor cortical
desde la costa occidental hacia el valle de México. Stn embargo, los autores reconocieron que estos modelos

son fuertemente dependientes de la composicion mineralogica y geoquimica supuesta para la fuente.

Por medio de ecuaciones de balance de masas (McCulloch y Gamble, 1991), Wallace y Carmichael
(1999) establecieron que ¢l componente derivado de la subduccion contribuyé con una gran cantidad de
agua y enriqueci6 la cufia de manto en Ba> Rb> K > La, Sr> Ce > P. Sin embargo, una fuente enriquecida
en estos elementos es caracteristica también para regiones del manto que dan lugar a los basalios de zonas
de extension. Wallace y Carmichael (1999) reportaron que los magmas alcalinos primitivos de 1a SCN y de

otras regiones del CVM muestran algunas similitudes en composicién con los basaitos de la provincia del
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“Basin and Range " mexicano. Siguiendo a Luhr (1997), propusieron que la conveccion inducida en el
manto, causada por su acoplamiento viscoso con la placa que subduce, provocd la adveccién del manto
astenosférico desde la regién tras-arco (Basin and Range) hasta la regién del manto cercana al eje del
vulcanismo. La composicion de la fuente de los basaltos alcalinos fue estimada con base en la composicion
promedio de los basaltos primitivos de Durango (Pier et al., 1992). Debido a la variabilidad composicional
observada en los magmas alcalinos del CVM, sugirieron que ellos fueron generados por fusion parcial de un
manto con una composicién en elementos traza extremadamente variable. Asi, la fuente cubriria
composiciones desde un manto tipo tras-arco a uno altamente empobrecido en HFSE (e.g., Ti, Y, Zr),
similares a la fuente de los magmas calci-alcalinos. Sin embargo, estos modelos adolecen de los mismos
problemas que los desarrollados para los magmas‘calci-alcalinos, siendo fuertemente dependientes de [a
composicion quimica y mineral6gica supuesta para la fuente. Ademas, la ausencia de datos isotdpicos en sus

muestras no permite validar las conclusiones de Wallace y Carmichael (1999).

Verma (2000a) utilizd los datos isotdpicos de magmas de la SCN identificados como maficos con
hiperstena normativa (tipo T1), los de MORB alterado y de sedimentos de la placa de Cocos, asi como 10s
reportados para xenolitos de lerzolita de espinela (representativos de! manto) del area de San Luis Potosi
(Schaaf eé al., 1994) para desarrollar modelos cuantitativos de mezcla. Con estos demostrd que las
caracteristicas isotdpicas de los magmas maficos con Ay normativa de la SCN no podian ser modeladas por
mezclas que combinaran sedimentos y basaltos alterados de la placa de Cocos, y tampoco por un modelo de
tres componentes: manto, MORB alterado y sedimentos oceanicos. Por ejemplo, en el diagrama “*Nd/"**Nd
- ¥8r/*Sr  (Figura 5.13) los magmas maficos se ubican dentro del “arreglo del manto™ (Faure, 1986).
Ademas, se localizan muy alejados hacia la izquierda de la linea de mezcla entre los basaltos alterados
(MORB} vy los sedimentos que subducen en el occidente de México, en la cercania de la costa de Guerrero.
La mezcla ternaria manto (SLP) - MORB - sedimentos oceanicos queda descartada debido que reproducir
las caracteristicas isotdpicas de los magmas maficos de la SCN implicaria que una proporcién muy alta de
sedimentos (hasta 15%). La participacion de estos altos porcentajes deberia producir anomalias negativas de
Ce y Eu en los patrones de REE para los magmas maficos, asi como también altos valores de relaciones

isotopicas de Pb, las cuales no son observadas (Figura 5.7).

Verma (2000a) reporté que las caracteristicas isatdpicas de Pb para la fuente de manto de la SCN
pueden ser facilmente modeladas por una mezcla de tres componentes de manto enriquecido (Zindler y

Hart, 1986): PREMA (prevalent mantle), HIMU (high U/Pb) vy PUM (primitive uniform reservoir). Por
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estas razones, destaco la imposibilidad de que las rocas maficas en este campo monogenético pudieran ser
generadas de manera directa o indirecta a partir de la placa de Cocos y propuso como fuente un manto
heterogéneo de tipo-OIB. Recientemente, Blatter y Carmichael (1997) reportaron la presencia de xenolitos
de manto en andesitas de Valle de Bravo, Estado de México. De confirmarse que estos xenolitos representan
las caracteristicas del manto bajo el centro de México, 1a informacién geoquimica de estos materiales podria

ser de gran utilidad para el desarrollo de modelos de fusidn parcial, aplicando métodos directos.

Verma (1999) probé de manera cuantitativa varios procesos petrogenéticos para establecer el origen
de los magmas intermedios y 4cidos de la SCN en los diagramas Ba/Nb - La/Yb y "*Nd/'**Nd - ¥'St/*Sr :
(1) fusioén parcial del MORB alterado de la placa Eie Cocos, con y sin la participacion de sedimentos, (2)
diferenciacion simple de magmas mificos, (3) contaminacién cortical y proceso AFC de magmas maficos y
(4) fusion parcial de corteza inferior y mezcla de magmas. Para el desarrollo de estos modelos se utilizaron,
ademés de la informacién disponible para MORB alterado y sedimentos de la placa de Cocos, la
composicién de manto primitivo (Sun y McDonough, 1989), asi como datos para xenolitos maficos
metaigneos, que representan la corteza inferior de San Luis Potosi (Schaafetal., 1994). A partir del analisis
de estos modelos cuantitativos y de la composicion en elementos mayores y traza, Verma (1999) relaciond
las andeéité.s y dacitas de la SCN a la fusién parcial de corteza inferior. Por otro lado, mencioné que parte de

los magmas de composicién intermedia podrian haberse generado por un proceso de mezcla entre los
magmas mas evolucionados generados en la corteza inferior y los magmas maficos derivados de un manto

heterogéneo, lo cual parece ser confirmado por la presencia de magmas con desequilibrio mineraldgico.

En el diagrama '"*Nd/"'Nd - ¥Sr/*Sr (Figura 5.13) los magmas intermedios y 4cidos de la SCN
(tipos T3-T5) se ubican en el "arreglo del manto” (Faure, 1986), en comparacion a los magmas maficos
presentan relaciones de Sr mayores y relaciones de Nd ligeramente menores. En este diagrama, aplicando un
argumento similar que el presentado para los magmas méficos, la participacion de la placa (MORB) y de los
sedimentos oceanicos queda descartada en [a génesis de los magmas con SiO, > 53% de la SCN. Las
diferencias existentes en las relaciones de Sr y Nd entre los magmas maficos y aqueilos con mayor
contenidos de Si0; invalidan la génesis de estos Gltimos por cristalizacion fraccionada simple a partir de los
magmas maificos. Sin embargo, las granulitas maficas (CIM) de San Luis Potosi (Schaaf et al., 1994)
describen un intervalo de relaciones isotopicas comparable al de los magmas intermedios y dcidos. Verma
([999).reprodujo ias composiciones de parte del magmatismo intermedio y 4cido por medio de un modelo

de fusion parcial de dichas granulitas maficas.
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5.3 Modelos petrogéneticos para los magmas mificos de la SCN: Subduccién vs. Extension

A este punto, es claro que existen dos hipotesis generales propuestas para explicar el origen del
magmatismo mafico de [a SCN. La primera, y mas tradicional de ellas, es la que propone que el vulcanismo
monogenético se generd en un ambiente de subduccion (e.g., Swinamer, 1989; Wallace y Carmichael,
1999). La segunda hip6tesis establece que fos magmas maficos de la SCN se originaron por fusion parcial
de un manto peridotitico que produjo magmas en un ambiente extensional (Marquez et al., 1999a,b; Verma,

2000; Marquez et al., 2001).

Wallace y Carmichael (1999) suponen que la placa que subduce se encuentra a 80-100 km bajo €l
centro de México, que fue una inferencia de Pardo y Suarez (1995). Sin embargo, la informacion sismica
disponible indica que en esta zona no se han registrado sismos con una profundidad > 60 km. Marquez et al.
(1999a) seiialaron que la ausencia de una zona sismica bien definida representa uno de los principales
problemas que es necesario considerar en la investigacion sobre el origen del CVM. Si se parte de un
modelo de arco clésico, este fendmeno podria relacionarse a que una placa oceanica joven y aun caliente
estd subduciendo en el occidente de México. Sin embargo, esto implicaria la presencia de magmas
generados por fusion directa de la placa o de magmatismo adakitico (Cross y Piiger, 1982; Defant y
Drummond, 1990), los cuales no han sido reportados en la SCN. Reciemem'ente, Luhr {2000) ha reportado
rocas con estas caracteristicas para el volcan San Juan, en la parte occidental del CVM. Sin embargo, estos
magmas estarian relacionados a la fusion directa de la placa de Rivera que, a diferencia de la placa de
Cocos, presenta una zona de Wadati-Benioff bien definida y con un angulo de 50° a profundidades mayores
a 40 km (Pardo y Suarez, 1995). De esta forma, la placa de Rivera se situaria a unos 80-100 km de
profundidad bajo el frente volcédnico en Nayarit y Jalisco, condiciones adecuadas para la generacion de

magmas en un ambiente de arco.

Por otro lado, los trabajos que ligan el origen de los magmas a la subduccion se basan en
informacion geoquimica e isotopica incompleta. Por gjemplo, ninguno de estos trabajos reporta isdtopos de
Nd y Pb, junto con los de Sr, que son esenciales en estudios petrogenéticos. En cuanto al manejo de la
informacidn geogquimica, con frecuencia el hecho de que las rocas tuvieran caracteristicas calci-alcalinas fue
presentado como prueba irrefutable de que se originaron en un ambiente de subduccion, sin tomar en cuenta
otras caracteristicas geoquimicas e isotopicas. La presencia de una anomalia negativa de Nb se ligd

automaticamente a la subduccion, aunque en la literatura se han reportado algunos centros volcanicos en un
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ambiente intra-placa que la presentan, por ejemplo, basaltos de la provincia magmatica del Atlantico central

(Marzoli et al., 1999).

Los magmas méficos con hiperstena normativa presentan las sigiientes caracteristicas geoquimicas

e isotdpicas: (1) los diagramas multi-elementos mostraron similitudes con los reportados para basaltos de
ambientes de extensidn, con enriquecimiento en elementos moviles y sin anomalias de Nb o Ti, (2) los
patrones de REE no presentan anomalias de Ce o Eu, como las observadas en sedimentos en el Pacifico
mexicano, (3) los diagramas de discriminacién (e.g., Ba-Nb, Th/Tb-Ta/Tb, V-Ti, Th-Hf-Ta, Zr/Y-Zr
_indicaron un ambiente de tipo intraplaca, (4) los isotdpos de Sr, Nd y Pb indican la imposibilidad de generar
los magmas maficos por mezcla entre la placa y log sedimentos oceanicos que subducen en el occidente de
México o por mezcla ternaria entre el manto, la placa y los sedimentos oceanicos. En contraste, las
relaciones isotdpicas de Sry Nd observadas en los magmas del Arco Volcanico de Centroamérica (AVCA,;
Carr et al., 1990; Chan et al., 1999) pueden ser explicados en términos de la mezcla de tres componentes
manto-MORB-sedimentos (Figura 5.13). Incluso, algunas de las muestraé de AVCA se ubican en las
cercanias de la curva de mezcla MORB-sedimentos, lo que refleja una participacién importante de la placa
de Cocos en su génesis. Finalmente, magmas méficos con nefelina normativa también podrian relacionarse
a un proceso de génesis similar a los magmas de hiperstena normativa, ya que (1) presenfan patrones multi-
elementos y de REE que son comparables y (2) en diagramas de discriminacion se ubican en campos de
intra-placa. Sin embargo, esta hipétesis debe ser confirmada o modificada por informacion isotdpica de Sr

Nd y Pb y el modelado cuantitativo de datos geoquimicos, siendo parte de los objetivos de la presente tesis.

En este punto debe quedar claro que: (1) la subduccion es un proceso tecténico que estd ocurriendo
entre las placas de Cocos y Norteamericana, (2) la informacion geoquimica e isotdpicadisponible indica
que no existe una conexion entre este proceso y el origen de los magmas de la SCN; y (3} es necesario

buscar alternativas para explicar el origen de los magmas en la SCN.

A partir de la integracién de informacion geofisica, tectonica y geoquimica, Marquez et al.
(1999a,c) propusieron un modelo general para explicar el origen del magmatismo en el CVM,
interpretandolo como un arco continental que incluye un rift activo propagante que se abre de W a E como
respuesta a la actividad de una pluma del manto. Sin embargo, este modelo presenta varios inconvenientes
(e.g., Ferrari y Rosas Elguera, 1999; Sheth etal,, 2000; Verma, 2001): el levantamiento regional que deberia

esperarse como consecuencia de la interaccion de la pluma no es observado en el occidente del CVM,
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aunque Marquez et al. (1999b) aducieron que la dispersion lateral del material de la pluma podria explicar
esta observacion; (2) las edades de los magmas parecidos a los de tipo extensional a través del CVM no son
consistentes con la supuesta trayectoria oeste a este de la pluma; (3) al igual que un magmatismo clasificado
como “calci-alcalino” no es sindnimo de un ambiente de arco, magmas similares a los tipo OIB no implican
automaticamente la presencia de una pluma. De hecho, magmatismo con estas caracteristicas ha sido
relacionado a ambientes de extension, sin necesidad de invelucrar la actividad de una pluma del manto (e.g.,
Leeman y Fitton, 1989), cuya existencia ha sido incluso cuestionada por varios autores (e.g., Anderson,

1998; Sheth, 1999; Smith, 1999; Smith y Lewis, 1999).

De esta forma, la fusién parcial de un manto litosférico, en un ambiente de extensién, podria
explicar la geoquimica observada en los magmas maficos de la SCN, mecanismo que también ha sido
propuesto en otras regiones del CVM (Colima y Tepic, e.g., Verma y Nelson, 1989; Luhr, 1997; Los
Humeros; e.g., Verma, 2000b). Ruiz-Martinez et al. (2000), a partir de la interpretacion de datos
paleomagnéticos, han sugerido que el segmento del CVM en donde se ubica la SCN ha sido una zona de
extension desde el Mioceno tardio. Marquez et al. (2001) propusieron un modelo acerca de las condiciones
de extensi6n en el centro del CVM. Este modelo es consistente con las observaciones geofisicas en la region
central del CVM: (1) una sismicidad somera en condiciones exfensionales (focos a < 50 km de profundidad;
e.g., UNAM and CENAPRED Seismology Group, 1995); (2} la existencia de un manto andmalo somero
(una capa de manto con baja velocidad sismica, Vp = 7.6 km/s, y una baja densidad, 3.29-3.25 g/cm’;
Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993; Campos-Enriquez y Sanchez-Zamora, 2000), (3) una fuerte
anomalia negativa (-200 m/s) en la velocidad de las ondas S, que se extiende hasta los 200 km de
profundidad (e.g., Gomberg y Masters,1988; Ziagos et al., i988; Van der Lee y Nolet, 1997), (4) un alto
flujo de calor (~ 90 mW/m?; Ziagos et al., 1985). Estas caracteristicas, que no son tipicas de margenes
activos, han sido reportadas en regiones con un magmatismo relacionado a rifts continentales (e.g., rift del
este de Africa, rift del Rio Grande, etc.). Por otra parte, Campos Enriquez y Sanchez-Zamora (2000), en su
modelo sobre la estructura de la corteza en el sur de México, han inferido que la placa de Cocos
probablemente ha sido asimilada bajo €] CVM, y puede estar subyaciendo la placa litosférica continental. En
opinidn de estos autores, la litdsfera superior puede reaccionar a este fendmeno con un levantamiento para
mantener el equilibrio isostatico. Estas condiciones favorecerian la fusion parcial del manto litosférico (e.g.,

McKenzie y Bickle, 1988).

Por otro lado, a partir del andlisis de la informacion reportada por Wallace y Carmichael (1999),
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Ferrari y Rosas-Elguera (1999) sefialaron que s6io el 19% de los centros de la SCN (volumen tipo-OIB <95
km® ) muestran una afinidad intra-placa. En el contexto de un modelo extensional, esta observacién podria
explicarse dé la siguiente manera. Se ha reportado que, en la etapa temprana de una extension continental, €l
manto litosférico es una potencial fuente magmatica (Leeman y Fitton, 1989). La mayor parte de estos
magmas se emplazarian en {a base de la corteza (McKenzie y Bickle, 1988), En este sentido, Fix (1975)
sugirio- la existencia de material fundido en la base de la corteza en el centro de México, lo cual ha sido
confirmado por modelos gravimétricos (¢.g., Campos-Enriquez y Sanchez-Zamora, 2000). Estos magmas
podrian contribuir a un incremento en el espesor de la corteza y provocar su fusion parcial, asi como
procesos de mezcla entre los magma maficos y evolucionados, consistente con lo observado en la SCN
(Verma, 1999). De esta forma, s6lo una parte del volumen de los magmas con caracteristicas similares a los
de zonas de extensién, no afectados por los procesos de contaminacién, seria eruptado en la superficie.
Finalmente, como ya se ha sefialado, se requiere un trabajo geoldgico y geofisico mas detallado en la parte
central del CVM para comprobar el modelo de extension propuesto por Marquez et al. (2001), el cual es

consistente con la geoquimica observada de la SCN.

5.4 Perspectivas de una investigacién geoquimica en la SCN

El anilisis critico de la informacién geoquimica reportada para la SCN, asi como su manejo ¢
interpretacion, revelan que ain no se cuenta con una-comprension profunda acerca de su origen y su
evolucidn magmatica. No existe informacion geoquimica completa de elementos traza y de isGtopos para los
magmas intermedios con alto MgO. El origen de estos magmas pudiera estar relacionado a un manto
metasomatizado o a un alto grado de fusién de un cimulo méfico en la base de la corteza inferior o bien a
un conjunto mas complejo de procesos magmaticos. Por otro lado, en el modelado de fusién parcial de los
magmas maficos se deberian aplicar métodos de inversion, ya que no se cuenta actualmente con informacién
sobre la composicién quimica y mineralégica del manto bajo el centro de México. La presencia de rocas
con contenidos de Si0; tan alto como 60% hace necesario probar el efecto de diversos procesos de
diferenciacién, por medio de modelado geoquimico cuantitativo. De esta forma, la construccion de un

modelo petrogenético mas representativo para la SCN requiere:

) Contar con una base de datos con muestras que cubran la mayor parte del campo monogenético. A

este respecto, el grupo de trabajo del CIE-UNAM cuenta con una coleccion de ~80 muestras que se
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)

3)

4)

(5)

distribuyen en gran parte de la SCN. Este grupo de muestras, junto con las reportadas en la

literatura, cumplen este requisito en una primera fase de estudio.

Tener un mayor control en los métodos de anélisis geoquimico, tal como utilizar MRG adecuados y
bien caracterizados en cuanto a su composicién quimica, asi como realizar estimaciones de
precision, exactitud y limites de deteccion analiticos para cada método aplicado. En este sentido,
como ya se ha presentado en los capitulos previos, durante el desarrolio de este trabajo de Tesis se
aplico con éxito una metodologia estadistica para evaluar la composicién geoquimica de un grupo
de MRG y se establecié un método de XRF para el andlisis de elementos mayores en rocas, que
involucra modelos de regresion ponderada que considera los errores de intensidad y de la

concentracidon de MRG.

Realizar un analisis geoquimico ¢ isotopico completo en las muestras a estudiar y que incluya
elementos mayores, traza y relaciones isotopicas de Sry Nd, complementado por estudios acerca de

la composicion quimica de minerales.

Desarrollar modelos cuantitativos de inversion para evaluar los procesos de fusion parcial que

dieron origen a fos magmas maficos. .
Desarrollar modelos cuantitativos para identificar los procesos de diferenciacion involucrados en la

evolucion magmatica en la SCN (e.g., cristalizacién fraccionada, cristalizacién fraccionada con

asimilacion, mezcla de magmas, etc.).
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- 6. Sierra de Chichinautzin: Nuevos datos analiticos

Con base en las perspectivas de trabajo, presentadas en el capitulo anterior, y con el objeto de
complementar la informacion petrografica, geoquimica e isotdpica existente para la SCN se desarrollo
un estudio analitico que incluyd: (a) analisis petrografico, {b) analisis de elementos mayores por
Fluorescencia de Rayos-X (XRF, X-Ray Fluorescence) y Espectrometria de Emisién Optica con
Fuente de Plasma acoplada inductivamente (ICP-OES; Inductively Coupled Plasma — Optical Emission
Spectrometry, datos de laboratorio comercial), (c) andlisis quimico de elementos traza por
Espectrometria de Masas con Fuente de Plasma acoplada inductivamente (ICB-MS, Inductively
Coupled Plasma - Mass Spectrometry, datos de laboratorio comercial), (d} analisis isotopico de las
relaciones *'St/**Sr y "®Nd/***Nd por Espectrometria de Masas con lonizacién Térmica (TIMS,
Thermal lonization — Mass Spectrometry), y (e) analisis de composicion quimica de minerales por
Microsonda Electronica (EPMA, Electron Probe Micro-Analysis). Para realizar el estudio experimental
se selecciond un grupo de muestras {Tabla 6.1, Figura 6.1), de la coleccién del Grupo de Geoenergia -
Centro de Investigacion en Energia, UNAM, que cubren Ia mayor parte la SCN. Estas muestras fueron
colectadas, en tres campafias de campo entre 1991 y 1997, por un grupo de trabajo conjunto del CIE,
UNAM (Temixco, Mor.) — Fac. de Ciencias Geologicas, Universidad Complutense (Madrid, Espaiia),
asi como anteriormente {1984-1988) por un grupo del Instituto de Investigaciones Eléctricas (Temixco,
Mor.; Verma y Armienta-H., 1985; Milan et al, 1988) y complementado por una coleccion de
muestras recolectadas a fines de los setentas por un grupo del Instituto de Geofisica, UNAM (México,

D.F.; Herrero y Pal, 1978; Pérez-R. et al., 1979).

6.1 Petrografia

Las muestras incluidas en el presente estudio cubren el espectro de composiciones
mineraldgicas reportado en trabajos previos (ver Tabla 5.4 del presente trabajo; Negendank, 1972a,b;
Bloomfield, 1975; Milan et al., 1988; Martin del Pozzo, 1989; Swinamer, 1989; Marquez Gonzalez,
1998; Wallace y Carmichael, 1999). En la Tabla 6.1 se presenta la localizacion y la composicion modal
de fenocristales para las muestras seleccionadas. La mayor parte de las rocas se caracterizan por ser
afaniticas o porfidicas con un contenido de fenocristales <25%, algunas de las cuales presentan
vesiculas (6-10%). Sin embargo, las rocas provenientes de domos (e.g, CHI10, Lama; CHI?9,
Tabaquillo} presentan hasta un 40% de fenocristales (plagioclasas con un zonado oscilatorio). De

manera general, las rocas se clasifican en cinco grupos petrograficos:
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6.1 Localizacion de las muestras de la SCN, pertenecientes a la coleccion del CIE-UNAM,

nadas para realizar el presente estudio. Para localizacion de las muestras consultar Tabla 6.1.

Grupo T1 (ol + plg + sp), que se caracteriza principalmente por rocas con una textura porfidica
y de forma subordinada fluidal en donde predominan los fenocristales euhedrales de olivino
{con abundantes inclusiones de espinela identificadas durante el analisis de minerales por
microsonda electronica) y de plagioclasa (Figura 6.2a). Aunciue generalmente los olivinos son
de mayor tamaiio que los de plagioclasa, en algunas muestras ambos minerales muestran un
tamafioc comparable y la textura cambia a microcristalina (Figura 6.2b). La matriz esta
constituida por plagioclasa, olivino, ortopiroxeno, y minerales opacos (titanomagnetita,
ilmenita). El vidrio esta presente entre 5 y 50%, lo que da lugar a una textura de matriz
intersertal que cambia a hialopilitica o intergranular. Algunas de las muestras presentan una

gran cantidad de vesiculas de forma circular o elongada. Este arreglo mineralégico s¢ observa



(b)

(c)

(d)

(e)

en las rocas quitnicamente clasificadas en el diagrama TAS (Le Bas et al.,, 1986) como
basalitos, traqui-basaltos y andesitas traquibasalticas,

Grupo T2 (ol £ opx + plg), formado por rocas con textura porfiritica que inctuyen fenocristales
euhedrales de olivino (con abundantes inclusiones de espinela), plagioclasa y, en ocasiones,
algunos cristales de ortopiroxeno (Figura 6.2c). En general, los olivinos presentan un mayor
tamafio que las plagioclasas y es comun la presencia de vesiculas de forma elongada. La matriz
es del mismo tipo que la observada en el grupo Tl. A pesar de que las caracteristicas
petrograficas son similares a las del grupo anterior, estos magmas presentan una composicion
de andesitas basalticas con alto magnesio.

Grupo T3 (ol + opx £ cpx + plg), que in.cluye rocas de textura porfiritica y glomeroporfidica.
Olivino y plagioclasa se presentan como fenocristales, aunque ahora acompafiados de
ortopiroxeno. En general, los fenocristales de plagioclasa presentan mayor tamafio que los
olivinos y se encuentran inmersos en una matriz de plagioclasa, ortopiroxeno, magnetita y
vidrio, que en ocasiones presenta una textura fluidal (Figura 6.2d). El vidrio esta presente entre
20-60%, lo que da lugar a una textura de matriz intersertal, con variacion a hialopilitica o
intergranular. Este arreglo mineralégico ha sido identificado en rocas que quimicamente
corresponden a andesitas traquibasélticas, andesitas basalticas, traquiandesitas y andesitas.
Grupo T4 (opx = cpx + plg), compuesto por rocas de textura porfiritica, que muestran
ortopiroxeno como fenocristal, en ocasiones acompafiado por clinopiroxeno y plagtoclasa. En
algunas rocas se observé que los piroxenos se agrupan (Figura 6.2¢), dando lugar a una textura
glomeroportfidica. (e.g., CHI09). La matriz se encuentra constituida por plagioclasa, piroxenos,
y magnetita. El vidrio representa <40% dando una textura de matriz intersertal a hialopilitica.
Ocasionalmente, las rocas presentan vesiculas de forma elongada, aunque en una menor
proporcion a las observadas en las rocas del grupo T1. Con base en el diagrama TAS, estas
rocas se clasifican como andesitas y dacitas.

Grupo T5 (ol + q [desequilibrio] + opx £ cpx + anf £ bt), constituido por rocas de una quimica
muy variada (andesitas traquibasalticas a dacitas) que muestran diversas texturas de
desequilibrio mineraldgico, tal como la coexistencia de olivino con cuarzo, fenocristales de
olivino con bordes de reaccion de ortopiroxeno, fenocristales de plagtoclasa y piroxeno con
zonacion oscilatoria; o (2) la presencia de minerales hidratados. tal como anfibol o biotita con
alteracién en sus bordes a 6xidos de fierro (Figura 6.2f). Nixon y Pearce {(1987) y Nixon
(1988b) reportaron arreglos mineralogicos similares para andesitas y dacitas del cercano
volcan Iztaccihuatl (“magmas mezclados™), atribuyéndoles a procesos de mezcla entre magmas

daciticos y basalticos. Otros autores también han atribuido estas texturas de desequilibrio
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mineraldgico a mezcla de magmas (e.g., Anderson, 1976, O’Brien et al., 1988; Gans et al,,

1989; Straub y Martin-Del Pozzo, 2001).

6.2 Elementos mayores

Durante el presente estudio, se determiné la composicion quimica en elementos mayores para
veintitrés muestras, las cuales cubren los diferentes arreglos mineraldgicos observados en la SCN
(Tablas 6.1 y 6.2). El analisis se realizé aplicando la metodologia de XRF desarrollada en este proyecto
(LUGIS-UNAM), de tal forma que la preparacion de muestras y las condiciones instrumentales fueron
similares a las descritas en las secciones 3.3.1 y 3.3.2. Como se seiialo en el apartado 3.5, se
establecieron curvas de calibracion a partir de los datos de concentracién (‘'Cy) e intensidades (I;) para
16 MRG, aplicando el modelo de regresion lineal ponderada (WLS) y considerando la contribucion de
los errores de ambas variables. Estas curvas (Figuras 3.10 y 3.11) se utilizaron para determinar la
composicion de elementos mayores en las muestras problema (Tabla 6.2). El error analitico en el

intervalo de concentracion de elementos mayores medido en las muestras problema fue <6%.

Adicionalmente, la composicién de elementos mayores de otrgs diez muestras (Tabla 6.2;
claves en letra italica y con un asterisco) fue determinada en los laboratorios comerciales ActLabs

(Ancaster, Canada), aplicando la metodologia “4LithoRes” (consultar http://www.actlabs.com /

geochemistry / america / lithogeochemistry.htm). Esta consistié en mezclar la muestra con un fundente
“met-tet” y fundirla en un horno de induccién. E! liquido de fusion fue mezclado en caliente con una
sotucidn de HNO; 5% y una serie de estandares internos, hasta disolucion completa (~ 30 min). La
solucién resultante fue analizada en un sistema Thermo Jarrrell-Ash ENVIRO II ICP-OES, que
previamente fue calibrado utilizando una combinacion de GRM del U.S. Geological Survey y del
programa CANMET. La precision analitica reportada fue <2% para todos los elementos mayores,
mientras que los limites de deteccion estuvieron en niveles de 0.01%. Para comprobar la exactitud del
procedimiento, junto con las muestras de la SCN, se envid GRM JB-2 como si fuera una muestra
desconocida, Los resultados obtenidos para elementos mayores, aplicando la metodologia

“4LithoRes”, se desviaron 0.3-4.2% de la composicion mas probable del GRM (Tabla 3.5).
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Tabla 6.1 Localizacion, composicion modal de fenocristales e informacion analitica para muestras de
la SCN que forman parte de la coleccion del CIE-UNAM, consideradas en el presente estudio.

Muestra Localidad Coordenadas Petrografia (fenocristales) Informacién analitica
Lat(N®  Lon (W) Ol Opx Cpx Plg Anf Bt Q M T St Nd Pb MS

cun Cuicuilco 19°17.95'  99°11.06 »* b . & @ @ @ ® .
CHIOI Chichinautzin  19°01°27"  99°08.31" . * * ® ® ® @ ® x
CHi02 Tres Cumbres  19°03.26°  99°14.13° e b ® ® ® ® & X%
CHIg3 Tres Cumbres  19°06,30°  99°11.37" o - * ® ® & ® .
CHIO04 Guespalapa 19°06.74'  99°10.94" s * ® ® ® @ x
CHIO05 Petado 19°08.51"  99°10.14° v i ® ® & @
CHI06 Tezontle A 18°59.83" 99°15.58" * i * ® ® @ & ® x
CHI0? Mesa Laguna 18%50.69" 99°24.89° * o * * ® ® & @
CHIO8 Scuate 19°05 82" 99°2551° i * ® ® ® ® ® .
CHINY Tres Cruces 19°06.42°  99°31.51" A g * ® ® ® & 124 X
CHItO Lama 19°06.90° 99°32.34° * b * ® @ 8 @ .
CHII1 Tetepetl 19°05.62°  99°36.37 * b .o ® ® ® ® x
CH12 Mesa Laguna 18°50.68° 99°24.72° * A * * ® & & @& @
CHII3 Tezoyuca 18°48.40° 99°12.36° b * R ® ® @ x
CHII4 Coalepec 19°09.03'  99°24.93° b i * .
CHIl6 Santa Fe 19°10.21°  99°27.20° AR * .
CHIt? Los Cuates 19°11.37°  99°26.08" g * . . . .
CHI8 Atlapulco 19°14.98° 99°23.75° i * .
CHILY Pehualtepec 19°13.07"  99°24.17 s . * .
CHi20 Santa Barbara  18°58.88° 98°55.42' bk * . .
CHI21 San Matias 19°04.50° 98°50.85" b * * * . . . .
CHI22 Cuatepetl 19°05.15"  98°51.62° * A * * .
CHI24 Cocotitlan 19°14.18" 98°52.55° * b . .
CHI2S Tezontlala 18°58.37° 98°59.82° b . ¢ s s . .
CHI26 Tezilo 19°02.65° 98°55.55° b * . .
CHIR7 Texclacoyoqui  19°09.05"  98°56.03° * .+ * . . . .
CHI28 Tlacotenco 19°09.25" 98°58.67° ree * . . . x
CHI29 Atocpan 19°12.227 99°02.27 * e *e . .
CHI3¢ Cuahutenco 19°12.02° 99°05.8%° * ki s * .
CHi31 Tioca 19°12.52°  99°05.67° b * * . . . . .
CHI32 Ahuayacan 19°1297  99°06.82° i b .
CHI33 Temixco 18°51.03° 99°12.42" i * * . .
CHI42 Jumento 19°10.16"  99°19.09° e * * « s e . x
CHI43 Mesa Gloria 19°04.00' 99°19.84° bl * . .
CHI47 Tres Cruces 19°12.50°  99°17.66° b b e . .
CHi49 Tabaquillo 19°06.34°  99°17.50". d i * * * « & o = .
CHISI Tezontle 19°01.54°  99°27.72° i ** . .
CHIS2 Tezontlala 18°56.66° 98°58.84" *a * .
CHISS Tlecuilco 18°54.00° 98°48.50° * b * .
CHIS? Xitle 19°14.17° 99°13.167 ki * . .
CHI63 Pelado 16°07.00°  99°16.50° * . * . .
CHI64 Tetillas 18°52.50°  99°07.00° A * ¢ s » . .
CHI67 Cajete 19°06.007  99°14.50° * A * * * . e
CHI69 Agua 19°00.50" 98°58.50° ** b * s s = . .
CHI?0 Pelagatos 19°06.00°  98°55.99 b * T T . X
CHI?I Xicomulco 19°12.14"  99°03.66° b * * s s s . .
CHI76 Cilcuayo 19°06.00°  98°51.50° g * + .
CHI77 Teuhtl 19°13.000  99°02.50° ** * * + . . .
CHIT9 Tabaquillo 19°12.50°  99°08.00° * e * L Y . .

Fenocristales: Ol = olivino, Opx = ortepiroxeno, Cpx = clinopiroxeno, Plg = plagioclasa, Anf = anfibol, Bt = biotita, Q =
cuarzo. La abundancia estd normalizada a ~100%: 10% < * < 25%, 25% < ** < 40%. 40% < *** < 70%. Informacion
analitica: M = elementos mayores: T = elementos traza; Sr = relacion *'Sr/**Sr; Nd = relacion "*Nd/'*'Nd: Pb = relaciones
26pp/2%ph. PLAMPh v PFPBAMPh; MS = composicion de minerales determinada por microsonda electednica. Los analisis
quimicos ¢ isotdpicos marcados con ™ @ " fueron realizados por Verma (1999, 2000a). La composicién de elementos mayores
de CHI?6 y CHI?7 (+) no fueron analizadas y provisionalmente s¢ tomd como referencia los datos reportados para los
mismos centros por Swinamer (1989) y Wallace y Carmichael (1999). Los andlisis de microsonda marcados con X ™ fueron
realizados por Marquez Gonzilez (1998). El resto de los andlisis quimicos. isotdpices de Sr v Nd, asi como de microsonda
fueron realizados durante el presente trabajo.
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Figura 6.2 {(a) Basalto de textura porfiritica. que incluye fenocristales de olivino inmersos en una
matriz de plagioctasa (CHIS7. Xitle: grupo T1). (b) Basalto de textura microcristalina. constituido por
fenocristales de olivino v plagioclasa (CUIL. Cuicuilco: grupo T1). (c) Andesita baséltica de textura
porfiritica, que contiene fenocristales de olivino v plagioclasa inmersos en una matriz fluidal de
plagioclasa {CHI70. Pelagatos; grupo T2). (d) Clot de piroxenos en una andesita de textura
glomeroporfidica con vesiculas (CHI31. Tioca: grupo T4). (¢) Fenocristal de plagioclasa en una
andesita de textura porfiritica (CHIO7. Mesa Laguna: grupo T3). (f) Biotita con alteracién casi
completa a dxido de fierro en una dacita (CHI2 1. San Matias: grupo T3). Todas las imagenes tomadas
a SNX. excepto () que se obtuvo a 1ON]|.



Tabla 6.2 Composicion en elementos mayores {%m/m) y norma CIPW para muestras de la SCN

Muestra CHIl4 CHIle CHII? CHII8 CHHI9 CHI20 CHi2! CHI22 CHI24 CHI25* CHI26
Localidad Coatepec  Santa Fe Los Atlapulco  Pchual- Santa San Cuatepetl  Cocoli- Tezon- Tezilo
Cuates tepec Barbara Matias tlan tlala
LayNy 19°0%9.03° 19710210 19°L1.37°  19°14.98°  19°13.07°  18°58.88" [9°04.50° 19°05.15° 19°14.18° 18°53.37"  19°02.65°
LOng(W)“ 99°24.93° 99°27.20" 9972608 99°23.75° 99°24.17°  GB°55.42° 98°50.85' 9%°51.62° 98°52.53° 98°59.82° 98°55.55°
TAS BA BA BA BTA BA BTA D A BTA BA D
Yom/m
SiG, 55.85 5490 52.01 51.79 5564 5117 63.16 58.93 5570 51.89 64.70
TiO, 1.31 1.35 1.33 1.07 1.16 1.57 .75 0.96 1.28 1.53 0.74
Al Oy 15.77 15.28 15.00 15.67 16.25 1538 1621 16.16 16.80 15.70 16.14
Fe, 0, 7.94 8.27 8.39 7.97 7.10 9.04 5.16 6.66 7.51 9.28 5.03
MnQO 0.13 0.14 0.14 0.14 0.13 0.15 0.10 0.12 0.12 0.14 0.10
MgO 6.53 6.34 8.57 8.14 7.39 8.50 3.49 4.67 532 9.05 317
CaQ 7.13 7.62 8.52 892 7.60 7.94 4,73 6.01 7.10 7.60 455
Na,O 4.20 4.14 3.54 3.51 391 4.30 394 395 4.14 3152 4.14
K,O 1.46 [.33 1.43 2.29 i17 1.28 212 1.55 1.58 119 1.80
P,0s 0.39 0.37 0.40 0.67 0.25 (.43 0.21 0.25 0.35 0.46 0.24
LO! 0.10 0.60 0.52 -0.29 0.29 -0.20 0.68 0.40 020 -0.17 0.22
Suma 100.81 100.34 99,85 9988 100.89 99.56 100.55 99.66 100.10 100.19 100.83
Mg-v 67.42 65.85 71.99 72.21 72.36 70.53 64.03 64.09 64.32 71.04 6239
FeQ'/MgQ 1.09 1.17 0.88 (.90 0.86 (.98 .36 1.31 1.30 0.92 1.12
Q 1.53 1.16 -- - 1.70 - 15.92 9.71 2.82 - 18.19
Or 8.62 7.93 8.56 13.57 6.91 7.62 12.58 9.26 9.38 7.06 10.60
Ab 35.51 35.35 30.36 29.37 33.07 35.18 3347 33.80 35.21 2990 3491
An 19.85 [9.36 21.06 20.29 23.33 19.02 20.37 22.03 2271 23.61 20.07
Ne - - - - 0.22 -- 0.80 - - - - -
En 7.59 9.40 11.73 12.09 7.86 10.94 1.03 364 5.96 6.84 048
Fs 2.85 3.81 3.60 3.71 2.35 3.37 0.44 .1.60 245 216 0.22
Hy-Mg 12.73 11.58 7.36 - 14.76 -- 8.25 10.07 10.56 11,77 7.64
Hy-Fe 5.49 538 2.59 - 5.06 -- 3.99 5.07 4.98 4.27 396
Of-Mg - - 6.20 10.32 - 11.39 - -- - 539 --
Ol-Fe - - 2.40 4.00 - 4.44 -- - - 215 -
Mt 2.44 2.57 262 2.84 2.19 3.24 2.04 2.39 2.68 2.87 197
Il 249 2.59 2.56 2.04 2.20 3.01 1.43 1.84 244 292 140
Ap 0.90 0.86 0.94 1.56 0.58 1.00 0.49 0.59 0.82 1.07  0.55
Sialico 63.51 63.80 59,98 63.45 65.01 62.62 82.34 74.80 70.12 60.57 83.77
Fémico 34.49 36.19 40.02 36.55 34.99 37.38 17.66 25.20 29.88 36.20 16.23
C.L 45.14 47.76 57.74 56.69 50.62 54.01 28.38 36.94 42.95 52.00 26.47
D.1. 4565 4445 38.92 43.16 4].68 43.60 61.97 52.77 47.41 36.95 63.70
S.L 33.48 32.63 40.30 37.90 38.88 37.56 24.16 28.36 29.32 40.57 22.84
AR 216 2.13 1.86 i.80 1.98 2.17 2.21 2.11 2.06 1.87 2.34

Notas: Las muestras cuya clave esta en letra itdlica y asterisco (ueron analizadas por ICP-OES en los laboraterios comerciales
ActLabs (Canada), mientras que el resto se analizaron con el método de XRF presentado en el capitule 3. TAS = Clasificacion
de la roca segiin ¢l diagrama de Le Bas et al. (1986). Mg-v = 100 * Mg™/ (Mg'? +0.9 * [Fe™? + Fe")), atémico; Fe'? y Fe™
calculados a partir de datos ajustados de FeO y Fe,0; segin Middiemost (1989). Composicion de minerales normativos (%),
segun la norma CIPW, caleulada por medio de un programa claberado por Verma et al. (2001a) y basada en un procedimiento
modificado per Verma et al. (2001b). Di6épsida (Di). hyperstena (Hy) y oliving {O) subdividido en sus variedades de Mgy
Fe. Sialico = Suma de minerales normativos leucocraticos (Q + Or + Ab + An + Ne): Fémico = Suma de minerales
normativos melanocraticos (Di-En + Di-Fs + Hy-Mg + Hy-Fe + Ol-Mg + Ol-Fe + Mt + 1l + Ap). Cl1. = Indice de
cristalizacion (An + (2.1570577 * Di-En| + O1-Mg + [0.7007616 * Hy-Mg]. Poldervaan y Parker, 1964); D.I. = Indice de
diferenciacion (Q + Or + Ab + Ne: Thornton y Tuttle. 1960). $.1. = Indice de sotidificacion {100 * MgQO 7/ [MgO + FeO +
Fe,0; + NayO + K;,0[: Huchinson. 1974); A.R. = relacion de alcalinidad ¢ {ALO; + Ca0 + [Ky0 + Na,O] }/ 1AL, Q5 + Ca0) -
{K;0 + N O}
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Tabla 6.2 (Cont.)

Muestra CHI?7 CHI28 CHI29 CHI30 CHI3| CHI32 CHI33 CHi42* CHI43 CHMH7* CHI49*
Localidad Texcla- Tlaco- Alocpan Cuahu- Tioca Agua- Temixco  Jumento Mesa Las Taba-
coyongui tenco tenco yacan La Gloria Cruces quillo
Lat(Ny 19°09.05°  19°09.257  19°12.22°  19°12.02°  19°12.52°  19°12.97° 18°51.03°  19°10.16' 1%°04.00° 19°12.50° 19°06.34°
Long(W)® 98°56.03" 98°58.67° 99°02.22° 99°05.88° 99°05.67° 99°06.82° 99°12.42° 99°19.09' 95°19.84° 99°17.66° 99°17.50°
TAS A D D A A BTA BA BTA D D D
% m/m
Si0, 59.14 63.87 64.47 61.30 59.42 51.40 56.74 35.25 65.97 63.52 64.66
TiO, 1.13 0.81 0.74 097 0.84 1.77 1.18  0.98 0.60 0.73 0.64
Al,O, 15.96 16.55 16.45 16.00 16.24 15.62 1622 16.16 16.23 17.08 15.86
Fe,0,' 7.16 5.16 5.05 593 5.70 9.98 7.58 697 4.23 5.01 4.48
MnQO 0.12 0.10 0.10 0.10 0.09 0.16 0.13 0.11 0.08 0.08 (.08
MgO 4.53 2.85 2.82 3.25 4.67 6.95 6.18 7.04 221 2.53 2.97
CaQ 6.10 4,75 4,55 5.09 5.93 7.57 6.68 7.32 393 4.77 4.84
Na,0 385 429 4.07 4.04 4,12 4.10 372 404 4.25 4.70 4.15
KO0 1.89 1.83 2.09 1.63 r.51 1.42 1.48 1.54 2.23 1.61 .89
PO, 0.39 0.25 0.24 0.33 0.17 .54 - 032 037 0.20 0.19 0.18
LOI 0.19 0.25 0.20 0.98 (.60 -0.09 0.32 0.47 0.20 .17 0.36
Suma 100.46 10031 100.78 99.62 99.29 9942 100.55 10024 100.13 10039 100.10
Mg-v 61.68 59.25 59.51 58.24 67.59 6392 6723 7176  57.89 57.06 63.56
FeQ'/MgO 1.46 1.67 1.65 .68 1.12 1.32 1.10 0.89 1.76 1.82 1.39
Q 9.54 16.26 17.71 15.23 9.89 -- 5.42 049  20.04 15.08 18.24
Or 11.18 10.84 12.31 9.80 9.07 8.48 8.78 9.17 13.21 6.52 11.22
Ab 32.61 36.38 34.33 34.77 35.44 35.06 311.60 34.46 36.06 3979 35.29
An 20.71 20.54 20.38 21.06 21.71 20.23 23.27 21.38 18.25 20.76 [9.16
En . 388 078 030 128 415 810 459 766 - 0.88 214
Fs 183 039 015 069 154 334 178 245 - 049 092
Hy-Mg 9.30 6.75 6.86 7.64 990 4.68 13.32 14.12 5.52 5.90 6.44
Hy-Fe sI5 391 4.02 473 422 221 590 518 348 380 3.8
Ol-Mg - - - - - 635 - - - - -
Ol-Fe -- -- - - -- 331 -- - - - --
Mt 2.55 2.03 1.98 2.14 2.06 3.58 2.34 2.16 1.67 1.97 1.77
It 2.5 1.54 1.40 1.87 1.62 340 225 1.87 1.14 [.38 1.22
Ap 0.90 0.58 0.55 0.78 0.40 1.27 0.74 0.86 0.46 0.44 0.42
Sialico 74.04  84.02 84.73 80.86 76.11 63.77 69.07 65.69 8757 85.15 83.91
Fémico 25.96 15.98 15.26 19.14 23.89 36.23 31.93 30.99 12.43 13.92 14.75
ClL 3573 2695 25.84 29,18 3760 4732 4252 4799 2211 26.78 28.30
D.I. 53.33  63.48 64.35 64.35 54.40 43.54 45.80 44,12 69.32 64.39 64.75
S.L 26.58 2056 - 20.48 22.37 29.77 31.72 33.66 36.97 17.40 18.61 22.40
AR 2.07 2.35 227 2.24 2.18 2.09 1.96 205 246 2.51 2.34

Los datos de elementos mayores de las muestras analizadas se capturaron en el paquete
comercial STATISTICA for MS WINDOWS 5.0 (Statsoft, Inc., Tulsa, Oklahoma, 1984-1995). El
archivo fue procesado por el programa SINCLAS (Verma et al., 2001a), con el objeto de: (a) reajustar
los datos a 100% en una base anhidra, fijando la relacion de Fe,O:/FeO de acuerdo al tipo de roca
(Middlemost, 1989), (b) calcular la norma CIPW, y (c) asignar un nombre a cada roca segin el
diagrama de clasiﬁcacig’m de alcalis totales - silice (TAS; Le Bas et al., 1986), informacion que es
presentada en la Tabla 6.2 junto con la composicion de elementos mayores. Segtn el diagrama TAS
(Le Bas et al., 1986), las rocas analizadas en el presente estudio se clasifican como. traquibasaltos,

andesitas traquibasalticas, andesitas basalticas, andesitas y dacitas (Figura 6.3). Las muestras
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estudiadas cubren el espectro mineraldgico y geoquimico observado previamente (Figura 6.4), segin la

clasificacion propuesta en la Tabla 4.4.

Tabla 6.2 (Cont.)

Muestra CHI51 CHIS2 CHIS5 CHIST CHI&3 CHIs4* CHIG7* CHI69* CHIZa* CHIZIY CHI79*
Localidad Tezontle  Tezon-  Tiecutlco Xitle Pelado Tetillas Cajete Agua Pelagatos Xico- Taba-

tlala muko quitlo
Lat(N)* 19°01.54°  18°56.66°  [B°54.00" 19°14.17"  19°07.00° 18°52.50" 19°06.00° 19°00.5¢° 19%06.00° 19912147 19°12.50°
Long(W)° 99*27.72'  98°58.34° 984850 99°13.16" 99°16.50' 99°07.00° 99°14.50° 9BeSB.SOT 985599 99°03.66° 99°08.00°
TAS BTA BTA BA BTA A BA A BA BA A D
% m/m v
Si0, 51.53 51.86 5577 52.15 5878  52.63 58.54 54.01 53.10 60.87 6297
TiO, 1.64 1.65 1.03 1.77 1.27 0.92 0.81 1.33 0.77 0.81 0.63
AlLO, 16.69 15.31 14.87 15.75 16.18 16.00 16.13  16.71 15.49 16.57 17.92
Fe,0' g.09 932 7.13 9.04 7.07 7.99 594 7.68 7.58 5.61 4.74
MnQ 0.i4 0.15 0.12 0.16 0.12 0.12 0.093 0.12 0.12 0.09 0.09
MgO 6.89 8.94 8.37 8.09 476 8.51 5.26 598 9.50 4.65 1.88
Ca0 7.77 7.94 6.86 7.58 5.55 7.50 6.05 712 7.70 5.87 5.26
Na,O 382 4.36 3.49 4.30 4.28 150 427 3.70 327 394 425
K;0 1.25 1.27 1.27 1.41 1.68 0.98 1.60 1.24 1.00 1.52 1.53
P,0; 042 0.41 0.26 0.61 0.36 0.19 0.31 0.39 0.74 0.21 0.23
LOIL , -.10 -0.25 0.19 -0.14 0.40 0.16 0.38 0.57 .15 0.16 0.87
Suma 99.14  100.96 99.36  100.72 10045  93.91 99.40 9886 9943  100.27 10036
Mg-v 6586 7094 74.71 69.49 63.15 72.82 6926 6620 7592 67.84 51.07
FCO[/MgO 1.22 0.96 0.77 1.03 1.37 0.85 1.04 1.16 0.72 1.1t 2.32
Q . - -- 3.65 - 8.00 - 7.04 3.32 0.16 §2.02 17.29
Or 7.48 7.45 7.61 830 9.96 590 9.58 7.51 599 8.99 9.1
Ab 3273 3522 2995 36.25 36.33 30.18  36.61 32.05 28.04 33.39 36.23
An 2502 1832  21.46 19.44 2004 2554 2039 2593 2497 23.08 2478
Ne -- 0.77 -- - - - -- - - e T -
En 6.59 11.19 T.12 8.61 297 8.02 4.76 443 5.35 2.78 -
Fs 2.48 3.35 1.95 2.67 1.26 2.54 1.67 1.73 1.53 1.03 -
Hy-Mg 8.77 - 17.84 2.84 10.52 14.49 11.07 13.19 21.41 10.32 472
Hy-Fe 378 - 5.60 1.01 5.13 5.26 4.45 5.90 6.77 4,38 3.99
Ol-Mg 39 11.86 -- 9.28 - 2.39 - - - - -
0Qi-Fe 1.85 4,49 - 364 .- 0.95 - -- - - --
Mt 3.27 3.29 2.23 320 2.52 2.51 2.14 242 237 2.00 1.88
I\ 316 311 1.98 335 2.42 1.79 1.57 2.59 1.48 1.54 [.20
Ap 0.99 0.94 0.61 1.41 0.84 0.45 073 - 0.92 1.74 0.49 0.54
Sialico 6523 61.76  62.67 63.99 74.33 61.62 73.63 68.81 59.15 77.48 87.42
Fémico 3477 3823 37.33 36.01 25.67 3539 23.98 28.54 37.58 21.00 11.79
Cl 4927 5432 4932 49.28 33.82 55.36 38.40 4473 51.95 36.30 28.08
D.1. 40.21 43.44 41.21 44.55 54.30 36.09 53.24 42.88 3419 54.40 62.64
ST 3352 3823 4249  36.20 21.35 41 82 3141 3323 4378 30017 15.47
AR 1.91 2.20 1.95 2.17 2.30 1.83 2.25 L.90 1.79 2.08 2.16
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Figura 6.3 Diagrama TAS (Le Bas et al., 1986) para los magmas de la SCN: (a) datos publicados en la

literatura (1989-2000), y (b) nuevos datos experimentales de XRF e ICP-OES (ver Tabla 6.2).
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Figura 6.4 Diagrama TAS (Le Bas et al,, 1986) para los magmas de la SCN, tomando en cuenta la
clasificacién mineraldgica y geoguimica de la Tabla 4.4 (arreglo mineralogico: T1 = ol + plg; T2 = ol +
opx + plg; T3 = ol + opx * cpx + plg; T4 = opx % cpx + plg; TS = ol + q + opx + cpx + anf % bt. (a)
datos publicados en {a literatura (1989-2000), y (b) nuevos datos experimentales (Tabla 6.2)
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Los magmas maficos del grupo T1 (CHI17, CHI18, CHI20, CHI25, CHI32, CHIS1, CHIS2 y
CHI57) cubren un intervalo de Si0; = 51.4-52.7 % y de MgO = 7.0-9.2 % (ambos oxidos calculados
con ajuste al 100% y en base seca). Se caracterizan por mostrar altos Mg-v (69.5-72.1, salvo CHI32 y
CHI51 con 65.9 y 64.0 respectivamenie) y por presentar iy + ol & hy + ne como minerales normativos.
Por otro lado, las muestras CHI64 y CHI70 corresponden a andesitas basalticas de alto magnesio o
magmas del grupo T2 (Si0, =53.6 y 53.8 %, MgOQ = 8.7 y 9.6 % ), normativas en hy + q y con Mg-v

mayores (72.8 y 75.8) a los mostrados por los magmas T1.

La mayor parte de las muestras estudiadas pertenecen al grupo T3, caracterizadas por arreglos
mineraldgicos of + opx + plg (CHI14, CHI16, CHI19, CHI24, CHI27, CHI32, CHI33, CHISS, CHI63)
ol + cpx + plg (CHI69), y ol + opx + cpx -;plg (CHI22, -CHI30, CHI67). Este grupo cubre el
intervalo de SiO; = 55.4-62.5 % (andesitas basalticas a andesitas), con Ay + g como minerales
normativos. Por otro lado, el magmatismo intermedio y acido (grupo T4, CHI26, CHI29, CHI3I,
CHI47 y CHI71) incluye magmas normativos en Ay + g, con Si0, = 60.4-64.5 %. Finalmente, las cinco
muestras del grupo TS con texturas de desequilibrio mineraldgico que fueron analizadas (CHI2t,

CHI42, CHI43, CHI49, CHI79) se distribuyen en un intervalo amplio de SiO, (55.7-66.2 %).

6.3 Elementos traza

La composicidn en elementos traza, incluyendo elementos de las tierras raras, de diez muestras
que cubren los diversos tipos de rocas de la SCN, fue determinada por los laboratorios comerciales
Actl.abs {Ancaster, Canada), aplicando la metodologia “4LithoRes” (Tabla 6.3).. Esta contempla un
proceso de fusion y disolucion simitar al utilizado para elementos mayores. A la solucién resultante se
le afade un estandar interno que incluye los elementos a analizar. Posteriormente, la muestra se diluye
y se introduce en un sistema Perkin-Eimer SCIEX ELAN 6000 ICP-MS. E! sistema fue calibrado
aplicando una serie de GRM del USGS y CANMET. La precision analitica para la mayoria de los

elementos analizados fue de 5-12%.

En la Tabla 6.3 se presentan los resultados del analisis de elementos traza para las diez
muestras de la SCN. Adicionalmente, se reportan los datos analiticos para tres GRM de tipo rocas
igneas que fueron analizadas como desconocidos (dolerita DNC-1; basaltos BIR-1 y JB-2), junto con

los valores certificados propuestos en la literatura (Govindaraju, 1994).

165



Tabla 6.3 Composicion en elementos traza (ppm) para muestras de la SCN, pertenecientes a diferentes
grupos mineralogicos y geoguimicos

Muestra  CHI25  CHI4Z  CHI47 CHI149 CHI64 Chi67  CHI6O  CHIT0

Tipo T - TS T4 TS T2 T3 T3 T2
Sc 22 18 10 12 23 14 20 23
v 156.1 129.9 78.8 93.2 1522 100.6 143.6 155.6
Cr 328.8 247.5 56.2 87.0 409.5 189.9 1917 4883
Co 377 239 9.9 10.4 314 8.5 23.4 32.7
Ni 128.4 132.3 . - 160.8 85.7 365 2199
Cu 239 36.0 12,7 - 219 92.5 216 57.2
n 945 97.4 64.3 722 77.7 938 66.4 89.5
Ga 15.9 16.2 17.7 '18.3 15.6 17.3 18.4 16.2
Rb 210 20.4 258 36.7 17.4 228 24.8 19.3
St 4711 682.0 4838 554.9 350.4 607.7 4702 3713
Y 68 - 197 16.7 6.1 19.5 16.9 26.4 17.7
Zr 205.7 1388 1345 151.8 124.6 138.6 208.7 113.9
Nb 14.8 5.3 15 48 38 42 13.3 2.7
Cs 0.87 0.90 0.85 1.76 0.74 0.99 1.29 105
Ba 3310 S7T1.4 3887 5314 246.7 515.0 4292 2472
La 212 24.2 12.1 18.4 10.3 203 213 10.8
Ce 46.1 54.1 252 37.6 23 . 449 4.7 24.0
Pr 6.1 7.4 3.4 4.7 3.2 6.2 59 1.3
Nd 25.8 320 4.9 19.1 14.5 26.8 24,8 14.0
Sm 5.65 6.56 3.48 3.92 3.37 5.62 5.43 3.43
Eu 1.79 1.82 1.08 113 116 L6l 1.76 1.09
Gd 5.5 5.36 331 3.61 1.58 4.74 522 3.38
Tb 0.93 0.78 0.55 0.55 0.63 0.68 0.86 0.57
Dy 5.30 3.84 3.07 2.97 3.64 3.59 4.83 3.29
Ho Lea 072 0.62 0.59 0.72 0.67 0.97 0.65
Er 2.92 1.90 1.73 1.72 2.08 175 2.67 1.90
Tm 0.42 0.26 0.24 0.25 0.30 0.24 0.39 0.27
Yb 2.56 1.66 1.52 1,58 1.90 .47 2.44 1.76
Lu 0.40 0.25 0.24 023 0.28 0.21 0.34 0.25
HE 4.95 3.81 3.77 4.29 341 1.02 5.22 316
Ta 116 0.41 0.32 0.49 0.31 0.40 0.98 0.25
Pb 12.8 14.8 9.1 13.3 7.4 12.6 113 1.6
T 2.69 3.01 2.24 3.65 1.65 2.84 3.16 2.02
U 0.84 .08 0.92 .43 0.57 113 1.09 0.65
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Tabla 6.3 (Cont.)

Muestra CHI? CHI79 BIR-1 BIR-1 DNCI1 DNCH 1B-2 IB-2
Tipo T4 TS Epx cert” exp cert® exp cert’
Se 15 6 44 44 33 3 54 535
v 122.8 65.6 320.0 313 142.0 148 560.2 575
Cr 171.7 -- 385.2 382 270.3 285 21.3 38
Co 15.3 6.3 50.4 514 50.0 54.7 293 28.1
Ni - - 166.6 166 268.0 247 - 16.6
Cu 14.2 - 114.2 126 94.6 96 168.6 225
Zn 81.0 83.0 69.7 71 68.1 66 104.9 108
Ga 17.7 18.4 15.8 16 12.8 15 13.9 17
Rb 323 340 - 0.25 35 1.3 5.3 7.3
Sr 5623 622.5 110.3 108 141.6 145 167.0 178
Y 18.0 15.3 16.2 16 17.5 8 211 249
Zr 135.1 139.6 15.1 [5.5 399 41 422 51.2
Nb 4.7 4.9 -- 0.6 i.3 3.0 1.5
Cs 1.76 1.95 - 0.01 - 0.34 0.77 0.85
Ba 403.8 1958 7.50 7.0 108.1 114 230t 222
La ’ 16.1 15.6 0.70 0.62 37 3.8 2.1 2.35
Ce 335 3.8 2.10 1.95 10.8 10.6 5.7 6.76
Pr 4.3 4.0 0.40 0.38 1.2 ] 1.3 1.0 1.01
Nd 17.7 16.2 2.60 25 438 4.9 55 6.63
Sm 3.87 324 1.14 1.k 1.37 1.38 1.99 2.31
Eu 1.17 1.11 0.55 0.54 0.59 0.59 .76 0.86
Gd 3.56 2.99 1.79 1.85 1.90 2.00 3.77 3.28
Th 0.60 0.30 0.37 0.36 041 0.41 0.55 0.6
Dy 3.22 2.75 2.55 2.5 2.62 2.70 3.77 3.73
Ho 0.65 0.54 0.60 0.57 0.66 0.62 0.83 0.75
Er 1.88 1.61 179 1.7 1.93 2 247 2.6
Tm 0.27 0.24 0.27 (.26 0.30 0.33 038 0.4]
Yb 1.76 1.62 1.70 1.65 1.99 2.01 2.5 2.62
Lu 0.25 0.24 0.26 0.26 0.31 (.32 0.37 0.4
Hf 3.79 3.91 0.65 0.6 0.98 1.G1 1.39 1.49
Ta ‘ 0.42 0.44 -- 0.04 - 0.1 - 0.13
Pb I3 13.7 - 3.0 -- 6.3 89 54
Th 364 3.43 - 0.03 0.27 0.2 0.34 0.35
U 1.32 1.29 -- 0.01 - 0.1 013 0.18

*Valores certificados tomados de Govindaraju (1994),
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En la Figura 6.5a se presentan diagramas multi-elementos normalizados a MORB para ¢l
basalto CHI25 (magma tipo T1) y las andesitas basalticas de alto magnesio CHI64 y CHI70 (magmas
tipo T2). CHI25 describe un patron con enriquecimiento en elementos LILE (Sr, K, Rb y Ba) y sin una
anomalia negativa de Nb, similar a los observados en las rocas basalticas (e.g., basalto de Ciudad
Universitaria, BCU1) estudiadas por Verma (2000a). En contraste, CHI64 y CHI70 se caracterizan por
patrones en donde es claro el desacoplamiento entre LILE y HSFE (Nb/Nb* < 0.15 con respecto a Bay
Ce). De forma similar, los magmas tipo T3 (CHI67) y T4 (CHI71 y CHI47), asi como los magmas con
caracteristicas de desequilibrio mineraléogico (CHI42, CHI49 y CHI79), presentan diagramas multi-
elementos con una marcada anomalia de Nb (Figuras 6.5b-c). La andesita basaitica CHI69 representa
una. excepcion dentro de los magmas intermedios, ya que presenta un patréon multi-elementos

comparable a los magmas tipo T1.

Por otro lado, en la Figura 6.6 se presentan diagramas de lantanidos normalizados a condrita
para: (a) el magma mafico CHI25 (grupo T1) y los magmas intermedios de alto magnesio CHI64 y
CHI70 (grupo T2), (b) magmas intermedios de los grupos T3 (CHI67 y CHI69) y T4 (CHI47 y CHI71)
y {c) magmas en desequilibrio (grupo T5: CHI42, CHI49 y CHI79). En los graficos (b) y (¢) se ha
incluido CHI25 para comparacion. Todos los patrones se caracterizan por un enriquecimiento en
lantanidos ligeros, un patrén plano para los lantinidos pesados y la ausencia de anomalia de Eu. El
enriquecimiento para CHI2S (gfupo T1), expresado en términos de la relacion normalizada a condrita
[La/Yb]n, es de 5.5, mientras que para los magmas del grupo T2 es de 3.6-4.0. En comparacion, los
magmas intermedios y acidos presentan un mayor enriquecimiento en lantanidos ligeros ([La/Yb]y =
5.4 — 7.7). Cabe destacar que (a) los magmas intermedios y acidos muestran concentraciones menores
de los lantanidos en comparacion al magma mafico CHI25 (grupo T1), y (b) los magmas intermedios
(Si0; ~55 %) CHI67 (grupo T3) y CHI42 (grupo TS) representan casos especiales, dado que [La/Yb}y
= 9.0, sus concentraciones de La-Sm son comparables o mayores a las de CHI2S, y presentan

concentraciones de lantanidos mayores al resto de los magmas intermedios.

Las caracteristicas de los elementos traza, como se observan en los diagramas normalizados
(Figuras 6.5 y 6.6), descartan la cristalizacion fraccionada como proceso dominante de evolucion
magmatica en la SCN y sugieren procesos mas complejos de diferenciacion (e.g., asimilacién con

cristalizacion fraccionada, mezcla de magmas, etc.).
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Figura 6.5 Diagramas multi-elementos, normalizados a MORB, para (a) magmas maficos (grupo T1)

e intermedios con alto magnesio (grupo T2); (b) magmas intermedios de los grupos T3 y T4; y (¢)

magmas con texturas de desequilibrio (grupo T5). Consultar datos de normalizacion en la Figura 5.7.
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6.4 Relaciones isotépicas ¥Sr/*Sr y '"“Nd/'**Nd

Se selecciond un grupo de quince muestras volcanicas provenientes de la SCN, las cuales
cubren el espectro mineraldgico y quimico en %Si0, observado en este campo monogenético (Tabla
6.4), para realizar el analisis isotépico de ¥'Sr/**Sr y '“Nd/'**Nd en el Laboratorio Universitario de
Geoquimica Isotépica (LUGIS-UNAM). El procedimiento experimental consistié en dos etapas:
separacion elemental de Sr y Nd y (2) medicion de las relaciones isotopicas en un espectrémetro de

masas con ionizacion térmica.

En la primera etapa, se pesaron ~0.1 g de cada muestra y se colocaron en bombas de teflén
Savillex© de 50 ml. A cada una de las bombas se le agregd unas 3 gotas de H,O MQ, scguido de 2-3
gotas de HCIO, y HF concentrados hasta alcanzar la primera rosca de la bomba (~30-40 ml). Las
bombas se cerraron y se calentaron entre 90-100°C durante 48 hrs en una campana de digestién. Al
terminar este proceso, las bombas se dejaron enfriar hasta temperatura ambiente y, a continuacion, se
evaporo el acido hasta sequedad total en un lapso de 12 hrs. El residuo blanco fue atacado entonces con
HCI 6N y la bomba cerrada fue calentada a 90-100°C al menos 2 hrs. El 4cido fue evaporado a la
misma temperatura de digestion hasta sequedad total en 12 hrs, lo que produjo un residuo de color
café-anaranjado. Las bombas se llenaron hasta la primera rosca con HC 2N, cerradas y calentadas al
menos por 2 hrs. A continuacion, el acido fue evaporado hasta sequedad. El residuo café-anaranjade
fue recuperado con 1 ml de HCI 2N, calentado bajo lampara de infrarrojo por 3 min. y centrifugado por

espacio de | min.

Por medio de una pipeta de Pasteur, la solucidn centrifugada fue transferida a una columna de
vidrio de cuarzo rellena con una resina de intercambio idnico Dowex®, previamente acondicionada
con 30 ml de HCl 2N. A continuacién se realizé un lavado de las paredes de la columna de
intercambio, adicionando cuatro veces | m! de HCI 2N. Para separar €l Sr y los REE del resto de los
elementos se adicionaron en secuencia 16 ml de HCI 2N, 160 ml de HCI 2N y 10 ml de HC] 6N, los
cuales fueron desechados. A continuacion se agregaron 15 ml de HCI 6N, en los cuales se recuperd el
Sr. Esta solucion de Sr fue evaporada hasta sequedad y el residuo almacenado fue utitizado para llevar

a cabo el analisis isotdpico.
La columna de intercambio fue lavada entonces con 10 ml de HCI 6N vy a continuacion se

agregaron 25 ml de HCI 6N para recuperar los REE. Esta solucion se evaporé hasta sequedad y el

residuo resultante, colocado en un vial de teflon, fue disuelto con 200 pl de HC! 0.18N. El vial fue
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calentado bajo una lampara de infrarrojo por 3 min. Con una pipeta de Pasteur, la muestra fue
transferida a una columna de vidrio de cuarzo rellena con un intercambiador iénico Dowex©,
previamente acondicionada con 10 ml de HCI 0.18N. La columna fue lavada con cuatro adiciones de
200 pl de HC1 0.18N. A continuacion, en funcion del volumen de resina en la columna, se eluyeron 5-9
ml de HCI 0.18N, los cuales fueron desechados. La recuperacion de Nd se realizé eluyendo 3-4 ml de
HCl 0.18N y esta solucion fue evaporada a sequedad bajo una lampara de infrarrojo. El residuo

resultante fue almacenado para ser utilizado en el analisis isotopico.

El analisis de las relaciones *'St/*Sr y "*Nd/'**Nd se realizé en un espectrometro de masas con
fuente solida FINNIGAN MAT-262, equipado con nueve colectores y un software para adquisicion
automatica de las sefiales. La medicion de 87Srz;%Sr en el estindar SRM987 en este sistema fue de
0.710233 + 17 en promedio (n = 208), mientras que el “*Nd/'**Nd en el estandar La Jolla fue de
0.511880 + 21 en promedio (n = 105). Las relaciones isotopicas promedio de cada muestra se
establecieron en base a 56 a 60 mediciones individuales y se reportan en la Tabla 6.4, en la cual

también se incluyen los datos reportados previamente pof Verma (1999, 2000a).

Los magmas maficos del grupo T1 se caracterizan por V'Sr/**Sr = 0.70348 — 0.70432 y
*INA/'Nd = 0.51275 - 0.51296 ([eNd],. = 2.18-6.28). Los magmas intefmedios con alto MgO (grupo
T2) muestran relaciones de ¥St/**Sr = 0.70390 — 0.70416 y '*Nd/"*Nd = 0.51281 — 0.51285 (([eNd],.
=3.36-4.14). Por su parte, los magmas intermedios T3 y T4 presentan relaciones de *’S$r/*Sr = 0.70396
- 0.70476 y "“Nd/"**Nd = 0.51275 - 0.51296 (([eNd)o. =2.18-6.28), en traslape con las andesitas
traquibasalticas y las andesitas basalticas del grupo T1. Los magmas que contienen texturas de
desequilibrio (T5) muestran relaciones isotopicas intermedias entre los magmas maéficos y los
intermedios (*'Sr/**Sr = 0.70370 — 0.70416; "*Nd/"**Nd = 0.51277 - 0.51287, [eNd]p. = 2.57-4.53),
con excepcion de la muestra CHI42 que muestra una relacién de '“Nd/'**Nd mas alta. En el diagrama
"Nd/'Nd - ¥Sr/*Sr (Figura 6.7) las relaciones isotopicas de los magmas de la SCN se ubican dentro
del llamado “arreglo del manto” (Faure, 1986). La relaciones isotopicas de los magmas maficos (T1)
son comparables a las que muestran basaltos de otras regiones del CVM (e.g., calderas de Los

Humeros, Huichapan y Acoculco; Verma 2000b, 2001a,b).

La variacion de ¥'Sr/®Sr y '"PNd/'"*Nd con respecto a Si0, y MgO (expresados como % m/m

%S se

ajustados a base seca) se muestran en las Figura 6.8 y 6.9. En general, las relaciones de *'Sr
incrementan con el aumento de SiO; y la disminucién de MgQO, comportamiento consistente con una

evolucion magmatica que deberia involucrar la asimilacion de material cortical o de mezcla entre los



magmas maficos y los términos con mayor contenido de SiO,. Por su parte, las relaciones de
143 . . . . -
Nd/'**Nd decrecen ligeramente con el aumento de Si0O, y la disminucién de MgQ, con respecto a los

magmas mas maficos.

Tabla 6.4 Informacion isotopica de Sr y Nd para rocas volcanicas de la Sierra de Chichinautzin

Muestra Si0, TAS'  Sr Nd S5 p/%g "ONd/"*Nd?  Ref”’
(Yom/m aj.} (ppm) (ppm)

T!: BCUI 50.1 B 560 31 0.703631 £ 28 0.512898 £ 21 B
CUil 50.6 B 556 29.1 0.703529 £ 10 0.512878+ 15 B
CHI120 50.8 B 518 - 0.703484 + 15 0.512915+ 9 B
CHI3 51.7 B 486 14.5 0.703973 £ 19 051281513 B
CHI25 52.1 BA 471.1 258 0.703970 £ 45 0512768 £ 13 C
MXCi4 52.3 BTA 530 ° - 0.703670 + 50 B
CHI04 526 BTA 526 41 0.704325+17 0512753+ 1 B
CHI17 527 BA - - 0.703666 £ 51 0.512940 % I8 C
CHIO! 53.1 BTA 619 26.0 (.703608 + 14 0.512926 £ 11 B

T2: CHIe4 53.6 BA 350.4 14.5 0.704164 £ 41 (.512854 = 19 C
CHI70 53.8 BA 371.3 14.0 0.704164 % 32 0512813 22 C
MXC5 54.4 BA 386 - 0.703900 = 70 A

T3:. CHioe 54.6 BA 520 22.1 0.703984 + 14 0512785+ 8§ A
CHI6% 553 BA 470.2 24.8 0.704334 + 39 0512766 £ 18 C
CHI12 583 A 466 12.6 0.704333 x 11 0.512847 13 A
CHI27 592 A 450 - 0.704759 + 39. 0.512697 £ 16 C
CHIO7 60.2 A 678 26.7 0.704221 £ 12 0512817+ 6 A
CHI05 60.8 A 494 231 0.703983 £ 15 0512839+ 12 A
CHIOS 61.6 A ct4 53 0.703959 + 12 0512889 + 12 A

T4: CHI31 60.4 A 412 - 0.703987 £ 41 0512751 £ 18 C
CHIT 61.0 A 562.3 17.7 0.704065 £ 36 0512787+ 17 C
CHI09 61.5 A 555 17.4 0.704171 £ 16 0.512892+ 9 A
CHIO3 62.0 A 454 20.7 0.704405 + 37 0512811+ 18 C
CHI77 62.1 A - - 0.704254 £ 37 0.512815+23 C
CHI28 63.6 D - - 0.704470 £ 43 0.512809 £ 15 C
CHI02 63.7 D 404 193 0.704688 £ 13 0512719+ 13 A

T5: CHI42 55.7 BA 682.0 320 0.704103 + 38 0512971 £ 20 C
CHI11 6l.1 A 640 14.1 0.703700 = 11 0512862+ 9 A
CHI21 63.4 D - - 0.704525 £ 44 0512825+ 16 C
CHI0 6315 D 529 12.1 0703855+ 17 0512875+ 13 A
CHI79 63.5 D 622.5 16.2 0.704157 £ 34 0.512756 £ 21 C
CHI49 65.0 D 5549 19.1 0.703791 + 38 0512846 £ 13 C

ITiEO de roca seg(n la clasificacion TAS (Le Bas e al., 1986). “Relaciones de ° Sr/°°Sr normalizadas

Sr/®Sr = 0.11940 y ajustadas a ¥'St/**Sr = 0.710230 para el estandar SRM987 (Verma 1999,
2000a). Relaciones de "*’Nd/'*'Nd normalizadas a "“**Nd/"*Nd = 0.72190 y ajustadas a '*Nd/"*'Nd =
0.72190 para el estindar La Jolla (Verma 1999, 2000a). Los errores reportados en los datos
individuales corresponden a 2 veces el error estandar de la media (2o¢) multiplicado por 10°.
’Referencias: a = Verma (1999), b = Verma (2000a), ¢ = este trabajo.

S
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Figura 6.7 Diagrama "“Nd/"**Nd - *’St/**Sr para las rocas volcanicas de la SCN analizadas por Verma
(1999, 2000a) y en el presente estudio, distribuidos segin los grupos mineralogicos y geoquimicos. Se
han incluido, como referencia, el “arreglo del manto” (lineas discontinuas; Faure, 1986), la curva de
mezcla entre el basalto alterado (MORB) y sedimentos del sitio 487 (linea continua, los niimeros
indican ¢l porcentaje de sedimento; Verma, 2000a), el campo que ocupan las granulitas maficas de San
Luis Potosi (linea punteada} y su composicion promedio (CIM; Schaaf et al.,, 1994). Los diamantes
cerrados representan a basaltes de otras regiones del CVM: blh = Los Humeros (Verma, 2000b), bhu =
Huichapan (Verma, 2001a), bac = Acoculco (Verma, 2001b). La region limitada por una linea continua
incluye magmas basalticos (cuadros cerrados) y andesiticos (circulos cerrados) del arco volcanico de

Centroamérica (AVCA,; Carr et al., 1990; Chan et al., 1999).

6.5 Analisis de composicién quimica de minerales

Como ya se ha senalado, desde principios de los setenta varios autores han llevado a cabo
estudios petrogrificos y gecquimicos en la SCN (Negendank, 1972a,b; Swinamer, 1989; Martin del
Pozzo, 1989; Rodriguez-Lara, 1997, Wallace y Carmichael, 1999; Verma, 1999, 2000a). Sin embargo,

aunque se cuenta con esta base de informacion para roca total, existe un nimero de datos muy limitado
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de la composicién quimica en minerales, los cuales fueron reportados por Swinamer (1989), Martin
del Pozzo (1989) y Marquez Gonzalez (1998). Para profundizar en este aspecto, y complementar la
informacion disponible, se efectio el andlisis quimico de minerales en un grupo de muestras

seleccionadas de la SCN, aplicando técnicas modernas de microanalisis.
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Figura 6.8 Variacion de las relaciones isotopicas ' Sr/*Sr y “*Nd/'*'Nd con respecto a S10, (% m/m
ajustado a base seca) para rocas volcdnicas de la SCN analizadas por Verma (1999, 2000a) y durante el

presente estudio.
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Figura 6.9 Variacion de las relaciones isotopicas *'Sr/*°Sr y "“Nd/™

Nd con respecto a MgO (% m/m
ajustado a base seca) para rocas volcdnicas de la SCN analizadas por Verma (1999, 2000a) y durante el

presente estudio.
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En particular, durante el presente estudio se aplico un método que combina las técnicas de
Microsonda Electronica (Electron Probe Microanalysis, EPMA), para el analisis cuantitativo de los
minerales, y de Microscopia de Barrido Electronico (Scanning Electron Microscope, SEM), para
registrar imagenes de retrodispersion de electrones de alta resolucion para los minerales (high-
resolution backsacttered electron images). Una descripcion de fos principios y aplicaciones de estas

técnicas puede ser consuitado en Reed (1996).

Se seleccionaron 23 muestras que cubren todos los arreglos petrograficos observados en la
SCN (Tabla 6.1). Para cada una de estas muestras se prepar$ una seccidn delgada y en cada una de
cllas se marcaron de 4 a 7 puntos en donde analizar los minerales presentes en la roca (e.g., Figura
6.10). El anélisis de composicién quimica de minerales se llevd a cabo en el sistema combinado
EPMA/SEM de tipo WDS JXA-8900 M JEOL del Centro de Microscopia Electronica - Universidad
Complutense (Madrid, Espaiia). Las condiciones de operacion del sistema fueron 15 kV y 20 nA, para
establecer un haz electronico de ~1 pm. Las concentraciones aparentes, determinadas en primera
instancia por el sistema, fueron corregidas en forma automatica para efectos de nimero atémico (Z),
absorcion (A) y fluorescencia (F), por medio de un programa de computo (ZAFJEOL). La calibracién
del sistema EPMA/SEM se establecié utilizando minerales de referencia preparados en la Smithsonian
Institution (Jarosewich et al., 1980). La precision analitica fue comd promedio de ~2% en cada
porcentaje de oxido reportado. En cada mineral estudiado se reaiizd un analisis quimico de centro y
borde, aunque en algunos casos sélo fue posible estudiar el centro del cristal. Por otro lado, con el
objeto de investigar los contrastes composicionales en el rnin.eral, sobre todo en aqueilos minerales que

mostraban una estructura zonada, se prepararon imagenes SEM (e.g., Figura 6.11).

En las Tablas 6.5-6.22 se presentan resultados de analisis quimicos representativos para
minerales en los diferentes arreglos mineraldgicos observados en la SCN. Los calculos de formula
estructural para cada tipo de mineral se realizaron siguiendo el procedimiento general de establecer las
proporciones atémicas de cada elemento y distribuyendo estas cantidades en los sitios disponibles en la
estructura del silicato, con base a un nimero determinado de oxigenos (Deer et al, 1997). Es
importante sefialar que, en los resultados de analisis de microsonda no se distinguen los estados de
oxidacion del fierro. De esta forma, este elemento es reportado como FeQ'. La distribucién de Fe™ y
Fe” se establecié siguiendo el criterio de Droop (1987), en el cual se asume una estequiometria

conocida (sumas de cationes y aniones ideales).
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En el caso de los anfiboles, en donde no existe una estequiometria bien definida, ta distribucion
de Fe'’y Fe" se establecié con base en los criterios empiricos de Leake et al. (1997). El calculo de la
formula estructural y la clasificacion de los anfiboles analizados se realizaron siguiendo el esquema
mas reciente avalado por la International Mineralogical Association (Leake et al., 1997), aplicando el

programa NEWAMPHCAL (Yavuz, 1999).

6.5.1 Olivino

(Férmula estructural normalizada a 3 cationes y 4 oxigenos: A;BOy; A=Ti, Cr, Fe*?, Mn, Mg, Ca, Ni;
B = Si, Al)

El olivino se presenta como fenocristal en rocas maficas (T1, Tabla 6.5) e intermedias (T2-T3;
Tabla 6.6), apareciendo incluso en muestras con contenidos de Si0; ~ 60 %. Los cristales son
euhedrales o subhedrales (e.g., Figuras 6.10a y 6.11a), aunque formas esqueléticas se observan en
rocas vesiculares. Los fenocristales de olivino presentes en rocas del tipo TS5 (Tabla 6.7) muestran
bordes de reaccién de ortopiroxeno o alteracion a éxidos de fierro. La presencia de inclusiones de

espinela es comun en los olivinos, especialmente en rocas maficas (e.g., Figuras 6.10by 6.11b).

Los olivinos en las rocas maficas tipo T1 presentan una composicion en sus centros de %Fo =
85.9 + 2.5 (n = 48; %Fon, = 78.1, %Fo... = 88.8). Los cristales estudiados presentan un zoneamiento
normal, en donde los bordes presentan variaciones de composicion en %Fo de 0.2 — 4.0 %, con
respecto a sus centros. Sin embargo, dos cristales estudiados en el basalto CUI1 mostraron diferencias
mayores (~17 %). En promedio los bordes de los olivinos en este grupo mostraron una composicion de
%Fo = 81.8 + 6.5 (n = 27; %Fog, = 67.0, %Fonm, = 88.0). Por su parte, las andesitas basilticas con
MgO ~ 9 % (tipo T2) mostraron olivinos con centros ligeramente mas maficos con respecto a los del
grupo anterior (n = 17; %Fo = 88.5 + 1.4; %Fon, = 86.7, %Fomx = 90.7). Estos valores de
composicién son muy altos para magmas intermedios y podrian ser consecuencia de fendmenos de
acumulacion de olivino durante su génesis. Los bordes de estos olivinos presentaron un porcentaje de
variacion composicional similar a los del grupo anterior (0.1 — 4.0 %}, aunque con una mayor

concentracion en MgO (n= 12, %Fo=865+t 1.7, %Fo,;,=84.0, %Fo,,. = 90.4).
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Figura 6.10 Ejemplos de fenocristales analizados por EPMA: (a) olivino (Fogg) en la andesita basaltica
CHI64 (Tetillas). que contiene inclusiones de espinela cromifera (algunas de ellas localizadas dentro
del circulo); (b) ampliacion del olivino mostrado en (a), con objeto de resaltar las inclusiones de
espinela (Fc/([_?e + Mg) = 068, Cr/(Cr + Al) = 0.57; Fe'Y/Fe = 0.27) ; (c) ortopiroxeno (centro:
Eng:Fs Wo,, borde: EngysFs);,Wos,) en la andesita CHI71 (Xicomulco), (d) clinopirexeno
(EnuFssWoyg) en la andesita CHI3) {Tioca): (e) plagioclasa (Angs) en la andesita basaltica CHi64
(Tetillas). () ortopiroxeno (a: Eny;FssyWos; b: Eng FsjsWos; ¢ EngoFs;sWos) en la andesita CHI63

(Pelado). Todas las imagenes tomadas a SNX, excepto (b) v {d) que se obtuvieron a 10NX.
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Figura 6.11 Imagenes SEM pafa los fenocristales presentados en la Figura 6.10: (a) olivino en la
andesita basaltica CHI64 (Tetillas). que contiene inclusiones de espinela cromifcra.(algtmas de cllas
localizadas dentro del circulo): (b) ampliacion del olivino mostrado en (a). con objeto de resattar las
inclusiones de espinela: {¢) ortopiroxeno en la andesita CHI71 (Xicomulco). (d) clinopiroxeno en la
andesita CHI31 (Tioca). (e) plagioclasa en la andesita basaltica CHI64 (Tetillas): (f) ortopiroxeno con

un zenado complejo en la andesita CH163 (Pelado).
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Tabla 6.5 Composicion y férmula estructural de olivinos (centro) representativos de! grupo T1.

Muestra

%Si0,
%Ti0,
%Al 0,
%FeQ!
%MnO
%MgO
%Cal
%NIQ
%Crzoj
Suma

Si

Al
Suma
Ti

Cr
Fe?
Mn
Mg
Ca
Ni
Suma

%Fo
%Fa

Muestra

Si0,
TiQ),
AlLO;
FeQ'
MnO
MgO
Ca0
NiQ
Cr203
Suma

Si

Al
Suma
Ti

Cr
Fe'?
Mn
Mg
Ca
Ni
Suma

%Fo
%Fa

CHI56 (Cima; SiO,

51.6 %, MgO = 8.0 %)

CUI (Cuicuilco; $i02 = 50.6 %, MgO = 8.7 %)

40.139  40.135 40.596 38898 40.178 40.039 39485 39403 40234  39.003  39.540 39.783
0.000 0.000 0.033 0.000 0.014 0.012 0.000 0.001  0.000 0.000 0.007 0.000
0.030 0477  0.056 0162 0.062 0.043 0.000 0.000  0.041 0.026 0.022 0.032

12195 12,068 12576 12860 13.490 13.102 13.047 13505 13204 12,732 12988 12.886
0.130 0212 0229 0.127 0.168 0.254 0.176 0121 0.240 0118 0.240 0.109

47241 46947 46859 45930 45309 46.661 47.281 46,586 47413 47096 46470 46.871
0.189 0.14%  0.199 0.169 0.191 0.139 0.156 0.181  0.167 0.148 0.189 0.186
0.355 0310 0.244 0.269 0.285 0.183 0.015 0.040  0.000 0016 . 0.027 0.020
0.064 0.049  0.030 0.300 0.029 0.009 0.045 0.064  0.000 0.022 0.016 0.045

100.343  100.347 100.822 99724 99.726 100.442 100208 99.901 101312 99761  99.502 99.902
0.993 0.992 1.000 0.996 1.005 0.993 0,982 0985 0989 0.988 0.990 0.991
0.001 0014 0002 0.005 0.002 0.002 0.000 0.000  0.002 0.001 0.001 {.001
0.994 1.006 1002 1.001 1.007. 0.995 0.982 0985  0.991 0.989 0.991 0.992
0.000 0.000 0.001 0.000 0.000  0.000 0.000 0.000  0.000 0.000 0.000 0.000
0.001 6.001  0.001 0.006 0.001 0.000 0.001 0.001  0.000 0.000 0.600 0.000
0.252 0.249 0259 0.269 0.282 0.272 0.271 0.282 0272 0.265 0.272 0.268
0.063 0.004  0.005 0.003 0.004 0.005 0.004 0.003  0.005 0.0062 0.003 0.002
1.743 L7230 1721 1.710 1.689 1.726 1.754 1.737 1738 1.751 1,735 1.740
0.005 0.004  0.005 0.005 0.005 0.004 0.004 0.005  0.004 0.004 0.005 0.005
0.007 0.006  0.005 0.005 0.006 0.004 0.000 0000 0.000 0.000 0.001 0.600
2.011 1.995 1.996 1.597 1.987 2.0 2.035 2029 2019 2.024 2018 2017
87.35 8740 8692 82.42 85.69 8639 86.60 86.01 B6.42 86.83 86.43 86.64
12.65 1260 13.08 13.58 14.31 13.6] 13.40 1399 13.52 13.17 13.55 13.36

CHI20 (Santa Barbara; §i0; = 51.6 %, MgO = 8.6 %) CHIST {Xitle; $i0, = 52.0 %, MgQ = 8.1 %)

39764 39720 40069 39.888  40.094 39990 39.415 40378 39462 40222 40027 39203
0.018 0.032 0.006 0.013 0.005 0.022 0.016 0.009 0.000  0.041 0.017 0.052
0.043 0.021 0.046 0.041 0.043 0.041 0.050 0.028 0.052  0.022 0.025 0.018

12335 12107  11.301 12,122 11951 11.668 14.467 14555 15235 12590 [3.604 14819
0.168 0.157 0.098 0.151 0.146 0.098 0.190 0227 0216 0.15] 0.220 0.216

47.136 46935 474%6 46595 47.168 47263 45.796 45688 45278 46978 45304 44508
0.199 0.194 0.144 0.185 0.163 0.127 0.134 0.122 0153  0.150 0.122 0.132
0.009 0.032 0.03%9 0.000 0.010 0.019 0.006 0.00t 0.000 0035 0.000 0.019
0.031 0.013 0.051 0.040 0.019 0.050 0.011 0.031 0047 0013 0.027 0.050

99.703 93211 99250 99.035 99599 99278 100.085 101.039 100.443 100.202 99346 99.017
0.991 0.993 0.997 0.998 0.997 0.996 0.988 1.000 098 0.9 1.004 0.994
0.001 0.001 0.001 0.00t 0.001 0.001 0.001 0.001 0.002  0.001 0.001 0.001
0.992 0.994 0.998 0.999 0.998 0.997 0.989 1.001 0990  0.997 1.005 0.995
0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000  0.00! 0.000 0.001
0.001 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0.000 0.001 n0.00t 0.000 0.001 0.001
0257 0.253 0.235 0.254 0.248 0.243 0.303 0.302 0319 0.261 0.285 0.314
0.004 0.003 0.002 0.003 0.003 0.002 0.004 0.005 0.005  0.003 0.005 .005
1.750 1.749 1.761 1.738 1.748 1755 L 1.687 1.69] 1.733 1.695 1.683
0.005 0.005 0.004 0.005 0.004 0.003 0.004 0.003 0.004  0.004 0.003 0.004
0.000 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0001 0.000 0.000
2017 2012 2.004 2.001 2.004 2.005 2,022 1.998 2020 2005 1.989 2.008

87.20 87.36 88.23 87.27 87.536 87.84 84.95 84.84 84.12 86.93 8559 84.26

12.80 12.64 11.77 12.73 12.24 12.16 15.05 15.16 1588 13.07 14.4] 15.74
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Tabla 6.5 (Cont.).

Muestra CHI25 (Tezontlala; Si0; = 52.1 %, MgO =9.1 %) CHI5!1 (Tezontle; Si0, = 52.2%, Mg0 = 7.0%)
%Si0, 38917 40.18% 39481 39431 40.139 39396 39797 40071 139.617 39.830  39.33! 40.012
%Ti0, 0.000 0.000  0.000 0.021 0.000 0.036 0.025 0.0tz 0020 0.011  0.000 0.068
%Al,0;, 0.005 0.027  0.069 0.036 0.029 0.003 0.014 0012 0017 0048 0018 0.015
%eFeQ* 13.901 12675 11.576 14.056 11.751 14.463 14443 13870 13.804 13.697 15.020 13.762
%MnQ 0.211 0.169  0.189 0.236  0.180 0.239 0.134 0.148  0.095 0119 0.204 0.161
YoMgO 47.383  48.061 47.940 45.561 47947 46.813 44710 45337 45721 45984 44.664 45.506
%Ca0 0.130 0.137 0205 0.156  (.138 0.175 0.142 0177 0.153 0138 0.222 0.126
%NiQ 0.000 0.010 0003 0.000 0058 0.000 0.000 0.065  0.000 0.043  0.025 0.040
%Cry0; 0.000 0.060  0.035 0033 0.088 0.062 0.062 0.651  0.130 0071 0.012 0.024
Suma i00.547 01328 99858 100.530 100.330 101.187 $9.327  99.743 99.557 99941 99.496 99.654
Si 0.970 0986  0.988 0983 0991 0978 1.003 1003 0.994 0995 0.994 1.002
Al 0.000 0001  0.002 0.001  0.001 0.000 0.000 0.000  0.00] 0.001  0.001 0.000
Suma 0970 0987 0990 0984 0991 = 0978 1.003 1.003 0995 0596  0.994 1.002
Ti 0.000 0.000  0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000  0.000 0.000 0.000 0.000

Cr 0.000 0.001  0.001 0001  0.002 0.001 0.001 0.001  0.003 000t 0.000 0.000
Fe'? 0.290 0.260  0.240 0.293  0.242 0.300 0.304 0290  0.290 0286 0317 0.288
Mn 0.004 0.004  0.004 0.005  0.004 0.005 0.003 0.003  0.002 0.003 0.004 0.003
Mg 1.761 1.758 1711 1.730 1.764 1.732 1.680 1.692  1.710 1.712 1.683 1.699
Ca 0.003 0.004  0.005 0.004  0.004 0.005 0.004 0.005  0.004 0004 0.006 0.003
Ni 0.000 0.000  0.000 0.000 0001 4.000 0.000 0.001  0.000 0.001  0.001 0.001
Suma 2.059 2026 2022 2033 2017 2.043 1.992 1584  1.993 2009 2.007 1.995
Y%Fo 8587 87.11  B83.07 §5.52 87.91 85.23 84.66 8535 8552 8568 84.13 85.50
%Fa 14.13 1289 1193 1448 1209 14.77 15.34 1465 14.48 1432 1587 14.50
Muestra CHI04 (Guespalapa; Si0; = 52.6%, MO = 7.1 %) CHI17 (Los Guates; Si0; = 32.7%, MgO = 8.7 %)
Si0, 39.638  39.191 39977 39263 38444 39250 39.865 40269 40476  40.082 40.621 = 40368
TiO, 0.005 0.000 0.047 0.011 0.054 0.052 0.023 0.044 0.000 0000 0012 0.005
AlLO; - 0.061 0.057 0.019 0.000 0.029 0.012 0017 0.008 0.016 0.028 0.030 0.010
FeQ' 14.877  14.741 16.514 17879 20202 14.304 12.151 12794 10983 11932 12713 10921
MnO 0.176 0.236 0.269 0.252 0315 0.215 0.171 0.183 0.186 0120 0.099 0.175
MgO 44,561 44603 43824 42624 40578 45023 47.294 47220 48641 47990 45704  48.859
Ca0 0.168 0.140 0.149 0.173 0.162 0.127 0.145 0.169 0.107 0.141  0.140 0.124
NiQ 0.274 0381 0.331 0.200 0.096 0.36) 0.000 0.020 0.067 0015 0010 0.035
Cr 0y 0.044 0.004 0.033 0.044 0.034 0.010 0.046 0.000 0.082 0.032  0.043 0.015

* Suma 99.806 99.533 101.163 100446 99914 99354 99.712  100.707 100.558 100.340 99.374 100.512
Si 0.098 0.992 1000 0.996 0.992 0.992 0.992 0.994 0993 0.989 1.013 0.990
Al 0.002 0.002 0.001 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001  0.001 0.000
Suma 1.600 0.994 1.001 0996 0993 0.992 0.992 0.994 0.993 0990 1014 0.991
Ti 0.000 G.000 0.001 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0.000 0.000  0.000 0.000
Cr 0.001 0.000 0.601 0.001 0.001 0.000 0.001 0.000 0.002 . 0.001 0.001 0.000
Fe** 0.313 0312 0.345 0379 0436 0.302 0.253 0.264 0.225 0.246  0.265 0.224
Mn 0.004 0.003 0.006 0.005 0.007 0.005 0.004 0.004 0.004 0.003  0.002 0.004
Mg 1.673 684 1.634 1.612 1.561 1.696 1.754 1.737 1.778 1.766  1.699 1,787
Ca 0.003 0.004 0.004 0.005 0.004 0.003 0.004 0.004 0.003 0.004  0.004 0.003
Ni 0.006 0.008 0.007 0.004 0.002 0.007 0.000 0.000 0.001 0.000  0.000 0.001
Suma 2.001 2.013 1.998 2.007 2.013 2015 2.015 2.01t 2013 2.020 1.972 2.019
%Fo 84.23 8430 82.55 80.95 78.17 84.88 87.40 8681 88.76 87.76  86.50 88.86
% Fa 1577 1564 1745 1905 2183 1512 12.60 1319 1124 3224 1350 1114
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Tabla 6.6 Composicion y formula estructural de olivinos (centro) representativos de los grupos T2 y T3.

Muestra

%510,
%Ti0,
%Al10,
Y%eFeQ!
Y%MnQ
%MgO
%Ca0
Y%NIQ
‘yOCI'zO]
Suma

Si

Al
Suma
Ti

Cr
Fe"
Mn
Mg
Ca
Ni
Suma

%o
%lFa

Muestra

Si0,
TiQ,
Al O,
FeQ'
MnO
MgO
Ca(
NiO
Crzo_‘;
Suma

Si

Al
Suma
Ti

Cr
Fe'?
Mn
Mg
Ca
Ni
Suma

%Fo
Yl

T2:CH164 (Tetillas; Si0; = 53.7 %4, MgO = 8.7 %)

40.839
0.031
0.016

10.542
0.149

48316
0117
0.000
0.033

100.043

1.003
0.000
1.003
0.001
0.001
0.216
0.003
1.769
0.003
0.000
1.993

29.10
10.90

40.255
0.000
0.022

10.741
0.195

48.725
0.105
0.000
0096

100.139

0.991
0.001
0.992
0.000
0.002
0.221
0.004
1.787
0.003
0.000
2.017

89.00
11.00

40.299
0.000
0.031

11.609
0.129

48.722
0.129
0.00t
0.022

100.942

0.987
0.001
0.988
¢.000
0.000
0.238
0.003
1.780
0.003
0.000
2.024

88 21
11.79

40.725
0.000
0.067

10.607
0.163

48.743
0.139
0.007
0.075

100.526

0.996
0.002
0.998
0.000
0.001
0.217
0,003
1778
0.004
0.000
2.004

£9.12
10.88

40.537
0.008
0.034

11.719
0134

48.579
0.138
0.013
0.055

101.217

0.990
0.001
0.991
0.000
0.001
0.239
0.003
1.770
0.004
0.060
2017

88.08
11.92

40.303
0.000
0.031

11.002
0.148

48.033
0.154
0.000
0.000

92.671

0.997
0.001
0.998

* 0.000

0.000
0.227
0.003
1.771
0.004
0.000
2.005

88.62
11.38

T3:CHI63 (Pelado; Si0; = 59.0 %, MEO = 4.8 %)

T3:CHI33 (Temixco, Si0; = 56.2 %, Mg0 = 6.1 %)

39.901
0.021
0.03%

13.771
0216

47.033
0.136
0.014
0.000

10113t

0.986
0.001
0.987
0.000
0.000
0.285
0.005
1.733
0.004
0.000
2.026

§5.89
14.11

40.005
0.014
0.045

13.236
0.188

47.276
0.134
0.016
0.010

100.924

0.988
0.001
0.98%
0.000
0.000
0273
0.004
1.740
0.004
0.000
2.022

86.43
13.57

40.537
0.000
0.032

13.060
0.214

46.992
0.112
0.026
0.600

100973

0.998
0.001
0.999
0.000
0.000
0.269
0.004
1.725
0.003
0.001
2.0021

86.51
13.49

39.395
0.056
0.045

14.254
0227

46.272
0.134
0.000
0.004

100.387

0.984
0.001
0.985
0.001
0.000
0.298
0.005
1.722
0.004
0.000
2.030

85.27
14.73

39.615
0.057
0.015

13.336
0.210

46.458
0.149
0.000
0.057

99.897

0.989
0.001
0.990
0.001
0.001
0.279
0.004
1.730
0.004
0.000
2.019

86.13
13.87

39.651
0.000
0.025

14.001
0.149

46.547
0.135
0.046
0.026

100.580

0.986
0.001
0.987
0.000
0.001
0.291
0.003
1.726
0.004
0.001
2026

85.56
14.44

Si0; = 59.2 %, MgO = 4.5 %)

39.694
0.000
0.038

16.733
0.236

42.533
0119
0.000
0.035

99.388

1.010
0.001
Lo
0.000
0.001
0.356
0.003
1613
0.003
0.000
1978

81.92
18.08

39.532
0.000
0.043

16.783
0.263

43270
0.107
0.000
0.006

100.004

1.001
0.001
1.002
0.000
0.000
0.335
0.006
1.633
0.003
0.060
1.997

8213
17.87

38.801
0.000
0.018

18.046
0.276

42348
0.105
0.015
0.059

99.668

0.993
0.001
0.994
0.000
0.001
0.386
0.006
L.ol6
0.003
0.000
2.012

80.71
19.29

39.029
0.019
0.012

17.081
0.265

42,744
0.20i
0.032
0.047

99.430

0.997
0.000
0.997
0.000
0.001
0.365
0.006
1.627
0.005
0.0
2.005

81.69
1831

38.954
0.000
0.015

18.001
0.275

42.308
0.184
0.014
0.052

99.803

0.995
0.001
0.996
0.000
0.00%
0.385
0.006
1611
0.005
0.000
2.008

80.73
19.27

39.105
0.012
0.021

18.126
0.268

42,458
0.163
0.008
0.049

100.210

0.995
0.001
0.996
0.000
¢.001
0.386
0.006
F.611
0.004
0.000
2.008

80.68
19.32

T3: CHI27 (Texclacoyonqui;

39.145
0.028
0.000

17.055
0.220

44.433
0.136
0.022
0.028

101.067

0983
0.000
0.983
0.001
0.001
0.358
0.005
1.664
0.004
0.000
2.032

82.28
17.32

38887
0.000
0.038

19.147
0.263

41.877
0.154
0.620
0.011

100.397

0.993
0.001
0.994
0.000
0.000
0.409
0.006
1.594
0.004
0.000
2013

79.59
20.41

39.322
0.000
0.041

17.954
0.280

41.776
0.159
0.023
0.000

101.555

0.987
0.001
0.988
0.000
0.000
0377
0.006
1.638
0.004
0.000
2,025

81.30
18.70

3%.004
0.010
0.003

17.125
0.291

431.896
0.134
0.021
0.017

100.501

0.986
0.000
0.986
0.000
0.000
0.362
0.006
1.654
0.004
0.000
2.027

82.05
17.95

38.887
0.023
6.012

17.384
0.263

43.958
0.187
0016
0.011

100.741

0.982
0.001
0.983
0.000
0.000
0.367
0.006
1.655
0.005
0.000
2.034

81.85
18.15

38924
0.010
0.000

17.156
0313

43.884
0.110
0.017
0.000

100.414

0.985
0.000
0.985
0.000
0.000
0.363
0.607
1.656
0.003
0.000
2.029

82.02
1798




Los olivinos presentes en los magmas intermedios tipo T3 (Tabla 6.6) muestran centros de
composicion %Fo = 84.1 + 3.1 (n = 24; %Fou, = 79.7, %Foms, = 89.6), la cual es comparable a la
observada en los magmas maficos tipo T1. Sin embargo, sus bordes se caracterizan por mostrar una
mayor variacion en composicion (3.0 — 16%) con respecto a sus centros {n = 17; %Fo =773 £ 5.2;
YoF oy = 70.6, %Foumy = 87.1). Por otro lado, las rocas con evidencias de desequilibrio mineraldgico

presentan olivinos cuyos centros muestran composiciones de %Fo = 85.9 (n = 13; %Fo, = 80.7,

Yol Omay = 93.6). Algunos ejemplos de estos cristales se presentan en la Tabla 6.7.
) g )

Tabla 6.7 Composicion y formula estructural de olivinos (centro) representativos del grupo T5.

Muestra CHI42 (Jumento; CHIOB (Scuate;

$i0y = 55.7 %, MgO = 7.1 %) SiQ, = 61.6 %, MgO = 4.2)
%Si0, 39.900 39.629 40.204 39.460 39487 39.291
%Ti0, 0.000 0.055 0.024 0.059 0.000 0.050
%A1,0, 0.001 0.024 0.012 0.0t1 0.009 0.018
%Fe(! 15.249 [4.628 16.463 16.243 15.383 18.022
%MnQ 0.203 0.187 0.282 0.246 0.254 0.2856
%MgQO 43.779 45.138 43.480 43.014 43 439 42,406
%CaC 0.203 0.146 0.149 0.132 0.il4 0.137
%NiIQ 0.000 0.010 0.004 0329 0.330 0.241
%Cr,04 001 0.024 0.055 0.000 0.009 0.036
Suma 99346 99.841 100.673 99.49%4 99025 100.487
Si 1.009 0.995 1.008 1.003 [.005 0.997
Al 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.001
Suma 1.009 0.996 1.008 1.003 1.005 0.998
Ti 0.000 0.001 0.000 0.001 0.000 0.000
Cr 0.000 0.000 0.001 . 0.000 0.000 0.000
Fe? 0.322 0.307 0.345 0.345 0,327 0.820
Mn 0.004 (.004 0.006 0.005 0.005 0.006
Mg [.650 1.690 1.625 1.630 1.648 1.605
Ca 0.005 0.004 0.004 0.004 0.003 0.004
Ni 0.000 0.000 0.000 0.007 0.007 0.005
Suma 1.982 2.007 1.982 1.992 1.990 2.003
%Fo 83.66 84.62 82.48 85.52 8343 80.75
%Fa 16.34 15.38 17.52 17.48 16,57 [9.25

En la Figura 6.12 se presenta la variacion en la composicion de los centros de olivinos con
respecto al contenido de SiO; (% m/m ajustado a base seca) en la roca, para los diferentes tipos de
magmas estudiados. Como se puede apreciar en este grafico, existe una amplia variacion en
composicion para los grupos T1 y T3 (%Fo = 78 —~ 90). Los magmas tipo T2 se presentan como un
grupo mas compacto y con olivinos mas magnésicos (%Fo = 86.5 - 92). La presencia de olivino en
magmas con Si0O; = 56% puede ser indicador de procesos de mezcla entre magmas maficos e

intermedios. Finalmente, cabe destacar la gran dispersion en composicion que presentan los datos
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individuales para olivino en CHI42 (Tabla 6.7), que alcanza un maximo de %Fo > 92 en una condicion
de desequilibrio al presentarse en un magma con SiO; >55% y que podria ser resultado de un proceso

de acumuliacidn.
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Figura 6.12 Variacién de composicion para centros de olivino (expresada como %Fo; datos
individuales) con respecto al contenido de SiO, (% m/m ajustado en base seca) de roca en los distintos

tipos de magtnas de la SCN.

6.5.2 Espinela

(Formula estructural normalizada a 24 cationes y 32 oxigenos: Ay”Bys~ O3, A = Fe™, Mn, Mg, Ca; B

= Al, Cr, Fe”, Ti, Si)

Los olivinos de las rocas pertenecientes a los grupos T1 ~ T3 presentan abundantes inclusiones
de espinela (e.g., Figuras 6.10b y 6.11b). En las Tablas 6.8 y 6.9 se presentan algunos ejemplos
representativos de analisis quimico para estas inclusiones. A partir de su composicién se puede

establecer que todos los cristales presentan una estructura de espinela inversa, aunque es dificil
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establecer un nombre especifico, dado que ocupan la parte central del prisma MgAl,O4 - MgCryOy -

FeCr,0, — FeAl,O4 de la clasificacion de Haggerty (1991), tal como lo muestra la Figura 6.13.

Tabla 6.8 Composicion y formula estructural de espinelas representativas del grupo T1.

Muestra CHI56 CHIZ0 CHI57 CHIZ5

%Fa 86.01 86.48 $7.20 §5.59 84.26 85.87 87.91 85.23 88.07
%Si0, 0.074 0.089 0.101 0.039 0.151 0.144 0.101 0.122 0.118
%TiO, 1.400 1.201 1.247 2.183 3.071 1523 1.052 1.253 1.137
%ALO, 22.606 23216 23.488 24.374 20.945 24098 26887 26913 26.541
%Cn0, 34.545 35.160 32.921 30.883 29.443 31207 33428 31912 3i.87
%FeQ' 25.694 24.656 24.926 28223 31.060 28976 22019 23.540 23671
%MnQ 0.193 0.243 0.191 0.279 0.251 0.317 0.201 0.196 0.205
%MgO 13.004 12.945 13.550 12.607 10.592 11.247 14.827 14.049 14.120
%Ca0 0.000 0.000 0.016 . 0.019 0.013 0.020 0.000 0.613 0.008
Suma 97516 97.510 96.440 . 98607  95.526 97532 98515 97999 97,674
Si 0.018 0.022- 0.025 0.010 0.039 0.036 0.024 0.030 0.029
Ti 0.263 0.225 0.235 0.404 0.600 0.287 0.190 0.229 0.208
Al 6.652 6.821 6.922 7.073 6411 7126 7.628 7.703 7.623
Cr 6.820 6.930 6.509 6.012 6.045 6.191 6.362 6.127 6.141
Fe*! 1.965 1.755 2.049 2.088 2.266 2.036 1,580 1.653 1.761
Fe*! 3.400 3.385 3.163 3.723 4479 4.044 2852 3.128 3.063
Mn 0.041 0.051 0.040 0.058 0.055 0.067 0.041 0.040 0.042
Mg 4.84] 4811 5.052 4628 4101 4207 5321 5.087 5.130
Ca 0.000 0.000 0.004 0.005 0.004 0.003 0.000 0.003 0.002
Suma 24.000 24.000 24.000 24.001 24.000 23999 23998 24.000  24.000
Fel(Fe+ Mg)  0.53 0.52 0.51 056 0.62 059 045 0.4% 0.48
CHHCr + A} 051 0.50 0.48 0.46 0.49 0.46 0.45 0.44 0.45
Fe''f Fe 0.366 0.341 0.393 0.359 0.336 ¢.335 0.356 0.346 0.365
Muestra CHI31 CHII7

%Fo 84.66  85.35 8552  85.68 84.13 87.40 8681 87.86 87.76 £8.86
%Si0, 0.097 0.6 0090  0.09 0.100 0064 0069 0.035 0.042 0.029
%TiO, 2,088  2.153 1445  1.540 1.534 1157 1641 1.036 LOIS 0.985
%A1L0, 25213 23.506 26348 25.850 25916 18281 16356 21434 20.280 21.367
%Cr0; 27391 29900 30976 30911 30313 35663 34307  37.003 36125 37219
%FeO' 32.547 29894 24248 24975 25.116 28409 31382 22685 24.685 22.597
%MnO 0.256  0.115 0201 0071 0.101 0284 0279 0232 0.206 0.198
%Mg0 9.029 10169 13.171  12.716 12.862 L1318 10,157 13365 13.456 13.279
%Ca0 0.000  0.048 0.000  0.026 0.025 0014 0008 0.000 0.005 0.000
Suma 96621 95901 96479 96.185 96.467 95.190  94.591 95790  95.80% 95674
Si 0025 0030 0022 0024 0.025 0017 0018 0.009 0.011 0.007
Ti 0401 0416 0269  0.289 0.287 0228 0330 0.198 0.195 0.189
Al 7592 1.120 7699 7.609 7.600 5647 5219 6.421 6.093 6.413
Cr 5533 6.075 6072 6.104 6.062 7391 7.297 7.436 7.280 7.494
Fer 2023 1913 1646 1.660 1.714 24720 2.787 1.729 2216 1.701
Fe? 4931 4501 31381 3556 3512 3755 4233 3.092 3.046 3112
Mn 0.055 0.025 0.042 G013 0.021 0.063 0.063 0.0350 0.044 0.043
Me 3439 3896 4868  4.735 4972 4423 4.050 5.065 5114 5.042
Ca 0.000 0013 0000  0.007 0.007 0.004 0002 0.000 0.001 0.000
Suma 23.999 23.999 23999 23.999 24.000 24.000 23,999 24.000 24 000 24.000
Fel(Fe + Mg)  0.67 0.62 0.5) 0.52 0.52 0.58 0.63 0.49 051 049
Cei(Cr + Al 042 0.46 0.44 0.45 0.44 0.57 0.58 0.34 0.54 0.54
Fe'V/ Fe 0.291 0298 0327 0.31% 0.328 0397 0397 0.359 0.421 0.353
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Tabla 6.9 Composicién y formula estructural de espinelas representativas del grupo T2 y T3.

Muestra T2: CHI64 T2: CHI70*
%Fo 89.10 89.00 8821 89.12 88.08 88.62 89.00 88.21 88.83 89.10 90.39 87.10
%8I0, 0.074 0.073 0.101 0.145 0.114 0.099 0.124 0.101 0.128 0.113 0.140 0.100
%Ti0, 0.563 0.666 0.894 0.730 1.315 1.261 0.638 1.008 1.016 0.651 0.490 0510
YAlLO, 21.345 21.066  20.540 19.042 19.161 18.724 21,343 20,086 20327 22.558 19.280 18.510
%Cr0;, 40.813 41032 36.682 39.757 35897 37487 40.758 37472 36903 39223 43.790  40.020
%FeQ! 20.695 20,372 28,147 27.585 21.253 30.933 20262 27859 26998  23.697 18.120  25.770
Y%MnQ 0.268 0.216 0312 0.198 0.285 0.313 0.270 0.317 0312 0.210 0.180 0.320
%MgQ 13.841 14.297 10.471 9812 11.994 3179 14.050 11.359 11.972 12.458 14.230 10.680
%Ca0 0.018 0.008 0.080 0.135 0.008 0.095 0.008 0.041 0.059 0.020 0.030 0.040
Suma 97.617  97.730 97227 97404 96.027 97.091 97453 98243 97715 98930 96.260  95.950
Si 0.018 0.018 0.026 0.038 0.029 0.026 0.031 0.026 0.032 0.028 0.036 0.026
Ti 0.106 0.125 0.173 0.142 0.255 0.250 0,120 0,192 0.194 0.121 0.094 0.100
Al 6.282 6.182 6.215 5818 5.828 5.808 6.281 5.999 6.066 6.592 571717 5.708
Cr 8.058 8.078 7.446 8.149 7.32% 7.801 B.047 7,508 7.388 7.689 £.802 8.279
Fe*? [.412 1.454 1.942 1.673 2277 1.839 1.370 2.057 2.054 1419 1.163 1.760
Fe'? 2910 2.788 4,101 4.307 3.605 4970 . 2861 3.847 3.623 3.494 2.689 3.878
Mn 0.057 0.046 0.068 0.043 0.062 0.070 0.057 0.068 0.067 0.044 0.039 0.07¢
Mg 5.153 5.308 4.008 3.792 4.615 3.210 5.231 4.292 4.520 4.606 5.393 4.166
Ca 0.005 0.002 0.022 0.037 0.002 0.027 0.002 0.011 0.016 0.005 0.008 0.01t
Suma 24.001 24.001 24.001 23999 23998  24.001 24000 24000 24000 23,998 24 001 23999
Fe/(Fe + Mg) 0.46 0.44 0.60 0.61 0.56 0.68 0.45 0.58 0.56 0.52 0.42 0.58
Ct/{Cr + Al) 0.56 0.57 0.55 0.58 0.56 0.57 0.56 0.56 0.535 0.54 0.60 0.59
Fe'V/ Fe 0.327 0.343 0.321 0.280 0.387 0.270 0324 0.348 0.366 0.289 0.302 0.312
Mugstra T3: CHI63 T3: CHI33 T3: CHi6%

%Fo 81.92 82.13 85.89 85.27 86.13 84.60 831.78 84.81
%SiCh 0.056 0.082 0.063 0.694 0.094 0.061 0.040 0.080
%Ti(, 5.194 3352 1.185 1.552 1.455 3.137 1.492 3.152
%Al0, 10.007 £2.303 19.551 19.740 17.844 15.340 17.289 16,229
%Cr0; 35.305 34,192 39.222 37.423 39.903 32.822 40.009 32941
%FeQt 38.590 37.903 24,676 25.801 26.718 34915 27419 34419
%MnQ 0.342 0.18! 0.281 0,292 0.201 0.316 0.271 0212
%MgO 7.068 9.138 12.155 11,857 11.367 8.392 11.173 9.957
%Ca0 0.040 0.000 0.033 0.009 0.000 0.054 0.009 0.000
Suma 96,602 97.151 97.166 97.368 97.582 95037 97.702 96,990
Si 0.015 0.022 0.016 0.177 0.024 0.017 0.010 0.021
Ti 1.080 0.675 0.227 0.297 0.282 0.640 0.290 0.622
Al 3.261 3.884 5.881 5926 5414 4.904 5.259 5.021
Cr 7.717 7.240 7914 7.536 8.122 7.039 8.163 6.837
Fe*! 2.831 1482 1.718 1.590 1.852 2.745 1978 2.856
Fe'? 6.090 5.007 3.549 3.906 3.899 5173 1.939 4.699
Mn 0.080 0.041 0.061 0.063 0.044 0.073 0.059 0.047
Mg 2913 3.649 7.625 4.503 4.363 3.394 4.299 3.897
Ca 0.012 0.000 0.009 0.002 0.000 0016 0.002 0.000
Suma 231,999 24.000 27.000 24.000 24.000 24.003 23999 24.000
Fe/(Fe + Mg) 0.13 0.70 0.53 0.55 0.57 0.70 0.58 0.66
Cri(Cr+ Al) 0.70 0.65 0.57 0.56 0.60 0.59 0.61 0.38
Fe*'/ Fe 0.317 0410 0.326 0.289 0322 0.347 0.334 0378
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Las espinelas que ocurren en los olivinos tipo T1 se caracterizan por relaciones Fe / (Fe + Mg)
=0.54 £ 0.06, Cr/(Cr+ Al)=0.49 + 0.05 y Fe”* / Fe = 0.35 + 0.05 (n = 25). Los magmas intermedios
de alto magnesio (grupo T2) presentan espinelas ligeramente mas cromiferas, con relaciones de Fe /

(Fe + Mg) = 0.52 £ 0.08, Cr/ (Cr + Al) = 0.563 + 0.020 y Fe"* / Fe = 0.322 + 0.031 (n = 15).

1-0 T T T T
FeCr204 SCN MgCr204
0.8 (Cromita) (Magnesiocromita) |
<> ............................................ S
o T
= 5 11 |
t :, o] © %0 O T2
O o O O 00 o T3 |
‘::j 0.4 B N -
3t
O
0.2 FeAl,O4 MgAl, 0,4
.| (Hercinita) (Espinela)
Y 0.2 0.4 0.6 08 1.0

Mg / (Mg + Fe™)

Figura 6.13 Composicién de las espinelas presentes en los magmas de ta SCN, graficados en el prisma
FeAl;O4 (Hercinita) - MgAl,Os (Espinela) - MgCr,0, (Magnesiocromita) - FeCr,O, (Cromita) de
Haggerty (1991).

Por su parte, las inclusiones de espinela analizadas en magmas intermedios tipo T3 presentan
relaciones Fe / (Fe + Mg) =0.63 £ 0.07, Cr / [Cr + Al] = 0.57 £ 0.07 y Fe" / Fe = 0.350 + 0.033 {n=
17). De esta forma, la mayoria de las cspinelas del grupo T1 se caracterizan por composiciones mas
cercanas a la union FeALO, (Hercinita) - MgAl;O4, mientras que las que pertenecen a los grupos T2 y
T3 tienden hacia la unién FeCr,Oy — MgCryO,. Finalmente, la relacion Cr/ [Cr + Al] en las espinelas,
en combinacion con la composicién de olivino (%Fo), es un pardmetro que discrimina los grupos de
rocas T1, T2 y T3 (Figura 6.14). Los magmas maficos T1 se caracterizan por una combinacion de

olivinos con %ko = 84 — 89 y de espinelas mas ricas en Cr (Cr/ [Cr + Al} = 0.4 - 0.6). Por su parte, las
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andesitas basalticas de alto magnesio (T2} presentan olivinos mas magnésicos (%Fo = 87 — 93) en
combinacion con espinelas de Cr / [Cr + Al] = 0.5 ~ 0.6. Finalmente, los magmas intermedios (T3)

muestran olivinos mas ferrosos (%Fo = 81.5 - 86) junto con espinelas de Cr / [Cr + Al] mas altos (0.5 -
0.70).
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0.4 ” v ” = ”
% Fo

Figura 6.14 Variacion de la relacion Cr/(Cr + Al) en inclusiones de espinela con respecto a la

composicion de olivino (% Fo) en los magmas de la SCN.

6.5.3 Piroxenos

(Férmula estructural normalizada a 4 cationes y 6 oxigenos: ABC,0q; A = Al, Cr, Fe™, Ti; B = Ca, Na,
Mn, Fe'!, Mg; C = Si, Al)

En las rocas de la SCN se identificaren ortopiroxenos y clinopiroxenos. Los ortopiroxenos (en

general, bronzita) estan presentes como fenocristales, con habito rectangular o prismatico, y en la
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matriz en las rocas de tipo T3-T5 (e.g., Figuras 6.10c y 6.1 1¢). Los fenocristales se caracterizan por ser
euhedrales y por mostrar con frecuencia planos de exfoliacion. En los grupos T3 y T4, es comun que
los ortopiroxenos se presenten agrupados (clots; e.g., Figura 6.2d). Los centros de ortopiroxenos de los
diferentes grupos presentan composiciones similares, tal que el %Eny, = 81.1 £ 1.5 (n=14; %Eng;, =
78.7, %Eng,, = 83.8), %Enr, = 82.7 + 3.1 (n=45; %Eny, = 76.3, %En . = 89.2), y %Enrs = 82.4 £ 3.6
(n=18; %Eng, = 73.9, %En. = 86.8). En las Tablas 6.10-6.12 se presentan ejemplos representativos
de la composicion de ortopiroxeno para cada grupo de rocas. La mayor parte de los ortopiroxenos del
grupo T3 presentan una composicion homogénea, con una composicion en los bordes de %En = 80.6 +

1.4 (n=12; %Eng, = 77.3, %Eng, = 81.9).

Por otro lado, los ortopiroxenos de [os grupos T4 y TS presentan en general un zonado normal, -
con bordes que difieren hasta 10% en composicidn con respecto a %En (T4: %En = 80.2 + 3.3; %En,
= 69.6, YoLng, = 85.0; T5: %En = 80.2 + 3.4; %Eny,, = 74.5, %En,,,, = 84.6). En las rocas tipo T5 se
ha observado la presencia de algunos cristales con zonacion oscilatoria (e.g., CHI63; Figura 6.11f), asi
como olivinos y biotitas que muestran coronas de reaccion formadas por ortopiroxenos. Finalmente, en

las Figuras 6.15 — 6.17 se presenta {a composicidn de los ortopiroxenos graficada en el diagrama En-

Fs-Di-Hd. .

Los clinopiroxenos (augita) se presentan como fenocristales en las rocas tipo T4 y T5 (e.g.,
Figuras 6.10d y 6.11d), aunque con frecuencia estan incluidos en la matriz def grupo T3. Los
fenocristales exhiben una morfologia variada que incluye cristales euhedrales, subhedrales o
esqueléticos, con habitos prismdticos. En general, los clinopiroxenos determinados en los grupos T4 y
T5 (n = 28) muestran una composicion con %En = 46.3 + 2.1 (%Eny,;, = 42.3, %En,, = 50.8) y %Wo
=433 £ 1.3 (YoWog, = 43.3, Y%eWon, = 44.9), con variaciones composicionales normales de centro a
borde entre 6-10% en %En (Tablas 6.13 y 6.14). Sin embargo, se han detectado especimenes con una
zonacion invertida. Por otro lado, en las rocas tipo T5 algunos cristales de cuarzo presentan coronas de
reaccion de clinopiroxeno. La composicién de los clinopiroxenos se presenta en forma grafica en las

Figuras 6.16-6.17.
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Tabla 6.10 Composicion y formula estructural de ortopiroxenos representativos del grupo T3.

Muestra

Analisis
%Si0;
%Ti0,
Y%ALO,
%Fe(
%MnO
%MgO
%Cal
%NazO
- %NiQ
%Cr;Ch
Suma

Si
Aliv
Suma
Alvi
Ti

Cr
Fe™

Fe'
Mn
Ni
Ca
Na
Suma

% En
% Fs
Y Wo

Muestra

Analisis
%S5i0,
%TiO,
Y%eALOy
%FeQ'
%MnQO
%MgO
%Ca0
%Na;O
%NiO
D/uCI'in
Suma

Si
Aliv
Suma
Alvi
Ti

Ct
Fe™'

Na
Suma

% En
% Fs
Y% Wao

CH163 (Pelado, Si0; = 59.0%,)

Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde
55284 55022 55546  54.447 55418  54.785 55010  54.685 56.039 54,500
0.141 0.231 0.182 0.300 0.034 0.225 0.190 0.284 0.109 (.121
2234 1.527 1.282 1.833 1.094 1.568 2.369 [.570 1.477 2.430
9.289 10.151 10.653 12.199 12,947 10.637 10.439 10.828 9911 16.505
0.170 0.276 0.24] 0.257 0.196 0.180 0.175 0229 0.194 0219
31.430 30371 30.192 28013 28.821 29.890 29454 20970 30.943 29.453
1.085 [.219 1.276 1.742 0.504 1.150 1.550 1.244 i.131 1.190
0.037 0.032 0.040 0.051 0.013 0.061 0.069 0.000 0.031 0.073
0.020 0.009 0.018 0.000 0.080 0.000 0.000 0.038 0.000 0.000
0518 (.363 0.331 0329 0.075 0.397 0.439 0.396 0.244 0.531
100.208  99.201 99.761 99.171 99.182 98923 99.735 99244 100,079 99.022
1.936 1.955 1.965 1.955 1.985 1.955 1.046 1.949 1.967 1.943
0.064 0.045 0.035 0.045 0.015 0.045 0.054 0.051 0.033 0.057
2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000
3.028 0.019 0.019 0.033 . 0.031 0,023 0.045 0.015 0,028 0.045
0.004 0.006 0.005 0.008 0.001 0.006 0.005 0.008 0.003 0.003
0014 0.010 0.009 0.009 0.002 0.011 0.012 0.011 0.007 0.015
0.024 0.009 0.000 0.000 0.000 0.004 0.000 0014 0.600 0.000
1.641 1.609 1.593 1.500 1.539 1.590 1.556 1.593 1.619 1.565
0.248 0.293 0.315 0.366 0.388 0.313 0.309 0.309 0.291 0.313
0.005 0.008 0.007 0.008 0.006 0.005 0.005 0.007 0.006 0.007
0.001 0.000 0.001 0.000 0.002 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000
0.041 0.046 0.048 0.067 0.019 0.044 0.059 0.048 0.043 0.045
0.003 0.002 0.003 0.004 0.001 0.004 0.005 0.000 0.002 0.005
2.008 2.003 2.000 1.995 1.9%0 2.001 1.996 2.005 [.998 1.998
83.78 81.87 81.12 77.27 78.84 81.26 80.67 80.85 82.68 §1.08
14.14 15.77 16.42 19.28 20.17 16.50 16.29 16.74 15.15 16.56
2,08 236 246 345 0.99 2.25 3.05 2.41 2.17 2.35
CHI27 (Texclacoyonqui; Si0; = 59.2%.,)
Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde
54,262 53947 55.175 55293 54445 54447 54,844  55.086 54987 54.921
0.225 0.305 0.181 0.202 0.156 0.308 0.183 0.165 0.183 0.224
1.925 2207 1.625 1.457 1.943 1.620 1.328 0.718 1.738 1.326
10.512 10.482 10.691 10.214 10.554 11,030 10.225 12.065 11439 10.34%
0.223 0.198 0.251 0.209 0.257 0.215 0.234 0.310 0.186 0.242
30.528  30.239 30795 30143 30.667 30508 31240 29.726 29.599 30.423
1.333 1.411 1.470 1.44] [.301 1.421 1.226 1.776 1.615 1.354
0.058 0.042 0.018 0.019 0.079 0.036 0.059 0.059 0.022 0.031
0.000 0.000 0.000 0.086 0.016 0.036 0.026 0.000 0.016 0.000
0.390 0.451 0.375 0.276 0.519 0.357 0.463 0.136 0.263 0.292
99.456  99.282 100.581 99,340 99937 99978 99 828 100.041 1060.048 99.159
1.930 1.923 1,941 1.962 1.928 1.932 1.941 1.962 1.949 1.955
0.070 0.077 0.059 . 0038 0.072 0.068 0.059 0.038 0.051 0.045
2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000
0.011 0.015 0.008 0.023 0.009 0.000 0.000 0.001 0.022 0011
0.006 0.008 0.005 0.005 0.004 0.008 0.005 0.004 0.005 0.006
0.011 0.013 0.010 0.008 0.015 0.010 0.013 0.004 0.007 0.008
0.051 0.054 0.049 0.000 0.067 0.067 0.067 0.036 0.020 0.025
1.619 1.607 1.615 1.595 1.619 1.614 1.648 1.578 1.564 1614
0252 0.259 0.266 0.303 0.245 0.260 0.236 0.303 0.320 0.283
0.007 0.006 0.007 ¢.006 0.008 0.006 0.007 0.009 0.006 0.007
0.000 0.000 0.000 0.002 0.000 0.001 0.001 0.000 0000 0.000
0.051 0.054 0.055 0.053 0.049 0.054 0.046 0.068 0.061 0.052
0.004 0003 0.001 0.001 0.005 0.002 0.004 0.004 0.002 0.002
2.020 2.018 2016 1.999 2.023 2.023 2.6 2.019 2.007 2.008
81.39 81.19 81.06 81.41 B1.41 80.63 82.23 78.34 79.39 81.48
16.06 16.09 16.16 15.79 16,0 16.67 1543 18.30 17.49 1591
2.55 2.72 2.78 2.80 248 270 2.32 3.36 314 2.61
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Tabla 6.11 Composicion y formula estructural de ortopiroxenos representativos del grupo T4.

Muestra CHI3I (Tioca; Si0; = 60.4%) CHI71 (Xicomulco; $i0, = 61.0%) CHIO03 (Tres Cumbres; SiOp = 62.0%)
Analisis Centro Borde Centro  Borde Centro Borde - Cenwo  Borde Centro Borde  Centro Borde
%S0, 56.102 55.254 56.461 55.659 56.093 55276 53952 54748 55.615 55.808 56.374 55.327
%TiO, 0.133 0.170 0.119 0.126 0.064 0211 0.166 0.161 0.152 0.194 0.129 0.166
WAL, 1.543 1,168 0.740 [.189 1.692 1.386 3320 1.793 1.408 1.388 0.646 0.690
%FeQ' 7.289 8.428 8.230 8.882 7.426 11.452 6.980 10.889 8.276 10.816 9474 10.505
%MnO 0.181 0.246 0.175 0.203 0.163 0.240 0.158 0.285 0.164 0.230 0.244 0.188
“%Mg0 33.240 32.191 32,880 32,187 32.979 30.343 32.263 30.385 31414 28.845 31.033 30.273
%CaO 0,948 1.286 1.313 1.233 0.941 - 1.170 1.162 0.996 0.962 1.562 1.335 1.541
%Na,O 0.026 0.022 0.049 0.033 0.048 0015 0.068 0.058 0.055 0.030 0.048 0.073
%NiO 0,000 0.000 0.000 0.022 0.020 0.000 0.000 0.000 0.126 0.097 0.089 0.079
%%Cr0, 0.344 0.250 0.237 0.337 0.412 0.078 0.646 0.282 0.451 0.057 0.201 0.051
Suma 99.808 99.045 100.204 99.871 99.838 160.171 98.715 99.597 98.62 99.03 99.57 98.89
Si 1.953 1.952 1.967 1.953 1.953 1.954 1.902 1.944 1.968 1,983 1.987 [.975
Aliv 0.047 0.048 0.033 0.047 0.047 0.046 0.098 0.056 0.032 0.012 0.013 0.025
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000
Albvi 0.016 0.002 0.000 0.003 0.022 0.012 0.040 0.019 0.027 0.046 0013 0.004
Ti 0.003 0.005 0.003 0.003 0.002 0.006 0.004 0.004 0.004 0.005 0.003 0.004
Cr 0.010 0.007 0.007 0.009 0.011 0.002 0.018 0.008 0.013 0.002 0.006 0.00t
Fe'? 0.025 0.047 0.038 0.045 0.020 0.031 0.053 0.038 0.000 0.000 0.000 0.022
Mg 1.725 1.696 1.708 1.684 1.712 1.599 1.696 1.608 1.657 1.532 1.630 1.611
Fe*? 0.187 0.202 0.202 0.215 0.196 0.307 0.153 0.285 0.245 0.322 0.279 0.292
Mn 0.005 0.007 0.005 0.006 0.005 0.007 0.005 0.009 0.005 0.007 0.007 0.006
Ni 0.000 0.000 0.000 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000 0.004 0.003 0.003 0.002
Ca 0.035 0.049 0.049 0.046 0.035 - 0.044 0.044 0.038 0.036 0.060 0.050 0.059
Na 0.002 0.002 4.003 0.002 0.003 0.001 0.005 0.0604 0.004 0.002 0.003 0.005
Suma 2008 2.016 2.015 2.015 2,007 2.011 2018 2013 1.994 1.978 1,995 2.007
% En 87.22 84.75 85.32 84.32 86.99 80.39 86.96 8i.31 85.27 79.76 82.88 80.99
% Fs 11.00 12.81 12.24 13.35 11.23 17.38 10.79 16.78 12.85 17.14 14.56 16.05
% Wo 1.79 243 2.45 2.32 1.78 223 2.125 1.92 1.88 3.10 2.50 2.96
Muestra CHI77 (Teuhtli; S§iQ, = 62.1 %) »  CHI28 (Tlacotenco; Si0; = 63.6 %)
Andlisis Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde
%S10, 55.666 54.461 55.226 54.729 56,508 54.869 54.528 §5.625 54.454 55.148
%Ti0, 0.107 0.244 0.110 0.197 0.102 0.186 0.191 0.223 0.224 0.215
%AlLO, 2.053 1.572 2.389 1.420 1.648 0.787 1.989 1.809 1.953 1.530
YaFeO' 8291 13.195 7.127 12.025 6.182 13.555 9.536 9.383 9214 10.399
%MnQ 0.195 0.342 0.095 0.209 0,12 0317 0.206 0.237 0.200 0.231
“oMgO 32.256 27.967 32958 29.703 34373 28.353 31.706 31.655 31.704 31.098
%Ca( 0.831 1.605 1.088 1.388 0.861 1.480 1216 1.358 1.340 1.078
%Na,O 0.043 0.012 0.050 0.028 0.059 0.023 0.002 0.006 0.021 0.009
Y%NIO 0.00% 0.017 0.000 0.000 0.031 0.020 0.009 0.038 0.006 0.030
%Cry0, 0.633 0.150 (544 0.192 0.566 0.033 0.377 0.386 0.403 0.360
Suma 100.084 99.563 99.587 99.89i 100.442 99423 99.760 100.720 99.519 100.098
Si 1.942 1.957 1.928 1.949 1.946 1.974 1.924 [.941 1.924 1.944
Aliv 0.058 0.043 0.072 0.051 0.054 0.026 0.076 0.059 0.076 0.056
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000
Alvi 0.026 0.023 0.026 0.008 0.012 0.007 0.007 0.015 0.006 0.008
Ti 0.003 0.007 0.003 0.005 0.003 0.005 0.005 .006 0.006 0.006
Cr 0.017 0.004 0.015 0.005 0.015 0.001 0.011 0.011 0.011 0.010
Fe? 0.018 0.005 0.043 0.044 0.038 0.014 0.072 0.033 0.072 0.041
Mg 1.678 1.498 1.715 1.577 1.764 1.521 1.668 1,647 1.670 1.634
Fe'’ 0.224 0.391 0.165 0314 0.140 0.388 0.209 0.241 0.201 0.266
Mn 0.006 0.010 ©0.003 0.006 0.003 0.010 0.006 0.007 0.006 0.007
Ni 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0.000 0.001
Ca 0.031 0.062 0.041 (1.053 0.032 0.057 0.046 0.051 0.051 0.041
Na 0.003 0.001 0.003 0.002 (.004 0.002 0.000 0.000 0.001 0.001
Suma 2.006 2002 2.014 2015 2.013 2,005 2024 2011 2024 2.014
% IEn 8575 76.17 87.21 79.07 89.23 76.45 83.34 83.24 £3.54 82.19
% s 12.66 20.69 10.72 18.27 9147 20.68 14.37 14.19 13.92 15.76
% Wo 1.59 3.14 2.07 2.66 .61 287 2.30 2.57 2.54 2.05
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Tabla 6.12 Composicion y formula estructural de ortopiroxenos representativos del grupo TS.

Muesira

Analisis
%810,
%Ti,
%ALO,
YoFe('
%MnO
%MgO
%Ca0
%Na,
YeNIO
‘VOCHO]
Suma

Si
Aliv
Suma
Alvi
Ti

Cr
Fe*
Mg
Fe'?
Mn
Ni
Ca
Na
Suma

% En
% Fs
% Wo

Muestra

Andlisis
%510,
%TiO,
YoAl; Oy
%FeQ'
%MnO
YaMgO
%Ca0
%Na;O
%NiO
%Cr;O_\

Suma

Si
Aliv
Suma
Alvi
Ti

Cr
Fe*’
Mg
Fe!
Mn
Ni
Ca
Na
Suma

% En
% I's
% Wo

CHIO§ (Scuate; $i0, = 61.6%)

CHI21 (San Matias; $i0, = 63.4%)

Centro  Centro  Centio Borde. Ceniro Borde Centro Borde Centro Centro Centro Centro
53.142 52963 55442 53278 56.261 55.061 54.316 55118 53476  S5.17T1  53.670 54,480
0.254 0.211 0.221 0.255 0.102 0.120 0.132 0.154 0.263 0.168 0.237 0.198
4.009 3.570 1.471 3.063 0.953 1.827 2414 1.589 3.302 1.689 1.864 1.291
12912 14.366 9.316 14.014 8.394 8.891 11.773 9.653 9288 13.029 12322 13.561
0.381 0.695 0.214 0.686 0.189 (.222 0.311 0.208 0.172 0.220 0.311] 0.316
28.088 26.584  30.754 26.732 31,990 31406 28.995 31.054 30.673 28.849 28514 28.797
1.203 1.284 1.577 [1.221 1.097 1111 1.299 1.232 1.795 1.109 1.788 1.598
0.056 0.072 0.048 0.034 0.014 0.034 0.079 0.040 0.075 0.057 0.049 0.051
0.000 0.038 0.082 0.096 0.186 0.143 0.024 0.149 0.058 0.013 0.000 0.032
0.065 0.072 0.332 0.079 0.258 0.471 0.188 0.317 0.514 0.361 0.187 0.108
100.11 99.86 99 .46 99.46 99 44 99.29 99.53 99.51 9262 10067 93.94 100.43
1.896 1.910 1.959 1.926 1.976 1.945 1.938 1.949 1.893 1.955 1.937 1.946
0.104 0.090 0.041 0.074 0.024 0.055 0.062 0.051 0.107 0.045 0.063 0.054
2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000
0.065 0.062 0.020 0.056 0.015 | 0.02% 0.040 0.015 0.031 0.025 0.0l6 0.000
0.007 0.006 0.006 0.007 0.003 0.003 0.004 0.004 0.007 0.004 0.006 0.005
0.002 0.002 0.009 0.002 0.007 0013 0.005 0.009 0.014 0.010 0.005 0.003
0.041 0.029 0.005 0.007 0.000 0.026 0.023 0.032 0.078 0.008 0.048 0.066
1.494 1.429 1.620 1.440 1.675 1.654 1.542 1.637 1.619 1.524 1.534 1.533
0.344 0.405 0.270 0416 0.246 0.237 0.329 0.254 0.197 0378 0.324 0.339
0.012 0.021 0.006 0.021 0.006 0.007 0.009 0.006 0.005 0.007 0.010 0.010
0.000 0.001 0.002 0.003 0.005 0.004 0.001 0.004 0.002 0.000 0.000 0.001
0.046 0.050 0.060 0.047 0.041 0.042 0.050 0.047 0.068 0.042 0.069 0.061
0.004 0.005 0.003 0.002 0.001 0.002 0.005 0.003 0.005 0.004 0.003 0.004
2,014 2010 2.002 2.002 1.999 2.009 2.008 2.011 2.026 2.003 2016 2022
77.14 73.93 82.60 74.55 £5.0% 84.16 78.99 82 87 82.30 77.80 77.30 76.32
2048 23 51 14.36 23.01 12.81 13.70 18.47 14.76 14.24 20.05 1922 20.63
2.37 2.57 3.04 245 2,19 2.4 2.54 2.36 3.46 215 348 304
CHI21 CHITS . CHIO
{cont.) (Tabaquillo; SiO; = 63.5%) (Lama; $i0; = 63.5%)
Centro Borde Borde-bt Borde-bt Centro Centro Centro Centro
55.097 54.172 53.580 53.743 55.936 55.127 56.014, 55.739
0.147 0.178 0473 0462 0.144 0.155 0.179 0.151
2270 1.872 1.891 1.902 1.459 1.867 1.761 1.678
9.266 13.727 10,102 10.302 7416 7.783 8.204 7.623
0.199 0314 0.298 0.243 0.144 0.139 0.144 0.142
30811 29.000 30.075 30.259 33.080 32,679 32.221 32.819
1.080 1.302 1.841 2.068 1.106 1.159 0.935 1.004
0.068 0.066 0.057 0.047 0.066 0.026 0.027 0.032
0017 0.000 0.047 0.051 . 0.060 0.045 0.037 0.041
0.616 0.044 0.015 0.000 0424 0.560 0.403 0.430
99.57 1068 98.379 99.077 99 835 99.540 99.925 99,659
1.942 1.930 1.927 1.922 1.950 1.933 1.954 1.947
0.058 0.070 0.073 0.078 0.050 0.067 0.046 0.053
2.000 2,000 2.000 2.000 2.000 2,000 2.000 2.000
0.036 0.009 0.007 0.002 0.010 0.010 0.027 0.016
0.004 0.005 0013 0.012 0.004 0.004 0.005 0.004
0.017 0.001 0.000 0.000 0.012 0.016 0.011 0.012
0.003 0.082 0.066 0.081] 0.038 0.052 0.000 0.028
1.619 1.540 1.612 1613 1.719 1.708 1.676 1.709
0.270 0.327 (.238 0.227 0179 0.177 0.239 0.195
0.006 (.009 0.009 0.007 0.004 0.004 0.004 0.004
0.000 0.000 0.001 0.001 0.002 0.001 0.001 0.001
0.041 0.050 0.071 0.079 0.041 0.044 0.035 0.038
0.005 0.005 0.004 0.003 0.004 0.002 0.002 0.002
2.001 2.028 2.022 2.027 2.013 2.017 2.000 2.009
83.50 76.69 80.77 80.34 86.79 86.10 85.75 86.60
14.3¢ 20.83 15.67 15.71 113 11.71 12.46 11.50
210 247 3.53 1.95 2.09 2.19 1.79 1.90
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Tabla 6.13 Composicion y férmula estructural de clinopiroxenos representativos del grupo T4.

Muestra CHI3i (Tioca; Si0; = 60.4%) CHI?1 (Xicomuleo; Si0; = 61.0%)

Andlisis  Centro Borde  Centro Borde  Centro . Borde Centro Inter Borde Centro Inter Borde
%Si0,  53.022 51857  53.078 51958  52.075 51170 51.76% 52911 52.528 53.261 52134 52445
%TiO, 0.397 0,463 0.370 (0.443 0.450 0,737 0.736 0.453 0.354 0.354 0.395 0.403
Y%ALO, 1.706 2.496 1.622 2.393 1.727 3.257 3.320 2113 2018 1.311 1.964 1.985
%FeQ)! 5.089 5247 4.466 4.677 5170 6.443 5.941 5.629 5.634 4.740 5.295 5.393
%MnQ 0.187 0.089 0.118 0.161 0112 0.129 0.181 0.101 0.112 0.187 0.176 0.136
%Mg0 17.663 17.515 17.645 17,295 17.342 16.947 16.148 16.901 17.071 18.502 17.139 16.900
%CaO 21533 21337 22117 21639 21979 20313 21.655 22207 22.063 21.085 22215 21962
Y%Na, 0 0.252 0.291 0.263 0.247 0.231 0.296 0.329 0304 0308 0.208 0.240 0.228
%NiO 0.073 0.000 0.020 0.000 0.006 0.006 0.000 0.000  0.004 0.118 0015 0.041
%Cry04 0.415 0.482 0.214 0411 0.051 0.138 0.221 0.133  0.109 0.220 139 0.200
Suma 100.347 99777 99913 99224 99143 99436 100.300 100.752 100241 9993 99712 99.693
Si 1.937 1.908 1.943 1918 1.929 1.893 1.900 1.930 1.927 1.946 1.923 1.932
Aliv 0.063 0.092 0.057 0.082 0.071 0.107 0.100 0070 0.073 0.054 0.077 0.068
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2000 2000 2.000 2.000 2.000
Alvi 0.010 0.016 0.013 0.022 0.004 0.035 0.043 0021 0014 0.002 0.008 0.019
Ti 06.011 0.013 0.010 0.012 0.013 0.021 0.020 0012 0011 0.010 0.011 0.011
Cr 0.012 0.014 0.006 0.012 0.001 0.004 0.006 0.004 0.003 0.006 0.004 0.006
Fe? 0.056 0.086 0.055 0.062 0.085 0.072 0.049 0.062  0.083 0.061 0.089 0.056
Mg 0.962 0.961 0.963 0.952 0.958 0.935 0.883 0919 0934 1.008 0.942 0.928
Fe'? 0.100 0.075 0.082 0.083 0.075 0.128 0.133 0.110  0.090 0.084 0.074 0.111
Mn 0.006 0.003 0.004 0.005 0.004 0.004 0.006 0.003 0.003 0.006 0.005 0.004
Ni 0.002 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000  0.000 0.003 0.000 0.001
Ca 0.843 0.84] 0.867 0.856 0872 0.805 0.851 0.868  0.867 0.823 0.878 0.867
Na 0.018 0.021 0.019 0.018 0.017 0.021 0.023 0.022  0.022 0.0!5 0.017 0.016
Suma 2019 2.029 2018 2.021 2.028 2.024 2.016 2021 2028 2.020 '2.030 2.019
% En 48.92 48.37 48.86 48.64 48.04 48.10 4595 46 85 47.22 50.80 47.38 47.23
% Fs 822 8.35 7.12 7.63 821 10.47 9.77 891 8.92 7.59 8.49 8.67
% Wo 42.86 42.78 44.01 431713 4375 4143 4428 4424 43,86 41.60 44.13 44.10
Muestra CHIO3 (Tres Cumbres; CHI77 (Teuhtli; CHI28 (Atocpan; Si0; = 64.3 %)

Si0, =62.0 %) Si0; = 62.1 %)

Andlisis  Centro Centro  Centro  Centro Centro  Centro Centro Borde  Centro Borde  Centro Borde
%Si0; 53103 52686 51.898 52548 53,197  51.382 50.660 50709  S1.202 52427 52462 52184
%TiO, 0.369 0.453 0.374 0.385 0.281 0.739 0.532 0.599 0574 0406 0.524 0287
%AL0, 1.362 2.175 1.936 1.908 1.686 2.407 4.142 4.001 2952 1.734 2360 2.024
%FeC! 5.566 5.553 5.019 5074 5.780 7.623 7.844 8.241 7.681 6401 7.158 6.242
%MnO 0.137 0212 0.126 0.207 0.138 0.158 0.247 0.206 0.195 0209 0.204 0.163
%MgO 17432 16.598  16.398 16.999 16937  16.006 14.199 14493 [5591 16258 15532 15786
%Ca0 20732 21978 21.861] 21,677 21,786  20.685 20.664 20630 21057 21324 21,588  21.103
%Na,0 0.271 0.298 0.262 0.235 0.349 0.274 0.645 0.578 0.349 0303 0.383 0.403
%NIO 0.047 0.047 0.026 0.000 0.047 0.032 0.000 0.032 0.000 0.000 0.000 0.7
%Cn0, 0.144 0.208 0154 0.187 0.217 0.073 0.110 0.077 0.094 0.178 0.087 0.341
Suma 99.16 100.21 98.05 99.22 100418 99.379 99.043 99.566  99.795 99240 100298 98.550
Si 1.959 1.632 1.94] 1.940 1.947 1914 1.897 1.892 1.903 1946 1.933 1.949
Aliv 0.041 0.068 0.059 0.060 0.053 0.086 0.103 0.108 0.097 0.054 0.067 0.051
Suma 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2,000 2.000 2.000 2.000
Alvi 0.019 0.026 0.027 0.023 0.019 0.020 0.07¢ 0.068 0.032  0.022 0.036 0.038
Ti 0.0i0 0.012 0.011 0.011 0.008 0.021 0.013 0.017 0.016 0001 0.015 0.008
Cr 0.004 0.006 0.0035 0.005 0.006 0.002 0.003 0.002 0.003 0.005 0.003 0.010
Fe* 0.025 0.047 0.038 0.039 0.055 0.062 0.056 0.070 0.082 0.03% 0.039 0.025
Mg 0.959 0.908 0914 0936 0.924 0.889 0.792 0.806 0.864 0.900 0.853 0.876
Fe“? 0.147 0.124 0.119 0.118 0.121 0.175 0.189 0187 0.157  0.160 0.181 0.170
Mn 0.004 0.007 0.004 0.006 0.004 0.003 0.008 0.007 0.006 0.007 0006 0.005
Ni 0.001 0.001 0.001 0.000 0.001 0.00 0.000 0.00% 0.000 0.000 0.000 0.001
Ca 0.820 0.864 0.876 0858 0.854 0.826 0.829 0.824 0.842  (0.348 0.852 0.844
Na 0.019 0.021 0019 0.017 0.025 0.020 0.047 0.042 0.025 0.022 0.027 0.029
Suma 2.008 2016 2.013 2013 2019 2.021 2.019 2.023 2027 2013 2.013 2.008
% En 49.06 46.39 46.86 47.83 47.16 4543 42.27 4233 18 4607 4415 45.70
% Fs 9.01 G.08 8.25 8.34 9.25 12.39 13.52 13.92 2535 1051 1174 10.40
% Wo 3193 44.33 4489 ° 4383 43 59 42.19 44 21 43.53 43.18 4342 a4 10 43.90
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Figura 6.15 Diagrama de clasificacion En — Fs — Di — Hd para los ortopiroxenos en los magmas de

tipo T3.

Tabla 6.14 Composicion y férmula estructural de clinopiroxenos representativos del grupo TS.

Muestra

Aniilisis
%Si0,
%Ti0;
%AL0O,;
%FeQ'
%MnO
%MgO
%Ca0
%oNa O
YoNIO
%Cf101
Suma

Si
Aliv
Suma
Alvi
Ti

Cr
Fe'
Mg
Fe'’
Mn
Ni
Ca
Na
Suma

% En
% Fs
% Wa

CHI2i (San Matias; $i0; = 63.4 %) CHI&% (Agua’ CHIO8 (Scuate; Si0,
Si0; = 55.3 %} =63.4 %)
Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde Centro Borde
50300 51.800 51.562 51.589 52 860 52 .868 51.081 51.751 5t.501 51.308
0.810 0.627 0.477 0.377 0.338 0.315 0.790 0.639 0.595 0.508
3.581 2.493 2.831 1.640 1.477 1.549 3317 3175 2.461 2.692
7.701 6.639 6.498 7312 6.440 5.885 5.673 5.489 - 5651 5742
0.171 0.128 0.131 0.256 0.225 0.185 0.190 0.071 0.175 0.071
15311 15.763 16,393 16.521 17.007 17.409 16.156 16,237 16.995 14.451
22279 22704 22.006 22327 21.081 21.720 21083  21.650 21418 24318
0.316 0354 0474 0.247 (.298 0.344 0.335 0416 0.307 0.314
0.000 0.000 0.000 0.012 0.017 0.000 0.022 0.054 0.114 0.041
(.090 0.106 0.106 0.030 0.070 0.145 0.674 0.733 0.219 0.009
100,56 100.61 16048 100.30 99 81 100.42 99.321 100.235 99 .44 G945
1.865 1:908 1.898 1913 1.949 1.937 [.893 1.899 1.907 1.9t3
0.135 0.092 0.102 0.087 0.051 0.063 0107 0.101 0.093 0.087
2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000 2.000
0.021 0.016 0.021 -0.015 0.013 0.004 0.038 0.037 0.014 0.03
0.023 0.017 0,013 0.011 0¢.009 0.009 0.022 0.018 0.017 0.0t4
0.003 €.003 0.003 0.001 0.002 0.004 0.020 0021 0.006 0.000
0.132 0.094 0.127 0.146 0.058 0.092 0.045 0.053 0.091 0.075
0.846 0.866 0.900 0913 0.935 0.951 0.892 0.888 0.938 0.803
0.107 0.110 0.073 0.081 ¢.141 0.088 0.131 0.115 0.083 G104
0.005 0.004 0.004 0.008 0.007 0.006 0.006 0.002 0.003 0.002
0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 0.001 0.002 0.003 0.001
0.885 0.896 0.868 0.887 0.833 0.853 0.837 0.851 0.850 0971
0.023 0.025 0.034 0.018 0.021 0.024 0.024 0.03¢ 0.022 0.023
2.044 2.032 2.043 2.049 2019 2.031 2.015 2.018 2.031 2.025
42.84 43.94 4563 44.88 4738 47.80 46.70 4631 17.66 41.07
12.36 10.58 10,35 1154 10.42 9.35 9.51 893 917 9.27
4480 45.48 44 02 43.58 42.20 42 83 43.79 44,36 4317 49.66
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Figura 6.17 Diagrama de clasificacién En — Fs ~ Di - Hd para los piroxenos (orto y clino) en los

magmas de tipo T5.
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6.5.4 Plagioclasa

(Férmula estructural normalizada a 5 cationes y 8 oxigenos: Ay . gByCji + Dys - xOs; A = Na, K;B=
Ca, Mn, Mg; C = Al, Fe"*; D = Si, Ti).

Este feldespato se presenta como fenocristal en todos los arreglos mineraldgicos y constituye,
en la mayoria de los casos, el principal componente de la matriz. Los fenocristales en magmas maficos
(tipo T1) presentan una composicion en los centros (n =29) de %An = 59.8 + 4.7 (%Ang, = 53.6,
YoAn = 68.9) y %Ab = 39.0 + 4.3 (%Aby,;, = 30.3, %Ab,,,, = 44.4) y no muestran un zonado éptico
(Tabla 6.15; Figura 6.18a). Las andesitas basalticas de alto magnesio también presentan cristales de
plagioclasa sin zonacion (e.g., Figuras 6.10e y 6.11¢), aunque mas célcicos (n = 9; %An =642 + 1.4,
Y ANL, = 61.1, %A, = 66.6; Y%oAb =347 + 0.8, Y%Aby, = 33.8, %Ab,., = 36.6; Tabla 6.16 y Figura
6.18b). En las muestras mas félsicas, las plagioclasas son de gran tamafio y presentan una composicion
similar a la observada en los magmas maficos (n = 26; %An = 59.7 £ 4.5, %Ang, = 52.9, %Ang,, =

69.1; %Ab =393 + 4.4, %Ab,;, = 30.3, %Ab,.,., =45.7; Tabla 6.17 y Figuras 6.19a,b).

Sin embargo, en las rocas tipo TS, como CHI-10, las plagioclasas presentan una gran
dispersion en composicion, en donde algunos cristales presentan contenidos de sodio mas elevados
(Figura 6.19b). Las plagioclasas de este grupo de rocas (Tabla 6.17) presentan una composicion
promedio (n = 15) de %An = 54 + 13 (Y%Ang, = 25.5, %Ang, = 67.7) y de %Ab =44 + 13 (YeAby, =
31.0, %Abg. = 71.6). En algunas muestras de este grupo (e.g., CHI-09} las plagioclasas de la matriz
presentan una composicion bimodal {Any y Ang). Por otro lade, dentro de los magmas con texturas en
desequilibrio se identificaron ademds varias plagioclasas de gran tamafio caracterizadas por un zonado
oscilatorio, por ejemplo en las dacitas Lama CHII0 y Tabaquillo CHI79 (Tabla 6.18 y 6.19; Figura
6.20). En el caso de CHIIO0, la plagioclasa presenta una composicion que varia entre AnyAbgs y

AngAbsg, mientras que para CHI79 el mineral es mas célcico (AnygAb;, a AngsAbys).
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Tabla 6.15 Composicion y formula estructural de plagioclasas (centros) en el grupo T1.

Muestra

%Si0,
%TiO,
%AlLO;
%FeO'
%MnQ
%MgO
%Ca0
%N azO
%K,0
Suma

Si

Ti

Al
Fe*?
Suma
Mg
Mn
Ca
Na

K
Suma

%AD
%Ab
%0r

Muestra

%Si0,
%TiO,
%Al 04
%FeQ'
%MnO
%MgO
%Ca0
%NB;O
%K,0
Suma

Si

Ti

Al
Fe"
Suma

YeAn
%Ab.
%0r

CUl-1 CHIS6 CHI20
{Cuicuilco; Si02 = 50.6 %) (Cima; Si02=51.6 %) {Santa Barbara; Si0; = 51.6%)
52745 53445 52738 52,534 57.367 56.039 51.279 53358  53.348 53.601
0.087 0.127 0.068 0.131 0.021 0.009 0.053 0112 0.089 0.071
28276 28404 28499 28543 26459 27.069 29.866 28.286  28.333 28,525
0474 0.524 0.420 0.400 0.209 0.121 0.536 0.611 0.599 0.7H
0.017 0.033 0.031 0.000 0.063 0.017 0.020 0.000 0.008 0.008
0.119 0.107 0.168 0.150 0.032 0.010 0.154 0.118 0.142 0.099
11.878 11.760 11899 12.083 8.463 9.086 13.421 11,960  11.829 11.909
4569 4.533 4.646 4,442 6.814 6.351 3.930 4.659 4.760 4.562
0.286 0.318 0.264 0.283 0.260 0.224 0.119 0.348 0.309 0.285
98451 99251 98733  98.566 89688 98.926 99378 99452 99417 99.771
2431 2.441 2424 2.419 2.583 2.545 2352 2437 2437 2438
0.003 0.004 0.002 0.005 0.001 0.000 0.002 0.004 0.003 0.002
1.537 1.530 1.544 1.549 1.404 1.449 1.615 1.523 1.526 1.530
0.016 0.018 0.015 0.014 0.007 0.004 0.019 0.021 0.021 0.024
3.087 3.993 3.986 3.987 1995 3.999 3987 3.985 3986 3.995
0.008 0.007 0.012 0.010 0.002 0.001 .01l 0.008 0.010 0.007
0.001 0.001 0.001 0.000 0.002 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000
0.587 0.576 0.586 0.596 0.408 0.442 0.660 0.585 0.579 0.580
0.408 0.401 0.414 0.397 0.595 0.559 0.350 0.413 0.422 0.402
0.017 0.019 0.015 0.017 0.015 0.013 0.007 ¢.020 0.018 0017
1.021 1.004 1.028 1.020 1.023 1.016 1.027 1.026 1.028 1.006
57.980 57.813 57.705  59.062 40.103 43.588 64.917 57486  56.842 58.083
40,358 40325 40.771  39.291 58.430 55.133 34398 40.522 41390 40.262
1.662 1.361 1524 1647 1.467 1.279 0.685 1.992 1.768 1.655
CHIS7 CHI25 CHII?
(Xitle; Si0, = 52.0 %) (Tezontlala; Si0; = 52.1 %) (Los Cuates; Si0; = 52.7 %)
53.481 52363 52203  54.094 51.991 51.701 51.970 51.233  52.059 51.759
0.090 0.127 0.093 0.185 0.082 0.132 0.104 0.055 0.064 0.017
28616 30302 30309 28305 29.353 29.237 28911 30329 30.080 30.000
0.595 0.449 0.501 0.719 0.557 0.569 0.577 0.668 0.710 0.683
0.035 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.049 0.003 0.000
0.146 0.139 0.136 0.107 0.163 0.163 0.185 0.181 0.149 0.151
11.422 13230 12957 11216 13.075 13.269 12.721 13,194 12948 13.200
4,863 4.130 4.035 5.095 4.559 4.324 4.538 4.014 3977 3.849
. 0.286 0.183 0.185 0.296 0.213 0.186 0.201 0.172 0.186 0.176
99.534  100.923 100419 100017 99.993 99.581 99.207 99.895  100.176 99.835
2437 2.361 2364 2453 2373 2.369 2387 2339 2.365 2.361
0.003 0.004 0.003 0.006 0.003 0.005 0.004 0.002 0.002 0.001
1.537 1.611 1.618 1.513 1.579 1.580 1.566 1.632 161t 1.613
0.020 0.015 0.017 0.025 0.019 0.020 0.020 0.023 0.024 0.023
3997 3.992 4.002 3.997 3974 3973 3977 3996 4.003 3.998
0.010 0.009 0.009 0.007 0.011 0.011 0.013 0012 0.010 0.010
0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.002 0.000 0.000
0.558 0.639 0.629 0.543 0.639 0.652 0.626 0.643 0.630 0.645
0.430 0.361 0.354 0.448 0.403 0.384 0.404 0.355 0.350 0.340
0.017 .01l 0.011 0.0t7 0.012 0.001 0.012 0.010 0.011 0.010
1.015 1.021 1.003 [.017 1.066 1.058 1.055 1.026 1.002 1.006
55548  63.237 63270 53954 60.593 62.252 60.084 63855 63.576 64.787
42,796  35.722 35.654 44351 38.232 36.709 38786 35.154 35336 34.185
1.656 1.041 1.076 1.695 1.175 1.039 1130 0.991 1.087 1.629
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Tabla 6.16 Composicion y formula estructural de plagioclasa representativas de los grupos T2 y T3.

Muestra

%Si0;
%TiO,
%Al0,
%FeC*
%MnO
%MgO
%Ca
VnNazO
"/0"(20
Suma

Si

Ti

Al
Fe™
Suma
Mg
Mn
Ca
Na

K
Suma

%An
%Ab
%0r

Muestra

%S0,
%TiO,
%AlLOy
%FeQ'
%Mn0O
%MgO
%Ca0
%N 310
%K,0
Suma

%AN
%Ab
%01

T2: CHI64 (Tetillas; S$i0,; = 53.7 %)
52.369 52,125 52.890 51.808 §2.200 52.203 52224 52.801 52419
0.054 0.111 0.071 0.071 0.083 0.071 0.065 0.081 0.009
30.129 30.545 310.196 29.934 29.380 30.292 29.664 30.523  30.247
0.589 0.613 0.619 0.666 0.545 0.666 0.554 0517 0.631
0.000 0.000 0.066 0.040 0.012 0.000 0.000 0.000 0.000
0.169 0.218 0.174 0.238 0.253 0.185 0.181 0.144 0.180
13.213 13.455 12.655 13.302 13.163 13.282 13.114 13.458 13.245
31897 3.828 4,354 1898 3.867 3.987 3.820 3.993 4.266
0.126 0.116 0.145 0115 0.167 0118 0.125 0.121 0.125
100.546 101.011 101,170 100.072 99.670 100.804 99.747 101.638 101.122
2.368 2.350 2377 2.359 2.382 2358 2.380 2,363 2.362
0.002 0.004 0.002 0.002 0.003 0.002 0.002 0.003 0.000
1.606 1.623 1.600 1.607 1.581 1613 1.593 1.611 1.607
0.020 0.021 0.021 0023° 0.019 0.023 0.019 0.017 0.021
31997 3997 4.000 3.991 3.985 3997 3994 3.994 3.990
0.011 0.015 0.012 0.016 0.017 0.012 0012 0.010 0.012
0.000 0.000 0.003 0.002 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
0.640 0.650 0.609 0.649 0.644 0.643 0.640 0.645 0.639
0.342 0.335 0.379 0.344 0.342 0.349 0.337 0.347 0.373
0.007 0.007 0.008 0.007 0.010 0.007 0.007 0.007 0.007
1.001 1.006 1.011 1.017 1.013 1.011 0.997 1.009 1.031
64,722 65.570 61,116 64.911 64.653 64.359 65.000 64616  62.733
34.543 33.757 38.050 34.421 34370 34.960 34.262 34.692 36,562
0.735 0.673 0.834 0.668 0977 0.681 0.738 0.692 0.705
T3: CHI33 T3: CHI63 T3: CHI27
{Temixco; Si0; = 56,2 %) {Pelado; Si0; = 59.0 %) {Texclacoyonqui; $i0r = 59.2 %)
50.766 51.301 51.417 50479 52335 53.740 52.674 52938
0,044 0.043 0.039 0.037 0.044 0.062 0.039 0.088
30.663 29.869 29.979 30.295 29.873 28.586 29.066 28.858
0.424 0.528 0.468 0450 0.549 0414 0.659 0.648
0.000 0.000 0.000 " 0.000 0.000 0.000 0.020 0.000
0.189 0.102 0.153 0.146 0.129 0.123 0.156 0.172
14.687 13.794 14.095 14.242 13.177 11.808 13.066 12.779
3562 3912 3.813 3.632 4.118 4.670 4386 4.666
0111 0.148 0117 0.131 0.175 0.183 0234 0.257
100.446 99.697 100.081 93412 100.400 99 586 100.300 100.406
2311 2348 2.345 2320 2373 2443 2.394 2.403
0.002 0.001 0.001 0.001 0.002 0.002 0.001 0.003
1.646 1.612 1.612 1.641 1.597 1.532 1.557 1.544
0.015 0.018 0.016 0.016 0.019 0.014 0.023 0.022
3973 3.980 3974 3978 3.99¢ 3.992 3975 3.972
0.013 0.007 0.010 0.010 0.009 0.008 0.011 0.012
0.000 0.060 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000
0716 0.677 0.689 0.701 0.640 0.575 0.636 0.622
0.314 0.347 0.337 0324 0.362 0412 0.387 0.411
0.006 0.009 0.007 0.008 0.010 00N 0.014 0.015
1.050 1.040 1.043 1.042 1.021 1.006 1.048 1.059
69.067 65.532 66.693 67.915 63.238 37.666 61,397 59.359
30311 33.631 32.648 31.341 35.762 41.270 " 37.294 35.220
0.622 0337 0.659 0.744 1 000 1.064 1.309 1,421
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Figura 6.18 Composicion de plagioclasa en el diagrama An-Ab-Or. (a) magmas maficos tipo T1, (b)
magmas intermedios con alto magnesio T2. Clasificacién: an = anortita {(Angg.go), by = bytownita
(An.e), la = labradorita (Ansp.q0), and = andesina (Ansq.sp), olg = oligoclasa (Anyg.y), ab = albita

(Ang_1p).



Tabla 6.17 Composicion y formula estructural de plagioclasa (centros) en el grupo T5.

Muestra

%S10,
% TiO,
%ALO;
%FeQ'
%MnO
%MeO
%Ca0
%Na;O
%K ,0
Suma

%eAn
%Ab
%0r

CHI21
(San Matias; Si0; = 63 %)

CHI176
{(Cilcuayo; Si0; = 54.0 %}
53.012 53.037
0.117 0.072
29.184 28.983
0.733 0.6%8
0,000 0,000
0.084 0.091
12.064 11.842
4.497 4595
0238 0227
99.929 99.535
2410 2418
0.004 0.002
1.564 1.558
0.025 0.024
4.003 4.002
0.006 ~ 0.006
0.000 0.000
0.588 0.578
0.396 0.406
0.014 0.013
1.003 1.004
58.802 57.972
39,725 40.705
1.383 1323

51.928
0.044
30.078
0.632
0.000
0.121
13.330
3.759
0.186
100.078

2.362
0.002
1613
*0.022
3.998
0.008
0.000
0.650
0.332
0.011
1.001

635,492
33.420
1.088

51.091
0.078
30,710
0.630
0.030
0.136
13.550
31141
0.163
100.129

2327
0.003
1.649
0.022
4.000
0.009
0.001
0.661
0.330
0.009
1.012

66.054
33.000
0.946

CHIilo
{Lama; Si0; = 63.5 %}
55.643 56.436
0.037 0.045
26718 26471
0.582 0.125
0.000 0.000
0.021 0.011
9758 9.053
6.007 6.269
0.447 0.341
99.213 98.751
2.534 2.567
0.001 0.002
1.434 1.420
0.020 0.004
3.989 3992
0.001 0.001
0.000 0.000
0476 0.441
0.530 0.553
0.026 0.020
1.034 1.015
46.115 43.517
51.370 54.531
2.515 1.952

Tabla 6.18 Composicion y férmula estructural de plagioclasa con zonaeién oscilatoria en fa muestra
CHI10 (Lama; SiO; = 63.5 %, T5)

Andlisis 1 (Centro) 2 3 4 5 [ 7 8 9 10 (Borde)
%810, 58.396 59.836 57.155 57376 58.090 56.981 58.953 59.934 60.812 60.847
% TiO, 0.020 0.000 0.044 0.000 0.031 0.018 0.000 0.000 0.000 0.000
%Al 08 25.279 24,712 26.608 26,151 25616 26.705 25.487 24.447 23.935 23.991
%FeQ' 0.162 0.102 0.135 0.142 0172 0.087 0.105 0.085 0.057 0.157
%MnO 0.045 0.033 0.003 0.01t 0.000 0.000 0.000 0.011 0.000 0.000
%MgO 0.000 0.000 0.021 0.005 0.011 0.014 0.019 0.026 0.025 0.000
%Ca0 7.580 6.882 8.864 8.655 7.790 8.899 1.522 6.808 6.372 6.153
%Na,0 7.276 7.621 6.585 6.700 6.901 6.667 1473 1.635 7.477 7.397
%K 0 0.336 0.361 0.225 0.39i 0.671 0.233 0.334 0.451 0918 1.014
Suma 99.094 99.547 99.640 99.43) 99.282 99.604 99.643 99.397 99.596 99.559
Si 2.638 2.682 2.574 2.591 2.623 2.569 2.644 2.690 2.722 2.724
Ti 0.001 0.000 0.001 0.000 0.001 0.001 0.000 0.060 0.000 0.000
Al 1.346 1.306 1.413 1.392 1.364 1.419 1.348 1.294 1.263 1.266
Fe' 0.006 0.603 0.005 0.005 0.006 0.003 0.004 0.003 0.002 0.005
Suma 3.990 3:991 3.993 3.988 3.994 3.991 3.995 3987 3987 3.996
Mg 0.000 0.0600 0.00i 0.000 0.001 0.00! 0.001 0.002 0.002 0.000
Mn 0.002 0.0601 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.060
Ca 4.367 0.331 0.428 0.419 0.3717 0.430 0.362 0.327 0.306 0.295
Na 0.637 0.662 0.575 0.587 0.604 0.583 0.624 0.663 0.649 0.642
K 0.019 0.021 0.013 0.023 0.039 0.013 0.022 0.026 0.052 0.058
Suma 1.025 1.015 1.017 1.029 1.021 1.027 1.009 1.020 1.009 0.995
YeAn 35.845 32612 42.114 40.740 36.960 41.896 35.889 32172 30.350 29.659
oAb 62.263 65.351 56.614 57.069 39249 36.798 61.930 65.290 64.444 64.521
%01 1.892 2.037 1.273 2.191 1.791 1.306 2.181 2.538 5.206 5.820
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Figura 6.19 Composicion de plagioclasa en el diagrama An-Ab-Or. () magmas intermedios tipo T3 y
T4, (b) magmas con texturas de desequilibrio T5. Clasificacion: an = anortita { Angg.1g0), by = bytownita

(Anwp.ge). la = labradorita (Anse.z), and = andesina (Ansg.so), olg = oligoclasa (Anyg.3), ab = albita

(Ang.i0)-
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Tabla 6.19 Composicion y formula estructural de plagioclasa con zonacién oscilatoria en la muestra
CHI79 (Tabaquillo; SiO; = 63.5 %, T5).

Andlisis | {(Centro) 2 3 4 5 6 7 L 9 {Borde)
%Si0; 46,598 - 47.548 47,963 48.348 48,794 47.937 47.843 48.705 46.942
%Ti0, 0.000 0.000 0.020 0.032 0.014 0.023 0.048 0.039 . 0.000
YALD; 34.263 34.031 33348 33.075 33.003 33.789 33.451 33.056 34.233
Y%Fe' 0.365 0.396 0.389 0.339 0377 0.365 0.330 0.398 0.497
%MnO 0.000 0.000 0.038 © 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.027
%MgO 0.047 0.078 0.052 0.044 0.035 0.030 0.064 0045 0.051
%Ca(y 17.610 17.268 16,585 15.871 16.304 16.747 16.865 16.058 17.273
%Na, 0 1.625 1.759 2.161 2357 2.308 1.946 2.037 2.290 1.685
%K,0 0.035 0.019 0.034 0.036 0.054 0.041 0.044 0.049 0.039
Suma 100.543 101.143 100.590 100.102 160.889 100.878 100.683 100.640 100.747
S 2135 2.161 2.189 221 2217 2181 2183 2216 2.144
Ti 0.000 0.000 0.001 0.001 0.000 0.001 0.002 0.001 0.000
Al 1.850 1.824 1.795 1.784 1.767 1.812 1.799 1.773 1.844
Fe” 0.013 0.014 0.013 0.012 0.013 0.012 0.011 0.014 0.017
Suma 3.998 3.999 3.998 4.008 3.997 4.006 3995 4,005 4.005
Mg 0.003 0.005 0.004 0.003 0.002 0.002 0.004 0.003 0.003
Mn 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001
Ca 0.864 0.841 0.811 0.778 0.794 0.816 0.824 0.783 0.845
Na 0.144 0.155 0.191 0.209 0.203 0.172 0.180 0.202 0.149
K 0.002 0.001 0.002 0.002 0.003 0.002 0.003 0.003 0.002
Suma 1.014 1.002 1.010 0.992 1.002 0.992 1.012 0.991 - 1,061
%An 85.518 84.343 80.761 78.651 79.358 82,428 81.855 79.259 84.802
Y%Ab 14.280 15.547 19.042 21.136 20329 17.332 17.891 20.453 14.970
%0r 0.202 0.110 0.197 0.212 0313 0.240 0.254 0.288 0228
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Figura 6.20 Perfil de composicion para una plagioclasa con zonacion oscilatoria en la dacita CHINO0,
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6.5.5 Minerales hidratados

Marquez Gonzalez (1998) identifico la presencia de minerales hidratados en los magmas del
grupo T35, los cuales corresponden a anfiboles y muestran una fuerte alteracién a 6xidos de fierro. En
este trabajo se retomaron estos analisis (Tablas 6.20-6.1) y se realiz6 su reclasificacion en base al
esquema aceptado por la International Mineralogical Association., el cual fue propuesto por Leake et
al. (1997). El célculo de la formula estructural se basa en una estructura con 23 oxigenos, 2 [OH, F, Clj
(no determinados) y un contenido variable de cationes entre 15 y 16. De esta forma, la formula ideal
del anfibol queda como A4¢.,B,Cs T30, (OH F, Cl),, donde A = Na, K; B = Na, Ca, Mn, Mg, Fe':; C =
Mg, F**2, Mn, Al, Fe”, Ti;y T=Si, Al

Este esquema de clasificacién fue aplicado utilizando el programa NEWAMPHCAL (Yavuz,
1999). De esta forma, los anfiboles estudiados pertenecen al grupo calcico, ya que (Ca)g > 1.5, (Ca +
Na)s > 1.6 y (Na)p < 0.65 (Figura 6.21). De manera particular, se clasifican como tschermakitas, (Na +
K)g < 0.5, Si < 6.5 y Mg/(Mg + Fe*?) > 0.5 (Tabla 6.20; Figura 6.22), hastingsitas de magnesio, (Na +
K > 0.5; 6.5>Si> 5.5y Mg/(Mg + Fe*?) > 0.5 (Tabla 6.21; Figura 6.23), y una edenita, (Na + K)z >
0.5, Si=6.5y Mg/(Mg + Fe*?)> 0.5 (Tabla 6.21; Figura 6.23). .

Por otro lado, algunas rocas pertenecientes al grupo TS5 incluyen biotitas, las cuales muestran
diversos grados de alteracion a Oxidos de hierro (e.g., CHI21, Figura 6.2f). Aplicando el esquema
avalado por la International Mineralogical Association (Rieder et al., 1998), estos minerales se
consideran parte de la unién annita (miembro final con Fe'?) - flogopita (miembro final con Mg), con
una formula estructural basada en 20 oxigenos, 4 (OH) y con cationes tendiendo a 16. La férmula
estructural queda representada como A4;BsT302(OH),, donde A = K, Na, Ca; B = Al Ti, Mg, Fe™,
Mn, Cr,Ni; T=Si, Al". La relacién Fe+2/(Mg + Fe+2) determina el porcentaje de los miembros finales.
En la Tabla 6.22 se presentan los resultados de andlisis y el calculo de formula para las biotitas

estudiadas, que presentan en general una composicion en % annita [ Fe*%/ (Fe*? + Mg)] = 31.
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Tabla 6.20 Composicién y formula estructural de anfiboles (tschermakitas) en el grupo TS.

Muestra CHIBO CHI49 (Tabagquilio,
(Cajete; SiO; = 59.3 %) 5i0; = 65.0 %)
%S0, 43 .95 4263 4271 42 .61 43.43
%AL0, i1.93 12.37 11,83 13.26 10.12
%TiO, 1.67 290 2.02 2.57 23!
%O 0.01 0.01 .00 0.03 0.01
%FeQ 6.16 390 541 5.98 0.00
Yale, 04 6.10 9.62 526 4.94 16.66
%MnO 0.17 0.24 0.18 0.18 0.24
Y%eMg( 14.17 13.81 14.14 14.14 15.30
%Cal) 11.64 [0.74 11.28 11.28 1147
YolNa,O 2.28 2.36 2,20 220 115
%K 0 0.30 0.32 0.29 0.29 0.00
Suma 98.37 98.89 95.32 97.45 100.68
Si 6.33 6.11 6.32 6.15 6.09
AllV 1.67 1.89 1.68 1.85 1.67
Al VI 0.35 0.20 . 0.38 0.40 0.00
Ti 0.18 0.31 022 028 0.24
Cr 0.00 0.00 : 0.00 0.00 0.00
Fe" 0.66 1.04 0.59 0.54 1.76
Fe* 0.74 047 0.67 0.72 0.00
Mn 0.02 0.03 0.02 0.02 0.03
Mg 3.04 295 312 3.04 320
Ca 1.80 1.65 1.79 1.74 1.72
Na 0.64 0.66 0.63 0.62 0.31
K 0.06 0.06 0.05 0.05 0.00
Suma 15.49 15.36 15.47 1542 15.04
{Na)a 0.20 0.35 0.21 .25 0.05
(Na+K). - 0.49 0.36 0.47 042 0.26
(Ca)e 1.80 1.65 1.79 1.74 1.72
{Ca + Na)p 2.00 2.00 2.00 .1.99 1.77
Mg/(Mg+Mn) 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99
Mg+ Fe'? + Mn) 3.80 345 3.8t 3.79 3.23
Mg/ (Mg + Fe'h) 0.80 0.86 0.82 0.81 1.00
2.0 ' T ! T
: Anfiboles
O Mg-homblenda : sddicos
O Mg-hastingsita I ]
L3} O Edenita
Anfiboles
/E\l 1.0+ sadico-calcicos y
« : Anfiboles '
E Fe-Mg-Mn-Li
0.5t o Anfibol i
B { es
SCN L
: g : calcicos
L . ! . . e L J
0.0 15 2.0 2.5
0.0 0.5 1.0 : : '
(Ca+ Na)g

Figura 6.21 Clasificacion de anfiboles segin el esquema de Leake et al. (1997).
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Tabla 6.21 Composicion y formula estructural de anftboles (Mg-hastingsita y edenita) en el grupo TS.

Muestea CHIBG CHI49 (Tabaguillo;
{Cajete; Si0; = 59.3 %) Si0y = 65.0%)
Anfibol Mp-hastingsita Edenita
%Si0, 43.03 43.19 43.20 41.70 41.82 45.57
YoAl0n 12.40 11.62 12.72 13.30 13.71 10.45
%TiO, 233 238 rivpl 2.84 274 1.85
%CrOy 0.01 0.1 0.09 - 0.03 0.00 0.12
%FeQ 4.79 4.78 4.58 3.79 6.23 442
%Fe,0 6.34 4.64 5.05 6.95 4.22 4.29
YoMnO 0.19 0.09 0.1 0.14 0.13 0.1
%MgO 14 80 15.17 1527 14,87 14.30 16.58
%Ca0 11.59 11.40 11.61 11.40 11.83 12.07
%Na,0 2.45 2.46 2.57 275 2.70 2.23
%kK,0 0.37 032 0.34 .31 0.38 0.29
Suma 98.29 96.05 98.17 98.05 98.06 97.86
Si 6.19 631 619 6.01 6.05 6.50
Alv 1.81 1.69 1.1 1.99 1.95 £.50
AlVI 0.29 0.31 0.33 0.27 0.39 0.26
Ti 0.25 0.26 0.29 0.31 0.30 0.20
Cr 0.00 0.0l 0.01 0.00 0.00 0.01
Fe ' 0.69 0.51 0.54 0.75 0.46 0.46
Fe 0.58 0.58 0.55 0.46 0.75 0.53
Mn 0.02 0.0 0.01 0.02 0.02 0.0l
Mg 347 3.30 3.26 3.19 3.08 3.53
Ca 179 1.79 1.78 1.76 1.83 1.85
Na 0.68 0.70 0.71 0.77 0.76 0.62
K 0.07 0.06 0.06 0.06 0.07 0.05
Suma 15.54 15.54 15.56 15.59 15.66 15.52
{Nag 0.21 .21 0.22 0.24 0.17 0.15
(Na+ K}y 0.54 0.54 0.56 0.59 « 066 0.52 .
(Cas 179 179 i.78 1.76 1.83 1.85 \
(Ca+ Naj 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Mg/(Mg+Mn) 0.99 1.00 1.00 0.99 0.99 L.00
(Mg + Fe™? + Mn) 377 3.90 382 3.67 3.85 4.07
Mg/ (Mg + Fe'') 0.85 0.85 0.86 0.87 0.80 0.87
T T T
L . O 7
LOO| Tremolita
. & o
. 0751
~ i
+ H
ts .
n Actinolita Magnesiohorblenda Tschermakita
%ﬂ 0.50
g Ferro- Ferrohornblenda . Ferrotschermakita
%ﬁ Actinolita
025} I
. i L
€.00
8.0 7.5 7.0 6.5 6.0 55
Si

Figura 6.22 Clasificacion de anfiboles calcicos con (Na + K)a < 0.5 (Leake et al., 1997).
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Figura 6.23 Clasificacion de anfiboles célcicos con (Na + K), > 0.5 (Leake et al., 1997).

Tabla 6.22 Composicidén y formula estructural de biotitas
en el grupo TS (CHI21, San Matias; %SiO; = 63.0).

Analisis ] 2
%Si0, 42.988 42885
%TiO, 2.163 2.157
%ALO; 10.552 10.549
%FeQ' 15.747 15.658
%MnO 0.250 0.260
%MgO 19.385 19.298
%Ca0 8.583 8.562
%Na,O 1.700 1.705
%K,0 0.088 0.078
Suma 101.46 101.15
Si 5.87 5.87
AlY 2.13 2.13
Suma 8.00 8.00
AV 0.00 0.00
Ti 0.22 0.22
Mg 3.95 3.94
Fe™ 1.80 1.79
Mn 0.03 0.03
Suma 6.00 5.98
Ca 1.26 1.26
Na 0.45 0.45
K 0.02 0.01
Suma 1.72 1.72
Suma de cationes 15.72 15.71
Fe' / (Fe'’ + Mg) 0.31 0.31
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7. Sierra de Chichinautzin: Desarrollo de modelos de génesis magmaitica

A partir de la informacién geoquimica, isotopica y mineralogica disponible en la literatura y
aquella que fue generada durante el presente estudio, se desarrollé un modeio de génesis y evolucion
magmatica en la SCN, que incluyé: (a) estimacion de temperaturas de equilibrio y fugacidad relativa
de oxigeno para los magmas; (b) elaboracién de modelos cuantitativos para fusidn parcial, aplicando
métodos de inversién, para los magmas maficos; (¢) propuesta de un modelo de origen para los
magmas intermedios de alto-Mg; (d) evaluacion de distintos modelos de evolucion magmatica, que
incluyeron cristalizacion fraccionada, cristalizacion fraccionada con asimilacion, mezcla de magmas,

asi como la fusidn parcial de corteza.

7.1 Estimacion de temperaturas de equilibrio y fugacidad de oxigeno
7.1.1 Geotermémetro olivino-liguido

La particién de Fe'? y Mg entre el liquido magmatico y el olivino que cristaliza de éste se ha
utilizado ampliamente para establecer temperaturas de equitibrio en basaftos y andesitas (Ulmer, 1989).
Partiendo de que el olivino muestra un comportamiento de solucién solida completa y que la variacion
de volumen en la estructura cristalina con la sustitucion es despreciable, Roeder y Emslie (1970)

dedujeron las siguientes relaciones a partir de datos experimentales:

X 3740 _
jog 82 ~1.87 [ecn. 7.1]
XMg() TMxO
3911
XFEO —-=2.50 ' lecn. 7.2]

X.F'LO Tf‘L’()

en donde XOIMgO y X%reo representan la fraccion molar de MgQ vy FeO en el olivino, X“"Mgo y X"
son la fraccion molar de MgO y FeO en el liquido magmatico., Tugo ¥ Treo las temperaturas de

equilibrio calculadas en base a la particion de Mg y Fe'? entre el olivino y el liquido magmatico.
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De esta forma, el equilibrio de estos elementos (definido por el coeficiente Dmgre) es

fuertemente dependiente de la temperatura:

of lig
XFE(J XMgO - 1 71

o0 m -0.63 [ecn. 7.3]
Fea XMgO Feo=MgO

log Dy r. = log

En el presente estudio se aplicaron las ecuaciones 7.1 y 7.2 del geotermémetro para establecer
una aproximacion a las temperaturas de equilibrio de los magmas pertenecientes a los grupos T1 (SiO;
= 49-53.5%, MgO = 7-10%; ol + plg), T2 (SiO; = 53-55%, MgO = 8.8-10%; ol & cpx + plg)yy T3
(8510, = 52.8-62%, MgO = 3-7.4%; ol + opx .i cpx + plg). Debido a que no se cuenta con la
composicion del vidrio, la composicién ajustada de las rocas se asumié como la composicion del
liquido magmatico en equilibrio con este mineral. De esta forma, se consideraron los sistemas olivino-
liquido para' las siguientes muestras: (a) magmas maficos del grupo T1: 115, CUI1, CHI20, CHI13,
CHI25, CHI5 1, CHIO4 y CHI17; (b) magmas intermedios con alto-Mg del grupo T2: CHI64 y CHI0;
(c) magmas intermedios del grupo T3: CHIO1, CHI06 y CHI33.

Las temperaturas de equilibrio estimadas se presentan en forma grafica en la Figura 7.1, como
una funcién del contenido de SiO,. A partir de esta informacién se puede establecer que: (a) los
magmas maficos del grupo T1 describen temperaturas de equilibrio Treg = 1070-1140°C y Ty =
1083-1150°C. La diferencia entre Treo y Tmgo para un mismo sistema olivino-liquido fue <15°C. Los
resultados para CHIO4 y CHIS1 son inferiores al resto de las muestras consideradas, lo que podria estar
relacionado a la cristalizacion det olivino en un nivel mas somero. Sin embargo, todos los datos de T
podrian encontrarse dentro de la incertidumbre del propio geotermometro; (b) los magmas intermedios
con alto-Mg (grupo T2) presentaron temperaturas de equilibrio Tg.q = 1105-1129°C Y Tmgo = 1118-
1140°C, con diferencias entre amba; estimaciones en un mismo sistema olivino-tiquido <17°C; y (c)
tos magmas intermedios del grupo T3 presentaron las temperaturas de equilibrio mas bajas, con Te.g =

1040-1070°C y Tugo = 1050-1088°C, con diferencia <18°C entre las dos ecuaciones geotermométricas.
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7.1.2 Geotermometro grdfico de dos piroxenos

La composicion de ortopiroxeno y clinopiroxeno coexistentes se han utilizado para obtener
temperaturas de cristalizacion en una amplia variedad de rocas, que incluyen rocas igneas y
metamorficas, muestras lunares y meteoritos (e.g., Wood y Banno, 1973; Saxena, 1976; Kretz, 1982;
Lindsley, 1983). De manera particular, el contenido de Ca de los piroxenos calcicos (i.e.,
clinopiroxenos) disminuye con el incremento de la temperatura, mientras que en los piroxenos pobres
en calcio (i.e., ortopiroxenos) se incrementa. Este fenomeno fue utilizado por Lindsley (1983) para
establecer, a partir de relaciones de fase experimentales, un geotermémetro empirico grafico en el
cuadrildtero Enstatita (MgSiO;) - Ferrosilita (FeSiO;) — Hedenbergita (CaFeSiyOs) — Diopsida
(CaMgSi;Os) para el intervalo 800-1200°C a <15 kbar. El error asociado a la determinacién de

temperatura en este geotermdometro es de +50°C.
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Figura 7.1 Resultados de la aplicacion del geotermémetro olivino-liquido (Roeder y Emslie, 1970)

para las lavas de la SCN (T1-T3).

La aplicacion del geotermometro de Lindsiey (1983} esta restringida a sistemas ortopiroxeno-
clinopiroxeno en equilibrio, condicion que puede ser evaluada en funcidn del coeficiente Dy, . (e.2.,

Nakamura y Kushiro, 1970, Hunter, 1998). En el equilibrio, este coeficiente presenta un valor de .75

a 1.08 y puede ser calculado utilizando la ecuacion:
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X()px 1 N Upx
_ Mg Mg
Mg-Fe — I—‘ Opx * Cpx ) [ECH. 74]

Mg Mg

y en donde Xy, representa ta proporcion molecular de Mg / (Mg + Fe) (Nakamura y Kushiro, 1970).

El geotermdmetro se utilizd para establecer la temperatura de cristalizacion de los magmas
intermedios y acidos del grupo T4 (SiO;= 58.0-65.0%; MgO = 2.7-6.0%; Opx + Cpx + Plg): CHI3 I,
CHI09, CHIO3 y CHI77. A partir de analisis de microsonda en los bordes de los fenocristales, se pudo
establecer que Xy, para Opx cubre el intervalo 0.81-0.89, mientras que en el caso de Cpx el intervalo
es de 0.84-0.91. La combinacién de estos valores resulté en Dug.re = 0.75-0.88, que indica un estado de
cuasi-equilibrio entre Opx y Cpx en estos magmas. La aplicacién de! geotermometro de piroxenos en

estos magmas dio por resultado un intervalo de temperatura entre 900-1000°C (Figura 7.2).

CaSiO,

..J‘ R, e ,k o ' X
0.2 0.4 0.6 0.8
MgSiO, FeSiO,

Figura 7.2 Resultados de la aplicacion del geotermémetro de dos-piroxenos (Lindsley, 1983) para las

lavas de la SCN (T4).

7.1.3 Fugacidad de oxigeno en los magmas

Si una roca no ha sido alterada por procesos de oxidacion post-eruptivos. su relacion Fe**/Fe? y

su composicién en elementos mayores puede ser utilizada para realizar una estimacion de la
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concentracion de oxigeno en el magma, que puede ser expresada en términos de su fugacidad absoluta
de oxigeno ( fi; ). La fugacidad puede considerarse como una presion parcial idca[izada (Hall, 1996).
A partir de una amplia base de datos experimentales, Sack et al. (1980) establecio una relacion

empirica para f;; a | bar:

In ( X’;jlfj1 I X i)=aelnf, +(b/T)+c+Y.d X, {ecn. 7.5]

donde X; representan las fracciones molares de los éxidos de fierro en la roca y T es la temperatura. Las
constantes a, b, y ¢ son los coeficientes de la l:egresi(’)n lineal multiple y d representa una serie de
coeficientes que modifican las fracciones molares de varios dxidos mayores de la composicidn de la
roca. Kilinc et al. (1983) reportaron los valores para estos coeficientes: a = 0.2185 £ 0.0044, 5 = 12670
+900,c=-754 ¢ 0.55, dapos = -2.24 £ 1.03, dreor = 1.55 £ 1.03, deao = 296 £ 0.53, dyapo = 842 £
141, vy diao = 9.59 £ 1.45. El error en la estimacién de fp; aplticando esta ecuacion ha sido reportado

como x 0.5.

Por otro lado, es una practica comun que la fugacidad de oxigeno sea reportada en relacion a una
curva especifica de un sistema “buffer” de oxigeno, que en general es el sistema NNO ¢ 2NiQ = 2Ni +
O; (Huebner y Sato, 1970). Esto tiene por objeto el poder comparar entre distintos tipos de rocas con
diferentes valores de la relacion Fe’/Fe'’, y eliminar la fuerte dependencia con respecto a la
temperatura. De esta forma, se reporta una fugacidad relativa de oxigeno ANNO = log f5; (muestra) —
log f,; (NNO), cuyo valor es independiente de la temperatura (Carmichael y Ghiorso, 1986) y en donde
log fo; (NNO) = 9.31 — 24810/T (Huebner y Sato, 1970). Otro buffer utilizado para normalizar la
fugacidad de oxigeno es el sistema FMQ (2Fe;04 + 3810, = 3Fe;8i04 + O0,) que en el intervalo de
temperatura 573-1200°C presenta un ANNO = -0.8 (Haggerty, 1976). Hall (1996) ha sefialado que la
mayoria de las rocas volcanicas y peridotitas del manto se ubican alrededor del buffer FMQ, aunque
existe evidencia de que el manto podria presentar un estado mas reducido con el aumento en la
profundidad (Daniels y Gurney, 1991). Sin embargo, Frost (1991) sefialé que la relacion Fe™/Fe™ no
es una funcion simple de la fugacidad de oxigeno, dependiendo en gran medida de la proporcion
relativa de las fases en la roca, por lo que debe considerarse solo como un indicador de esta variable

intensiva.



Para realizar el calculo de ANNO en los magmas de la SCN, se utilizé la composicion de
elementos mayores ajustada de magmas pertenecientes a los grupos T1 (CUII, CHI20, CHII3, CHI25,
CHIS1, CHI04 y CHI17), T2 (CHI64 y CHI70), y T3 (CHIO1, CHI06 y CHI33), calculada aplicando el
programa SINCLAS (Verma et al,, 2001a,b), y sus temperaturas de equilibrio segiin el geotermdmetro
olivino-liguido. Al no contar con una medicién independiente. en las muestras de la SCN, las
concentraciones de Fe,O; y FeO consideradas en el cilculo fueron las asignadas por el programa
SINCLAS. De esta forma, la relacién aproximada Fe,O3/FeO en cada roca se establecio en funcién de
su clasificacién en el diagrama TAS (e.g., para basaltos es 0.2), segun lo propuesto por Middlemost
(1989).

Esto dio como resultado valores de log }02 que varian entre -9.0 y -7.5 (Figura 7.3), que
equivalen a valores de ANNO entre 0.0 y +1.0. A pesar de su naturaleza aproximada, los datos de
fugacidad obtenidos en el presente estudio se encuentran dentro de los intervalos reportados
anteriormente por Hasenaka y Carmicahel (1987) en el campo Michoacan-Guanajuato (ANNO =-03 a
+2.4), Luhr (1997) en el occidente del CVM (ANNO = 0.9 + 0.8), y Wallace y Carmichael (1999) en la
SCN (ANNO = -1.0 a +1.0) para magmas alcalinos y subalcalinos. Esta informacién indica que el
manto sut;continental bajo el CVM presenta una mayor oxidacién con respecto al manto suboceanico
del cual se derivan los MORB (ANNO = -3.0 a +1.0; Christie et al., 1986). Esta condicion puede ser el

resultado de un proceso de metasomatizacién que ha oxidade el manto.

1150 1100 1050 °C
T

T 1

log fo,
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1T * 100 (K™Y

Figura 7.3 Variacion de log /O, con respecto a la temperatura para los magmas de SCN (T1-T3).
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7.2 Modelos cuantitativos de fusion parcial

La mayor parte de la investigacién sobre el proceso de fusion parcial se ha realizado en
relacién a la génesis de basaltos oceanicos (e.g., Feigenson et al,, 1983; Caroff et al, 1997). Sin
embargo, el estudio del origen de los magmas continentales ha sido limitado. Esto puede entenderse en
relacion a-la variedad de posibles componentes que podria involucrar su génesis (manto superior e

inferior, corteza superior e inferior).

Generalmente, los magmas continentales se caracterizan por un enriquecimiento en elementos
incompatibles, que en muchos casos se ha explicado en relacion de procesos de contaminacion cortical,
particularmente en el caso de los magmas mas evolucionados (e.g., Hildreth y Moorbath, 1988). Sin
embargo, esta hipdtesis es dificil de aplicar en el caso de magmas que muestran caracteristicas
geoquimicas e isotopicas que hacen suponer su origen en regiones del manto por procesos de fusion
parcial y sin evidencias de diferenciacion importantes por cristalizacion fraccionada y/o asimilacion de
la corteza. Por otro tado, los procesos de fusidn parcial han sido modelados generalmente aplicando los
llamados métodos directos, en donde la composicién observada en los magmas es reproducida
asumiendo la composicion de la fuente, el grado de fusién, la contribucion al magma de los minerales

que constituyen la fuente y los cocficientes de particion (e.g., Shaw, 1970; Hertogen y Gijbels, 1976).

Como una alternativa a los métodos directos, se ha propuesto otro tipo de aproximaciones de la
fusion parcial, las cuales son conocidas como métodos de inversion (e.g., Treuil y Joron, 1975; Minster
y Allégre, 1978). Estos se basan en utilizar las variaciones en elementos traza, especiaimente de
aquellos altamente incompatibles con respecto a la fuente, en un grupo de magmas cogéneticos para
establecer una serie de ecuaciones lineales que describen el proceso de fusion parcial. A partir de este
sistema de ecuaciones y un limitado niimero de suposiciones (coeficientes de particion y la
contribucion al liquido de los minerales de la fuente) se puede establecer la composicién de la fuente y

¢l grado de fusion.

En dos trabajos previos (Wallace y Carmichael, 1999; Verma, 2000a) se ha realizado el
modelado de fusion parcial en la SCN. Sin embargo, en ambos casos la modelacion se ilevé a cabo
aplicando un método directo en donde se supuso la composicion quimica y mineraldgica de la fuente
magmatica. Con el objeto de profundizar en la comprension de este campo 'volcénico, se ha
desarrollado un modelado cuantitativo, aplicando una técnica de inversion, para modelar el proceso de

fusion parcial que dio origen a los magmas maficos con caracteristicas primarias. A continuacidn se
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presentan los resultados de este modelado, que incluye una discusion acerca de (a) la definicion de
magmas primarios, (b) la identificacion de estos magmas en la SCN, (c) la descripcion del modelo de

inversion para fusién parcial; y (d) la aplicacién de dicho modelo en la SCN.

7.2.1 Definicion de magmas primarios

Los magmas primarios han sido definidos como aquellos liquidos que derivan de la fusion
parcial del manto y cuya composicién no ha sido modificada por procesos de diferenciacion, tal como
cristalizacion fraccionada, contaminacion éortigal o mezcla de magmas (Basalt Volcanism Study
Project, 1981; Wilson, 1995). Cabe aclarar que, en ocasiones se ha utilizado el término primitivo para
designar este tipo de magmas, aunque también se ha utilizado para indicar caracteristicas
composicionales parecidas a las observadas en condritas (Basalt Volcanism Study Project, 1981}.
Debido a la ambigiiedad del término primitivo, y siguiendo la sugerencia de Carmichael et al. (1974),

en el presente trabajo se evitara su uso.

" En diversos estudios, se ha establecido que existe una gran variedad de magmas primarios, que
reflejan la heterogeneidad quimica ¢ isotépica en ¢l manto terrestre, ast como un amplio espectro de
condiciones fisicas bajo las cuales ocurre la fusion parcial (Basalt Volcanism Study Project, 1981).
Como resultado, no existe un criterio estandar para identificar este tipo de magmas. En la literatura,
una serie de parametros o combinaciones de ellos se han utilizado con este propdsito: (a) Mg-v
(100*Mg / (Mg + Fe'®)] > 63 (Green, 1971); (b) Ni > 235 ppm (Sato, 1977); (¢} FeO'/MgO < |
{Tatsumi et al., 1983); (d) SiO; < 50%, Mg-v > 70, Ni > 400-500 ppm, y Cr > 1000 ppm (Wilson,
1995).

Sin embargo, varios autores (e.g., Myers, 1988; Wallace y Carmichael, 1989; Luhr, 1997) han
sefialado que los criterios antes mencionados se han establecido para identificar magmas primarios en
ambientes de cresta e islas ocednicas, los cuales pueden ser inapropiados para magmas derivados de
mantos metasomatizados. Por ejemplo, Luhr (1997) sugirié la existencia de un manto que incluye
venas de flogopita, anfibol y piroxenita de apatito en la parte occidental del CVM. Este autor sefialo
que la fusion parcial de esas venas, con contribuciones variables de la peridotita, daria lugar a magmas
primarios que no cumplirian con los criterios mencionados anteriormente. Un liquido formado que
incluyera una contribucion importante de estas venas reflejaria un manto mas oxidade y con un menor

valor de Mg-v en comparacion a un liquido con una baja o nula contribucién de estos minerales. De




esta forma, Luhr (1997) propuso un Mg-v > 62 y MgO > 6% como criterios de identificacion de

magmas primarios en el occidente del CVM.

7.2.2 Magmas primarios en la SCN

Como ya se mencionado, Verma (2000a) propuso que los magmas maficos en la SCN tendrian
un origen relacionado a la fusion parcial del manto superior en un ambiente de extension. Por otro
lado, Sheth et al. (2000) sefialaron que estos magmas, asi como aquellos con caracteristicas parecidas a
~ los OIB en el resto del CVM, son el resultado de fusién parcial de regiones someras y enriquecidas del
manto que contiene venas de flogopita y/o hornblenda. Es importante mencionar que, en la regién
central del CVM (cercanias de Valle de Bravo, Edo. de México), Blatter y Carmichael (1998)
reportaron la presencia de xenolitos de peridotita en una andesita, con una mineralogia ol + opx + cpx

+sp + anf, que, segiin estos autores, representa el manto superior bajo el centro de México.

De esta forma, se identificaron magmas primarios en la base de datos geoquimicos de la SCN
preparadaA por Velasco-Tapia y Verma (2001), siguiendo una variante de los criterios propuestos por
Luhr (1997): (a) Si0; < 52.5%, (b) MgO > 7.0 %, (c) Mg-v > 65. En el ¢aso de los basaltos oceanicos
se ha propuesto que Mg-v = 68-75 (Basalt Volcanism Study Project, 1981). Sin embargo, la fuente de
los magmas maficos en la SCN presenta una mayor oxidacién en comparacion a la de los basaltos
oceanicos, como lo refleja la fugacidad de oxigeno. Esto da como consecuencia que una mayor
proporcion de fierro se pueda presentar en la forma de Fe™, lo que provocaria que algunos magmas
primarios de la SCN pudieran mostrar un Mg-v < 68. Sin embargo, se ha marcado como restriccién
Mg-v > 65 y MgO > 7, ya qué valores inferiores para estos pardmetros podrian indicar una

fraccionacion importante (>10%) de olivino en el liquido magmatico.

La evaluacion se efectué en composiciones recalculadas a 100% en base seca y con el ajuste de
Fe;05/Fe0 sugerido por Middlemost (1989), aplicando el programa de computo SINCLAS (Verma et
al., 2001a,b). De esta forma, se identificaron 22 lavas que mostraron las caracteristicas ya citadas y que
inclu.yeron basaltos, traquibasaltos y andesitas traquibasalticas, cubriendo un espectro magmatico de

Si0; = 49.7-52.5%, MgO = 7.1 —9.8%, Mg-v = 65.0-71.5 y FeOYMgO = 0.7-1.0.

En concordancia con lo reportado por Marquez-Gonzélez (1998) y Wallace y Carmichael (1999),

en ninguno de los magmas maficos seleccionados se detectd la presencia de cuarzo o evidencias de
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mezcla. Sin embargo, si es evidente la cristalizacion de olivino. En la literatura se ha sugerido que
algunos magmas que fraccionan este mineral podrian mantener la composicion de liquido original,
mostrando un Mg-v = 68-75, si esto ocurre acomp:;ﬁado de un enfriamiento rapido (Basalt Volcanism
Study Project, 1981). En el presente caso, y aunque Ni (117-200 ppm) no presenta una gran variacion
con respecto a cualquier indice de fraccionacion (e.g., Mg-v, ver Figura 7.4), la separacion de olivino
podria tener algan efecto en la composicion de! liquido. Por otro lado, los contenidos observados en
Cr (210-330 ppm) se pueden explicar en relacion a la presencia de pequeiias inclusiones de espinela
cromifera en los fenocristales de olivino. De cualquier forma, Hoffman et al (1984) sugirieron realizar
una correccion cuando existe evidencia de que un magma, con caracteristicas primarias, ha fraccionado

alguna fase mineral.
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Figura 7.4 Variacion de Cr, y Ni en los magmas maficos caracteristicas primarias de la SCN, con

respecto a Mg-v.

En el presente estudio se aplico un procedimiento de correccién que involucrd la adicién de
olivino, con una composicion Fog; (que representa el promedio de 38 olivinos con Fo > 84 del grupo
T1), en incrementos de 0.2% hasta alcanzar un Mg-v = 71.5, el maximo observado en las muestras
seleccionadas. De esta forma, se establecio la cantidad de olivino fraccionado (fy) desde el tiquido
original para producir el liquido observado, la cual fue <10%. Por ejemplo, una combinacién de 9.5%
de Fog; (e.g., ¢l porcentaje de olivino fraccionado) con 90.5% de la roca P06 (e.g., el liquido remanente

después de la cristalizacion) dio como resultado un liquido, cuya composicion recalculada al 100%
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tiene un Mg-v = 71.5 (e.g., el liquido original generado por fusién parcial del manto). Verma (2000a)
sugirid que la separacion de 5-15% de olivino desde un magma en equilibrio con un manto peridotitico
podria-modelar los contenidos observados en los magmas maficos de la SCN. A partir de los valores
y utilizando la ecuaci6n de cristalizacion fraccionada de Rayleigh, se corrigieron las concentraciones

de elementos traza en los liquidos observados {C,), para aproximarlas a las de un liquido original C,, tal

que:
G
)= [ecn. 7.6]
FiPu-)
en donde F es la fraccion de liquido remanente durante la cristalizacion (= | — fy) y D'y es el

coeficiente de particién del elemento traza en olivino. Los valores de D'y utilizados en el calculo se
pueden consultar en el Apéndice. La correccién por fraccionacion de olivinoe dio lugar a pequefios
cambios en las abundancias de los elementos traza y no tuvo efecto en las relaciones entre elementos

incompatibles, como se presenta en los ejemplos de 1a Tabla 7.1.

7.2.3 Modelado de fusion parcial con inversion R

Para modelar el proceso de fusion parcial se aplicé el método propuesto por Minster y Allegre
(1978). En este tipo de procedimientos se parte de dos suposiciones basicas: (a) la condicion primarial
de los magmas en estudio y (b} su derivacién de una fuente que es uniforme con respecto a las
abundancias de los elementos traza. Como ya se ha comentado, la primera suposicion se puede
establecer cumpliendo los criterios ya sefialados. Sin embargo, es dificil comprobar la homogeneidad
de la fuente magmatica, aunque se ha aducido que una similitud en relaciones isotdpicas entre los
magmas es una fuerte evidencia de esta condicion. En el presente caso, la informacion isotdpica se
encuentra restringida a pocas muestras. Sin embargo, las relaciones disponibles de BSe/%Sr (= 0.7034-

0.7037; n=4) y "’Nd/"**Nd (= 0.5127-0.5129; n=4) no indican una variacién importante.

Por otro lado, una tercera suposicion inherente al modelado de inversion es que el proceso de
fusion ocurre en una condicion invariante, que deberia reflejarse en una composicion constante en
elementos mayores en los liquidos. Sin embargo, tal condicion no se cumple entre los magmas

seleccionados en la SCN (e.g., [SiO;]c = 49.7-51.8%: Tabla 7.1), aunque esta ha sido una condicion
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comiln en otros estudios en donde se ha aplicado este modelo (e.g., Ormerod et al., 1991; Caroff et al.

1997). Sin embargo, si la relacion entre elementos incompatibles no muestra desviaciones

significativas de una linea recta puede considerarse que la desviacion de la fusion invariante tendrian

un efecto minimo en la composicién de elementos traza de las lavas eruptadas (Minster y Allegre,

1978).

Tabla 7.1 Ejemplos de composicion corregida por fraccionacion de olivino (a Mg-v = 71.5) para
elementos mayores (%om/m) y elementos traza (ppm) para magmas con caracteristicas primarias.

Muestra P06 - Cull BCUI 307 258 102
+ %01 85 6.7 4.0 36 3.2 2.8
TAS B, subal B, subal B, subal TB, ha TB, ha TB, ha
% m/m aj,

Si0, 49.70 49.78 49.91 50.35 50.85 50.95
TiO, 1.44 1.61 [.65 1.74 .58 1.49
AlLO, 14.28 14.85 14.21 14.95 15.00 15.74
Fe,0, 1.72 1.60 1.38 2.13 2.07 2.08
FeOQ 8.60 8.01 7.39 711 6.89 6.93
MnO 0.16 0.16 0.15 0.15 .15 0.14
MgO 12.12 11.26 10.72 10.01 9.69 9.75
Ca0 7.42 7.1 9.82 7.71 7.68 7.31
Na,O 3.30 3.60 2,85 426 427 422
KO 0.81 1.01 1.43 1.10 - 1.34 1.07
P,04 0.45 0.41 0.49 0.49 0.48 0.32
FeOYMgQ 0.84 0.84 0.82 0.90 0.90 0.90
La 16.8 223 19.7 23.1 223 14.3

Ce 34.1 496 45.6 62.0 372
Nd 272 29.0

Sm 6.0 7.1

Eu 1.9 2.2

Th 0.9 09

Yb 2.7 2.7

Ba 235 254 260 265 421 225

Sr 174 519 540 524 648 477

Y 26.7 28.0 299 30.0 26.7

Zr 186 190 228 229 221 178

Nb 16.3 18 22.2 15.5 16.2

Ta 11

Hf 42

*Porcentaje de olivino afadido al magma para ajustar un Mg-v = 71.5. Composicién del olivino afadido (Fogs): Si0; =

39.95%. Ti0; = 0.01%, ALQO; = 0.02, FeQ = 12.82. MnQ =0.17, MgO = 46.87, CaQ = 0.16.
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Tabla 7.1 (Cont.)

Muestra 242 252 257 CHI25 244 PO8 214 253
+ %01 7.1 17 2.8 kX 4.4 3.6 4.0 35
TAS TB, ha TB, ha TB, ha B, subal TB. ha BTA. m BTA, m BTA m

% m/m aj.

SiO, 51.04 51.29 51.31 51.38 51.47 51.63 51.73 5176
TiO, 1.59 1.55 1.51 1.47 1.63 1.54 1.66 1.5t
AlLO, 14.95 14,78 14,69 15.03 14,89 15.93 14.53 14.60
FesO, 215 2.10 2.07 1.52 2.06 2.28 2.40 2.38
FeQ 7.15 7.00 6.91 7.58 6.87 6.51 6.86 6.81
MnQ 0.15 0.15 0.15 0.14 0.15 0.13 0.15 0.15
MgO 10.07 9.86 10.08 10.67 9.81 9.17 9.66 9.58
Ca0 7.12 7.59 7.36 7.28 712 7.01 6.85 7.42
Na,O 4.02 4,08 431 3.37 4.17 4,32 433 411
K,0 1.23 1.15 1.17 1.14 1.27 1.10 1.25 1.24
Py0; 0.52° 0.45 0.44 0.44 0.56 0.38 0.57 043
FeQ'/MgO 0.90 0.90 0.87 0.84 0.89 0.93 0.93 0.94
La 18.6 250 224 203 26.8 20.7 24.0 22.2
Ce 54,2 49.1 535 44.1 56.4 55.7 53.1
Nd 24.7

Sm 5.4

Eu 1.7

Tb 0.9

Yb 2.5

Ba 332 353 330 317 340 347 329 347

Sr 464 474 465 451 506 516 513 462

Y 28.8 279 282 258 315 31.7 28.0
Zr 237 212 214 197 254 195 267 217
Nb 214 173 165 14.4 21.0 240 174
Ta i.1 1.2

Hf 4.7 4.3

Para modelar el proceso de fusion parcial se ha aplicado la metodologia desarrollada por Treuil

y Joron (1975) y Minster y Allegre (1978), siendo simplificada posteriormente por Hofmann y

Feigenson (1983). Las abundancias de elementos traza de un liquido pueden ser relacionadas a la

composicion de la fuente por medio de la ecuacion de fusion parcial en lote (Shaw, 1970):

!

D+ F(-P)

C,

{ecn. 7.7]

donde C'y C', representan respectivamente la concentracion del elemento i en el liquido v la fuente, Dy

es el coeficiente de particion global para la fuente antes de la fusion, y F es la fraccion de liquido. El

término P esta dado por:
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P =pD +p,D,+p,D, +.. [ecn. 7.8]

113 n

en donde p, representa la fraccion de la fase que contribuye al liquido durante la fusion y D' es el
coeficiente de particién del elemento i en la fase “x”. Es importante aclarar algunos puntos acerca del
modelado de inversion: (a) se asume una variacion despreciable de los coeficientes de particion D'
durante el proceso de fusion parcial (b) se utiliza una ecuacién de fusion parcial en lote, ya que se
asume que de ocurrir un proceso fraccionado este transcurre con una acumulacién de liquidos
sucesivos, de tal forma que el liquido resultante es indistinguible del producido en un sélo paso
(Williams y Gill, 1989); y (c) la inclusién del término P' implica que la contribucion al liquido de cada

mineral no ocurre en la misma relacion a la composicién mineralégica de la fuente (e.g., proceso no-

modal), ya que la fusion modal es improbable en la naturaleza (Haskin, 1984).

Si dos elementos i y j son considerados, la ecuacion 7.7 puede ser resuelta para eliminar F, y la

relacion de concentracion de los dos elementos expresada como (Treuil y Joron, 1975):

l - P'
- C’ - P
C |1 Pj 1 P - fecn. 7.9]
c’ o] o tiop

Si O representa un elemento altamente incompatible (e.g., D' = P = 0), esta expresion puede

reducirse a:
;
¢ —=m oC’' +1I (ecn. 7.10]
C
en donde
m':—D—? : '_,C,(]q_p)
G o

De esta forma, la ecuacién 7.10 representa una linea recta con pendiente m', que proporciona
una aproximacion de la incompatibilidad del elemento i, y con intercepto I, que da una aproximacidn

de la relacion de concentracion entre los elementos altamente y moderadamente incompatibles
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(Hofmann y Feigenson, 1983). Si un grupo de magmas se relacionan entre si por diferentes grados de
fusién invariante de un mismo material fuente mostraran un arreglo lineal en el espacio C'/C' - C.. En
contraste, un grupo de magmas relacionados por un proceso de cristalizacion fraccionada describiran

una linea horizontal en ese mismo espacio C/Ct - O (Minster y Allégre, 1978).

Finalmente, la seleccién del elemento Clse puede realizar por medio de los gréificos Cj-Ci, que
deberan presentar pendientes e interceptos positivos, ademas de mostrar el intervalo composicional
mas amplio (Hofmann et al., 1984). Minster y Allégre (1978) reportaron que Ta, Th, La o Ce son
candidatos para ser el elemento altamente incompatible C’, aunque otros han utilizado Ba (Feigenson et

al, 1983) o Rb (Ormerod et al., 1991).

7.2.4 Aplicacion del modelo de inversion

En el presente estudio se selecciono al La como el elemento mas incompatible en el sistema, ya
que cumple con las condiciones del intervalo mas amplio, salvo Ba, y con pendientes e interceptos
positivos en el espacio C-C' (Tabla 7.2), ademas de que no existe evidencia en el manto de fases
como apatito o esfena (Blatter y Carmichael, 1998), que pudieran retener a REE ligeros. Para realizar
el modelado basado en los graficos C*/C-C', se seleccionaron sélo aqueilos sistemas que en las
graficas C™.C' mostrar4n una relacion lineal con una probabilidad de correlacion P, > 0.99 en funcién
del niamero de observaciones, n (Bevington, 1969). De esta forma, se incluyeron en ¢l estudio Ce, Nd,
Sm, Eu, Tb, Yb, Y, Zr, Hf y Ta (Tabla 7.2). La ausencia de una correlacién adecuada en el resto de los
elementos incompatibles puede ser una consecuencia de alteracién y/o un comportamiento
cercanamente compatible en ¢l sistema magmatico. Es importante sefialar que parte de la dispersion
observada en los diagramas se debe a que los datos provienen de diferentes procesos analiticos,
algunos con procedimientos analiticos cuestionables (e.g., Wallace y Carmichael, 1999; revisar
discusion sobre Nb en el punto 5.2.2). '

La Figura 7.5 presenta las graficas C*/C-C"

, con concentraciones normalizadas a manto
primitivo (Sun y McDonough, 1989), de las que varias observaciones, en principio, son evidentes. En
primer lugar, los datos definen arreglos lineales significativos a P, > 0.99 (Tabla 7.2) para todos los
elementos moderamente incompatibles con respecto a La (Nd-Yb, Zr, Hf, Y). Como es de esperarse, en

el caso de los elementos altamente incompatibles {e.g., Ce, Ta), su relacién C"/CH™ se mantiene
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practicamente constante en todo el espectro composicional de La, aunque la ligera pendiente positiva

gue presentan implica que son elementos menos incompatibles que el de referencia.

Tabla 7.2 Coeficientes de regresion lineal en los diagramas binarios de elementos incompatibles en

magmas méficos con caracteristicas primarias de la SCN”.

Elem : cs.cC c . c/C
n m’ r R m' S€m I' Se; R
"Ce 20 0.66 7.2 0.83 0.005 0.002 0.98 0.12 0.25
Nd 11 0.46 39 097 0.010 - 0.003 1.38 .09 0.75
Sm 11 0.23 5.5 0.95 0.034 - 0.004 1.40 0.13 0.93
Eu 13 0.12 6.6 0.83 0.059 0.006 1.09 0.17 0.95
Th 13 0.09 4.8 0.68 0.086 0.015 1.48 044 0387
Yb 11 0.04 4.1 0.63 ., 0.135 0.021 1.5 0.6 0.91
Ta 11 0.47 10.9 0.62 0.017 0.008 0.67 0.24 0.56
ar 18 0.32 89 0.80 0.023 0.004 0.90 0.11 0.83
Hf 12 0.23 6.5 0.81 0.003 0.009 1.22 0.25 0.77
Y 20 0.04 4.9 0.60 0.127 0.011 1.05 0.34 0.94

*El resto de los elementos traza analizados (Ba, Sr, Rb, Nb) no presentan pendientes e interceptos
estadisticamente significativos en el espacio C** - C**/C"

Ya que las ecuaciones de pendiente e intercepto tienen como comiin denominador C'y, s de
utilidad construir un diagrama I'-m' (Figuras 7.6a,b), de donde se pucden hacer otras inferencias. En la
Figura 7.6a se aprecia un incremento en pendiente desde Ce a Yb. De esta forma, los REE ligeros y
medianos (Ce-Sm) deberan presentar D'y~ 0 y (l-Pi) ~'1, mientras que el aumento en el intercepto
implica una disminucién en C'. Los REE medianos y pesados, Eu-Yb, describen un incremento en
pendiente que puede estar relacionado a su compatibilidad moderada en el clinopiroxeno (D™ = 0.5-
0.6; Roilinson, 1993), tal que P'> 0. La gran diferencia entre m** y m"" implica una fuente enrique;:ida
en REE ligeros y con una relacidon (La/Yb), > 1. Sin embargo, los interceptos positivos de Thb y Yb
descartan un proceso de fusion en que este involucrada la presencia de fases con D'y>1 para REE
pesados, tal como granate. De esta forma, los datos de HREE sugieren que la formacion de los magmas

ocurri6 dentro del campo de estabilidad de una peridotita de espinela.

Por otro lado, en la Figura 7.6b se presentan los restantes cuatro elementos incompatibles en el
diagrama I'-m'". En fa zona de pendientes pequefias (<0.034), se aprecia un aumento en la pendiente v el
intercepto en la secuencia Ta-Zr-Hf, en direccion a la posicion de Sm en el diagrama, que refleja un
descenso en Clo, En concordancia, Rollinson (1993) reporté que durante la fusion parcial del manto se
tiene que D™ = D y que D% = D"~ D*%. Por su parte, el Y muestra una mayor pendiente (m' =
0.13) y un intercepto de magnitud similar a la de Hf (I¥~1). Esto refleja un valor de P' que llega a ser

significativo, compensado por una disminucion de C'y con respecto a los elementos mas incompatibles.
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Se ha sefialado que, en los diagramas [-m', una pendiente relativamente pequefia en
combinacion con valores relativamente altos de intercepto reflejan un elemento moderadamente
incompatible y empobrecido en 1a fuente (Ormerod et al., 1991). Este comportamiento es el que
producirian las anomalias de Nb y Ta tipicas de magmas relacionados a ambientes de subduccion (Sun
y McDonough, 1989). En el presente caso, Ta se caracteriza por valores muy pequefios de pendiente €

intercepto, por lo que se descarta un empobrecimiento en la fuente magmatica con respecto a los LILE.

8
A
Q
5 [*]
O
N’
O 1 i 1 1
~£
O
--.b
3
<
*
A o . &
&—b4—x Rl Ta
0 ! 1 L 1 1 1
15 20 25 30 35 40 45 50
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(€ m

Figura 7.5 Diagramas C**. /C', - C%, para el grupo de elementos traza seleccionados: {(a) REE, (b) Y,

Hf, Zr, Ta. Las concentraciones se encuentran normalizadas al manto primitivo de Sun y McDonough

(1989).
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Figura 7.6 Diagrama intercepto (1 vs. pendiente (m') para (a) REE y (b} Y, Zr, Hf, y Ta. El tamafio de
cada rectangulo corresponde aproximadamente al error estandar de los parametros de regresion

derivados de la Figura 7.5.

7.2.5 Estimacion de la concentracion de la fuente

A partir de la informacién de pendientes e interceptos de los diagramas CH /T - C¥ se
realizd una aproximacion inicial de las caracteristicas de la fuente de la que derivarian los magmas de
la SCN con caracteristicas primarias. Para efectuar esta aproximacion, se evaluaron las proporciones p,
que contribuyen a los magmas primarios o norma de liquido primario. Esta puede ser calculada a partir

de la composicion quimica de los liquidos primarios y minerales que constituyen la fuente. En este tipo
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de calculos se utilizan solamente Si0O;, A1,0;, CaO, FeO y MgO para prevenir la influencia de los
elementos menores (Hofmann y Feigenson, 1983). Si se parte de una mineralogia constituida por x
minerales, la evaluaciéon de la norma de liquido primario se realiza resolviendo el sistema de

ecuaciones lineales, por medio de un método de miminos cuadrados:

i r'. i i ! / i 1 i
Cxlpxl +C;2P.\—2 +Cx3p,r3 +C;4PM +..= C

to [ecn. 7.11]
donde, C', representa la concentracion del elemento i en el mineral x, y p', la proporcién en la que entra

al liquido. La suma de contribuciones da lugar a una composicion C'i, en el liquido.

Dado que no hay un comportamiento estricto en las condiciones invariantes de la fusion
parcial, el calculo de la norma de liquidos primarios se realizé partiendo de muestras con una
composicion extrema en Si0O, y utilizando la composicidon de minerales reportada para xenolitos del
manto de Biatter y Carmichael (1998). Se adoptd ol + opx + ¢px + sp como arreglo mineralégico en la
region fuente. Esta combinacion se justifica con base en estimaciones de la presion a la cual los
magmas fueron segregados de la fuente peridotitica, por medio de la relacion empirica propuesta por

Albaréde (1992):
In P(kbar) = 5.04MgO /(SiO, + MgO) - 0.128i0, + 7.46888 [ecn. 7.12]

que dio una P = 0.5 £ 2.3 kbar {n = 22), que corresponde =~ 37.5 + 0.6 km de profundidad (Hall,
1996), dentro del campo de estabilidad de la espinéla‘ Esta profundidad corresponde a una zona un
poco mas somera que la frontera corteza-manto en la SCN determinada por geofisica (e.g., gravimetria:
42 km; Campos-Enriquez y Sanchez-Zamora, 2000; sismologia y sismica de refraccion: 45 + 4 km;

Valdes et al., 1986; Spranger y GEOLIMEX Working Group, 1993; Spranger, 1994).

De esta forma, {a norma de liquido primario (e.g., ta proporcion de cada fase mineral que entra

al liquido) se obtiene resolviendo la matriz:
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En ¢l presente caso, la norma del liquido primario para los liquidos con mayor Mg-v fue [-0.65
ol: 1.03 opx: 0.39 c¢px: 0.23 sp], mientras que para los de menor Mg-v se obtuvo [-0.89 ol: 1.35 opx:
0.32 cpx: 0.22 sp]. Los valores negativos-para olivino indican que este mineral se produce durante el
proceso de fusién (Hofmann y Feigenson, 1983). Para realizar calculos posteriores se utilizd el
promedio de las dos estimaciones [-0.77 ol: 1.19 opx: 0.36 cpx: 0.22 sp]. A partir de datos
experimentales de la técnica sindwich basalto-peridotita para modelar el origen de basaltos alcalinos
de olivino, Takahashi y Kushiro (1983) reportaron una norma de liquido primario [-0.58 ol: 1.04 opx.

0.39 cpx: 0.15sp]a 15 kby 1275°C.

La norma de liquido primario se utilizé para establecer los valores de P!, segiin la ecuacion 7.8,
con los que a su vez se realizd la estimacion de la concentracién de I0s efementos C', en la fuente
relativas a C%% en términos del valor medido de intercepto en el espacio C'* /C%. - C'*, (Hofmann y
Feigenson, 1983):

G, _(1-P)
ce T

[ecn. 7.13]

Los valores de P', asi como la concentracién de cada elemento en la fuente, relativa a La y
normalizada a manto primordial, se presentan en la Tabla 7.3 y la Figura 7.7. En primera instancia, a
partir de esta informacion, es evidente que la fuente se encuentra enriquecida en elementos altamente
incompatibles. De forma particular, en el grupo de REE el enriquecimiento estd marcado por una

relacion (CL";'."C“’)n ~ 2.3 (Figura 7.7).

Para calcular las concentraciones absolutas en la fuente se requiere contar con una estimacion
del intervalo de grado de fusidon en el que ocurre el proceso. Para este calculo se aplico la
aproximacion, en condiciones de equilibrio no-modal, propuesta por Maalee (1994), conocida como
método de la relacion de las concentraciones en los magmas (CR, conceh!ra!ion ratie). En este método

se utiliza la relacion de concentraciones de dos elementos incompatibles i v j (con coeficientes de
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particion D' < D') en dos magmas que se supone se formaron a diferentes grados de fusion (f; y /). Los
enriquecimientos de estos elementos (Q = Claa/Clin; R = ijax/C’min) se encuentran gobernados por las

ecuaciones:

o =P XLU=R) g
D'+ f(1-P")
' _ p

;o D' +/,d-P) [ecn. 7.15]
D'+ f(1-P')

En este método, con base en la relacién Q' se calcula un valor tedrico de f; para un intervalo de

-

/i, segun la ecuacidn:

RUCERFAC®)ton

5 s

[ecn. 7.16]

y con los resultados obtenidos se establece la variacion teodrica de R', por medio de la ecuacion 7.15. A
continuacion se construye una curva R' — fj y se establece el valor ‘de f, a partir de los valores
observados de R . De esta forma, se establecié Q' con las concentraciones extremas de La en los
magmas con caracteristicas primarias y los enriquecimientos R’ para el resto de los elementos traza

considerados en el estudio (Tabla 7.3).

Tabla 7.3 Valores de P, calculados con la ecuacion 7.8 a partir de una norma de liquido primario [-0.77
ol: 1.19 opx: 0.36 cpx: 0.22 sp]. Concentraciones de elementos traza en la fuente C' relativas a C** y
normalizadas a manto primordial, calcuiadas segin la ecuacion 7.13. Coeficientes de particién global
D', calculadas en base a-una mineratogia del manto de 0.35 ol: 0.41 opx : 0.21 ¢px : 0.03 sp (Blatter y
Carmichael, 1998). Valores de R' = C'a/Clrin €n los magmas primarios de fa SCN y grado de fusion
minimo /|, estimados segin el modelo de Maaloe (1994).

Elem P' (CIC™), D' R' Y I

La 0.040 1.000 0.030 2.10(Q")

Ce 0.080 0.938 0.047 1.78 0.018 0.072
Nd 0.138 0.625 0.080 1.76 0.108 0.261
Sm 0.205 0.568 0.117 1.49 0.063 0.166
Eu 0.184 0.748 0.108 1.33 0.013 0.061
Tb 0.315 0.463 0.178 1.29 0.051 0.141
Yb 0.334 0.444 0.187 1.30 0.064 0.168
Ta 0.023 0.713 0.064 1.86 0.093 0.229
Zr 0.124 1.458 0.068 1.54 0.013 0.061
Hf 0.130 0.502 0.080 1.50 0.020 0.076
Y 0473 0.973 0.219 1.28 0.100 0.244

228




La Figura 7.8 presenta la curva R-f; para el modelado de CR utilizando como elemento
altamente incompatibles al La (Q, = 2.10). El modelado dio por resultado grados de fusion promedio
aproximadamente de f; = 5.4 + 3.7% vy /> = 15 £ 8 %, que se encuentran en el mismo orden de

magnitud a los reportados por Velasco-Tapia y Verma (2001).

La concentracion absoluta de los elementos incompatibles en la fuente magmatica puede ser
estimada por medio de la ecuacion general de fusion parcial (ecn. 7.7). Este célculo se puede realizar
utilizando las concentraciones maximas observadas en los magmas de caracteristicas primarias (Cimu),
que corresponden a f; = 5.4 + 3.7 %, o con las concentraciones minimas (Cim.-,,), que serian generadas a
52 =15 %+ 8 %. En las Figuras 7.9a se presentan los valores estimados de concentracion de REE en
forma de diagramas normalizados a manto primordial (Sun y McDonough, 1989) y aplicando el grado
de fusién minimo {(e.g., concentraciones maximas en el magma), que confirman ¢l caracter enriquecido
de la fuente. Cabe destacar que se determind un nivel de concentracién para Yb, = 0.67 + 0.08 ppm y
Yb, = 0.65 + 0.12, en concordancia con lo propuesto con Frey (1984), quien sefiald que la
concentracién de Yb en el manto superior se encuentra restringida al intervalo X2 — X4 de valores
condriticos (Yb = 0.34-0.68).

En comparacién (Figura 7.9a), el manto modelado por el método de inversion presenta una
composicion en REE intermedia entre los xenofitos ultramaficos de tipo lerzolita de espinela y los de
tipo piroxenita de espinela u hornblenda de San Luis Potosi (Heinrich y Besch, 1992). Las relaciones
isotopicas de Sr y Nd de los magmas primarios de la SCN (Figura 7.9b) se encuentran dentro del
campo de los valores observados en dichos xenolitos (Schaaf et al., 1994). Adicionalmente, en la
Figura 7.10 se presenta un diagrama multi-elementos, normalizado a manto primordial, para la fuente
modelizada por inversion, utilizando f; = 5.4 + 3.7 % y concentraciones méaximas (Ci,m) en los

magmas. En este caso, no fue posible realizar una comparacion con los xenolitos de San Luis Potosi.

Finalmente, se puede concluir que parte de los magmas maficos de la SCN presentan
caracteristicas que se asemejan a liquidos primarios, con base en los criterios: SiO, < 52.5%, MgO >
7.0 %, y Mg-v > 65. El modelado de inversion de fusion parcial para estos magmas (con La como
elemento de referencia) revela que, el manto litosférico subcontinental bajo la SCN se caracteriza por
un enriguecimienta en elementos incompatibles relativo a un manto primitivo, con relaciones altas de

LREE/HREE y una ausencia de anomalias de elementos HFSE (Nb y Ta).
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Figura 7.7 Concentracion de elementos incompatibles en la fuente, relativas a la concentracion de cle
'y normalizadas a manto primordial (Sun y McDonough, 1989), para los magmas con caracteristicas

primarias de la SCN: (a) REE y (b} grupo completo de elementos estudiados.
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Figura 7.8 Curvas teoricas Ri-ﬁ para los magmas con caracteristicas primarias de la SCN, partiendo de
un Q7 = 2.1 (P = 0.040; D“ = 0.030), segiin ¢! modelo de Maaloe (1994). (a) Evaluacion de f) a
partir de R' observados en REE; y (b) Evaluacion de f, a partir de R' observados en elementos

incompatibles (Ta, Zr, Hf, e Y).
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En este punto, es necesario explicar el origen de la naturaleza enriquecida del manto, que
probablemente esta relacionado a procesos previos de metasomatismo. En principio, como lo han
sugerido Blatter y Carmichael (1998), podrfa pensarse que es ¢l resultado de la accion de fluidos
derivados de los sedimentos y el basalto que subducen en el occidente de México. Sin embargo, varias
observaciones geofisicas y geoquimicas complican esta idea. Dos ejemplos pueden ilustrar mejor esta
situacién. En primer lugar, no existe evidencia sismica de la presencia de la placa de Cocos bajo la
SCN (e.g., Pardo y Starez, 1995), de tal forma que la existencia de la fuente de la que derivarian esos
fluidos es incierta. Por otro lado, Verma (2000a) determiné la composicion quimica e isotopica de la
. placa de Cocos. En particular, los sedimentos ocednicos se caracterizan por mostrar una importante
anomalia negativa de Nb (con respecto a K y La} en diagramas multi-elementos normalizados a
MORB. Durante un proceso de metasomatismo, un fluido derivado de la placa de Cocos (constituida
incluso por una proporcion de sedimentos tan baja como 0.05%) deberia generar la anomalia de Nb en
la region del manto afectada por el proceso. Inclusive, los MORB alterados que subducen presentan
esta anomalia negativa de Nb con respecto al MORB promedio. De esta forma, la anomalia deberian
conservarla los magmas maficos, derivados por fusién parcial de ese manto metasomatizado. Sin
embargo, ni existe evidencia de un manto empobrecido en HFSE, ni los magmas méficos de la SCN
muestran dichas anomalias (Velasco-Tapia y Verma, 2001).

Por esta razdn, es necesario un proceso alterno para explicar la naturaleza enriquecida del
manto. Sheth et al. (2000) sefialaron que el manto litosférico subcontinental bajo el CVM puede ser
metasomatizado pasivamente, a través de fracturas, por fluidos que provienen del manto astenosférico
(e.g., McKenzie, 1989). Se ha reportado la presencia de fases silicatadas hidratadas estables en el
manto inferior (e.g., Othani et al., 2001). El ascenso convectivo y en condiciones adiabaticas de una
porcion del manto inferior provocaria la fusidn de estas fases hidratadas que penetrarian en regiones
més someras del manto, llevando consigo elementos incompatibles. Este modelo podria explicar el

origen de las caracteristicas que presenta el manto, del cual se derivan los magmas maficos en la SCN.

7.3 Andesitas de alto magnesio
7.3.1  Caracteristicas geoguimicas

En la SCN se han identificado andesitas de alto magnesio (T2, Velasco-Tapia y Verma, 2001),

que se caracterizan por contenidos de Si0,=53-55% y composiciones inusualmente altas de MgO (8-
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10%; Mg-v = 72-76), los cuales se concentran en algunos centros volcanicos (e.g., Pelagatos, Tetillas y
Tesoyo). En comparacion a los magmas maficos con caracteristicas parecidas a los de zonas de
extension (T1) de la SCN, estas andesitas ;ie alto magnesio presentan: (a) un mayor contenido de
elementos compatibles, tal como Niy Cr (Figura 7.11a); (b) menores concentraciones de HFSE y REE
(Figura 7.11b) y (c) olivinos con una mayor concentracién de magnesio (%Fo = 88.5 + 1.4) y espinelas

con mayores contenidos de cromo (Cr/[Cr + Al] = 0.563 + 0.020).

Es evidente que, a partir de su composiciéon geoquimica, e! origen de estos magmas no se
puede relacionar a procesos de cristalizacién fraccionada a partir de los magmas maficos Tl que
involucrarian un descenso en elementos compatibles, acompaiiado de un aumento en la concentracion
de elementos incompatibles. Por esta razdn, es necesario otro tipo de procesos para explicar el origen

de estos magmas.

7.3.2 La génesis de las andesitas de alto magnesio

En ia literatura, la petrogénesis de las andesitas de alto magnesio se ha discutido, de forma
general, en relacion a ambientes de arco por medio de dos mecanismds. En el primero de ellos se
propone un origen relacionado a la fusion parcial directa del manto superior bajo condiciones
hidratadas (e.g., Hirose, 1997), en donde el H,O (>10%) provendria de la deshidratacion de la placa
que subduce. La produccién de magmas sigutendo este mecanismo se encuentra generalmente
restringida a las zona de ante-arco mas que al frente volcanico, en donde se espera un mayor flujo de
H;O desde la placa que subduce (e.g., Tatsumi y Maruyama, 1989). Sin embargo, Kelemen (1995)
sefiald que este mecanismo presenta dificultades, ya que la solubilidad de los alcalis y de REE en
fluidos acuosos es cientos de veces mas pequeiia que su solubilidad en magmas. Por esta razon, el
metasomatismo de una peridotita con un fluido acuoso no aporta una proporcién importante en estos

elementos, que es observada en las andesitas de alto magnesio.

El segundo mecanismo involucra la reaccion entre liguidos en ascenso y un manto peridotitico
(Kelemen, 1995). Los liquidos iniciales podrian derivarse de la fusién parcial de la placa que subduce
(e.g., Hochstaedter et al., 1994) o por fusion parcial del manto (e.g., Yogodzinski et al., 1994). En el
primer caso, la fusién parcial de MORB metamorfizado (anfibolita o eclogita) producira un liquido
dacitico con alto contenido de Al,Os que, al re-equilibrarse cor un manto peridotitico en condiciones

hidratadas, puede generar andesitas de alto magnesio (Kay, 1978; Kelemen, 1995).
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Figura 7.9 (a) Diagrama de REE, normalizado a manto primordial (Sun y McDonough, 1989), para el
manto bajo la SCN modelizado por el método de inversion, utilizando fi = 54 + 3.7 % y
concentraciones maximas (Cimax) en los magmas. Las lineas punteadas indican una desviacion estandar
de los valores de concentraciéon. Para comparacion, se presenta la composicién reportada para los
xenolitos ultramaficos de San Luis Potosi (Heinrich y Besch, 1992): SL = lerzolita de espinela, SP =
piroxenita de espinela, HP = piroxenita de hornblenda. (b) Diagrama YN/ NG - ¥St/%Sr para los
magmas con caracteristicas primarias de la SCN y para los xenolitos ultramaficos de San Luis Potosi
(Schaaf et al., 1994). Como comparacién, se incluy6 el “arreglo del manto™ (lineas discontinuas) y la

linea de mezcla de MORB alterado — sedimentos del sitio 487 (Verma, 2000a).
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Figura 7.10 Diagrama multi-elementos, normalizado a manto primordial (Sun y McDonough, 1989),
para el manto bajo la SCN modelizado por el método de inversion, utilizando f; = 54 £ 3.7 % y
concentraciones maximas (Cim,) en los magmas. Las lineas continuas indican una desviacién estandar

de los valores de concentracion,

En el segundo caso, la fusién parcial de una peridotita producira un liquido basaltico. La
interaccion de este liquido, durante su ascenso, con la peridotita de un nivel superior del manto dara
lugar a la disolucién de piroxenos acoplada con la acumulacion de olivino (Fallon et al., 1988,
Kushiro, 1990; Kelemen, 1995). Dado que el ortopiroxeno es mas abundante en el manto superior que
el clinopiroxeno, la reaccion de disolucion incrementara el contenido de SiO; del liquido hasta alcanzar

una composicion andesitica:

(Mg, Fe), Si,O, +lig, — (Mg, Fe), SiO, + Si0, (liq,)

7.3.3  Modelo petrogenético para andesitas de alto magnesio en la SCN
En el contexto de la SCN, el proceso de genesis por reaccion de un liguido dacitico, derivado de

la fusion de un MORB, y la peridotita puede descartarse en virtud de que el producto de la mezcla (i.e.,

andesita de alto magnesio) deberia mostrar las fuertes anomalias negativas de Ba, Nb, La y Ce que
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presentan los basaltos alterados de la placa de Cocos (ver Figura 10, Verma, 2000a). Ademas, las
relaciones isotopicas de Sr y Nd observadas en las andesitas de alto magnesio en la SCN (¥'St/**Sr =
0.7039-0.7041, '*Nd/'"**Nd = 0.5128; Tabla 6.4) presentan diferencias significativas con respecto al
MORB aiterado de la placa de Cocos (¥'Se/%Sr = 0.7032, "*Nd/"™Nd = 0.5133), y son comparables a
las observadas en los magmas maficos de esta region (VSr/*°St = 0.7034-0.7040, "“Nd/'“Nd =
0.5127-0.5129).

40 T T T T
(a) ° T (o )
| i -
30 o T, T2 DB%
* T, . ) DD
> 20l o o uD ]
= * N,
@) *
A I * o
Qoo
10+ o [+ 4 A A bQ % db@o o] 3
" . Of&bAAAQ Aaﬁ 20 4
OOOQ% 4 %% Aé o
ot - a ® , |
2 4 6 8 10

MgO (%m/m aj.)

30+ (b) A o
To)
o o
EZO“ A 0 2
(=% a 8 a
5 ° ° a
ey 4 )
Z Qi A
ol x 2q 8
R )
c: Eggo%%%@%ml* A a
. A
0 1
0 lO 20 30 40
La (ppm)

Figura 7.11 Diagramas (a) Cr/Y — MgO y (b) Nb - La para la diversidad de magmas en la SCN.
Nétese las altas concentracion en MgO y Cr, asi como las bajas en Nb y La, para las andesitas de alto

magnesio (magmas tipo T2, localizados en recuadros), en comparacion a los magmas maficos (T1).
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De esta forma, la petrogénesis de las andesitas de alto magnesio podria estar relacionada a la
interaccion entre el liquido basaltico con caracteristicas similares a las de zona de extensidn, que se
genera por fusion parcial del manto, y la peridotita. El ambiente extensional y ia disipacién de energia
desde el liquido basaltico durante su ascenso permiten mantener la T > 1100°C a baja presion (<50
km} en un ambiente subsaturado en H;O, que han sido sefialadas como condiciones necesarias en la

generacion de estos magmas (Crawford et al., 1989).

Kelemen et al. (1998) mencionaron que este proceso ocurre en un intervalo vertical muy
restringido desde el lugar de la generacion del liquido inicial, que da lugar a canales estrechos de
disolucion con flujo de magma hibrido a una temperatura mas o menos constante. Esto podria explicar
el porque las temperaturas maximas de equilibr.io, segﬁn.ei geotermometro olivino-liquido, para los
magmas Tl y T2 son comparables (Figura 7.1). Por otro lado, Kelemen (1995) sefialé que la mayor
parte de las andesitas de alto magnesio generadas en estos procesos de reaccidn liquido
basaltico/peridotita no son eruptadas a la superficie debido a que presentan una mayor viscosidad'que
el liquido basaltico original (nNa~10° poise > na~10* poise a T~1100°C; Cas y Wright, 1996). Esto

explicaria la presencia tan limitada de estos magmas en la SCN.

Por otro lado, la acumulacion de olivino daria lugar a los altos valores observados en Mg-v y Ni,
en comparacion a los que presentan [os magmas méficos. El desacoplamiento entre los elementos LILE
y los HFSE que se observa en [os diagramas multi-elementos para estos magmas puede interpretarse en
términos de su particion con respecto a la mineralogia del manto superior. Kelemen et al. (1990)
reportaron que HFSE (e.g., Nb, Zr, Ti) presentan coeficientes de particion bajos para olivino,
ortopiroxeno y clinopiroxeno, pero que son mayores, en varios ordenes de magnitud, con respecto a los
REE. Por ejemplo, estos autores reportan que los coeficientes para La y Zr en estas fases son: (a) Ol
Di. = 0.000007, Dz =0.007; (b) Opx: : D, = 0.0025, Dz =0.07; {c) Cpx: : D, = 0.04, Dz =0.20.
De esta forma, durante la fusion parcial los HFSE no seran fraccionados fuertemente de los REE. Por
el contrario, en un proceso de interaccién magma-manto, el liquido puede reaccionar con un gran
volumen de olivino, ortopiroxeno y clinopiroxeno, fraccionando los HFSE con respecto a los REE.
Con base en el modelado de la reaccién de un magma basaltico y un manto lerzolitico, que simularon
como un proceso AFC, Kelemen et al. (1990) propusieron que el proceso producird liquidos

empobrecidos en Zr, Ti y REE, con una mayor relacion Mg / (Mg + Fe).
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7.4 Evolucién magmatica en la SCN

En comparacién a los magmag méﬁco;;, el magmatismo intermedio y acido en la SCN presenta
las siguientes caracteristicas: (a) patrones multi-elementos con un desacoplamiento entre LILE y HFSE
(e.g., anomalias negativas de Nb, Ta, Ti en diagramas multielementos), (b) una menor concentracion
de REE, y (¢) bajas concentraciones de Nb y altas relaciones de Ba/Nb. Adicionalmente, los magmas
intermedios y 4cidos muestran relaciones ®'Sr/*°Sr que son iigeramenté mayores y relaciones
"INd/"Nd ligeramente inferiores a los magmas maficos, mientras que las relaciones isot6picas de Pb
son similares (ver Tabla 6.4). Un modelo petrogenético adecuado para la SCN deberia explicar dichas
observaciones. En esta seccion s¢ presentan los resultados de la evaluacién de diversos procesos

petrogenéticos que podrian explicar el origen del magmatismo intermedio y acido en la SCN.

7.4.1 Modelos que involucran la placa de Cocos

Algunos autores han seiialado que las placas que subducen pueden generar magmas de arco,
siendo esto favorable en el caso de la subduccién de placas jovenes (e.g., Peacock et al,, 1994). Sin
embargo, como vya se ha sefialado, este mecanismo es invalidado debido a la incertidumbre acerca de la
posicion de la placa de Cocos bajo la SCN (Verma, 2000; Velasco-Tapia y Verma, 2001). Asumiendo
la posibilidad de la fusion de la placa, es dificil sostener esta hipotesis debido a que todas las rocas
intermedias y acidas de la SCN se encuentran alejadas de la linea de mezcla MORB-sedimentos en el

espacio 87Sr/%Sr-"‘3Nd/l“1‘\5_d (ver Figura 6.7).

Sin embargo, se podria aducir una participacion indirecta de la placa (como un fluido que
metasomatiza el manto) en la génesis de los magmas con Si0; > 53%. En este sentido, Wallace y
Carmichael (1999) modelaron la composicién de ese fluido derivado de la placa de Cocos, al que
adjudicaron por ejemplo las siguientes concentraciones: Bag= 1371 ppm y Cer= 81 ppm. Por otro lado,
Verma {2000a) reportd los siguientes valores de concentracion para el MORB y los sedimentos de la
placa de Cocos: Bamors = 7 ppm, Cemors = 4.8 ppm; Bagy = 1640 ppm, Ce,y = 32 ppm. Es evidente
que, siguiendo la proposicion de Wallace y Carmichael (1999), la composicion del fluido deberia estar
fuertemente dominada por los sedimentos. Ya que el patron multi-elementos de los sedimentos se
caracteriza por una anomalia negativa de Ce (Verma, 2000a), es claro que dicha anomalia deberia ser
transferida por los fluidos al manto metasomatizado (atn a niveles de 2% de sedimentos en el fluido) y

posteriormente a los magmas de la SCN. Sin embargo, este comportamiento no es observado en
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ninguna de las rocas de este campo monogenético. En contraste, en rocas volcdnicas del arco insular de
las Marianas se ha identificado una pequefia anomalia negativa de Ce { [Ce/Ce*] = Cey x [(Ndn/Lan)
"S/LaN] = (0.78-0.90; normalizados a condrita), la cual ha sido relacionada a la incorporacién de
pequefias cantidades (< 1%) de sedimentos peldgicos, que se caracterizan a su vez por una fuerte
anomalia negativa de Ce, tal que [Ce/Ce*] ~ 0.2 (Hole et al., 1984). En contraposicion, las
composiciones isotopicas de Sr y Nd de los magmas intermedios de AVCA si reflejan [a participacion

de la placa de Cocos en su génesis (ver Figura 6.7).

7.4.2 Diferenciacion simple de magmas bdsicos

La informacion geoquimica disponible para la SCN, particularmente los datos de REE, permite
descartar a ‘la cristalizacién fraccionada simple a partir de un magma basaltico como proceso de
evolucion magmatica (Verma, 1999, Velasco-Tapia y Verma, 2001). De esta forma, las andesitas y
dacitas presentan diagramas de Harker (e.g., Mg-v — SiO,; ver Figura 5.6) en donde se observa una
gran dispersion de datos. En comparacion a los magmas maficos, los magmas intermedios y acidos se
caracterizan por menores concentraciones de REE y HFSE (ver Figuras 5.9, 5.10, 6.8 y 6.9). Por el
contrario, los elementos incompatibles moviles (e.g., Sr, Rb, Ba) presentan concentraciones
comparables 0 mayores que los magmas maficos. Una amplia variacion en las relaciones de elementos
traza con coeficientes de particion comparables (e.g., K/Nb; Figura 7.12) es indicativa de que la
evolucion magmatica ocurrié en condiciones de sistema abierto, es decir producto de la interaccién de
diversas fuentes, Finalmente, las diferencias en las relaciones isotopicas *'Sr/*Sr y "*Nd/'**Nd entre
los magmas maficos y aquellos con mayor contenido de SiO, sugiere la imposibilidad de la
cristalizacidn fraccionada como proceso dominante de evoluciéon magmatica en la SCN. Cabe sefialar
que los modelos de diferenciacion simple también han sido descartados en 6lras zonas del CVM (e.g.,

Amealco, Los Azufres, Los Humeros, Huichapan).
7.4.3 Asimilacion — Cristalizacion fraccionada

La inconsistencia de la cristalizacion fraccionada, para explicar las caracteristicas geoguimicas
de los magmas intermedios y dcidos en la SCN, hace necesario evaluar modelos mas complejos. Un

posible mecanismo de evolucion podria ser la asimilacién de corteza combinada con cristalizacion

fraccionada (AFC, assimilation and fractional crystallization; DePaolo, 1981). La presencia de
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enclaves de rocas metamérficas y pluténicas en algunas lavas con caracteristicas de desequilibrio
(domos Lama y Tabaquillo) podria confirmar tal hipétesis. En este modelo, la concentracién de

‘cualquier elemento traza (Cy) en el magma hibrido producto de la AFC estaria dada por:

ca=cj’-f+—’~-c,,-(1—f) [ecn. 7.17]
’ r+0D-1 :

en donde C° representa la concentracion del elemento traza en el magma original, C, es la
concentracion del contaminante que es asimilado (e.g., la corteza), r es la relacion entre la velocidad de
asimilacién y la velocidad de cristalizacién fracgionada, D es el coeficiente de particion global para el
arreglo mineralégico que se fracciona, y f=F ¢~ "*PXeN o donde F representa la fraccion de liquido

remanente al terminar el proceso.

0.5 Ll T T T T
*
° T, R A |
_— o A
g; 0.4 r A T4 On ] a% R
N TS © A A » 4
A 4 A * A

é 03} o ] o A ﬁAA A A£
~ oy, & o o A A
= o o AL % = A -
g o A xxpl O
§ ’(& <§ & O 08 A
Q, O.lf x Qe %&@ ]
W

00 50 55 60 65

Si0, (% m/m aj.)

Figura 7.12 Variacion de la relacion K;O/Nb con respecto a SiO, para los magmas intermedios y
acidos de la SCN. El area que ocupan los magmas maficos (T1) y las andesitas de alto magnesio (T2)

se encuentran marcadas por recuadros.
El proceso AFC fue evaluado en la SCN previamente por Verma (1999) partiendo de un

liquido original cuya composicién fue el promedio de los magmas maficos reportados en Verma

(2000a). En este trabajo, el autor destaco que si una proporcion importante de corteza fue asimilada
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para generar las rocas intermedias y acidas de este campo monogénetico por un proceso AFC se
requeriria de un material asimilado con concentraciones de REE mas bajas que las observadas en las
andesitas y dacitas de la SCN, contenidos bajos de Nb (unos cuantos ppm) y relaciones isotopicas
similares a las del magmatismo intermedio. De esta forma, Verma (1999) utilizé dos combinaciones de
xenolitos corticales del 4rea de San Luis Potosi (Schaaf et al., 1994) para representar al asimilado de
corteza inferior: (a) la composicion promedio de ocho xenolitos metaigneos maficos (MLC, mafic
lower crust) y (b) la composicidén promedio de catorce xenolitos, que incluyen los metaigneos, ademas
de intermedios y metasedimentarios (LC, lower crust). Verma (1999) sefial6 que el proceso AFC no es
del todo satisfactorio para modelar la evolucion magmatica en la SCN. Sin embargo, la modelacién
estuvo restringida a la evaluaciéon de un namero muy reducido de elementos (Ba, Nb, La e Yb;

presentando el diagrama Ba/Nb-La/Yb) para un grupo limitado de muestras de la SCN (n=12).

Con el objeto de probar los resultados de Verma (1999) con respecto al proceso AFC en la
SCN, se realizé un estudio que considerd: (a) una revision de informacién acerca del basamento
expuesto y xenolitos de la corteza en el centro de México, (b) la modelacion AFC para un namero
mayor de elementos traza, considerando como liquidos iniciales al promedio de magmas maficos de
caracteristicas primarias (MP) dentro del grupo de magmas méficos T1 y un magma representativo de
las andesitas de alto magnesio (AM = CHI70; tipo T2) y (¢) la evaluacién de los magmas intermedios

T3 y T4 incluidos en la base de datos presentada por Velasco-Tapia y Verma (2001).

La informacién geoquimica e isotdpica disponible en la literatura sobre el basamento expuesto
y xenolitos de la corteza en el centro de México es en general muy limitada y se encuentra registrada
en unos cuantos trabajos (Ruiz et al., 1988a,b; Roberts y Ruiz, 1989, Schaaf et al., 1994; Urrutia-
Fucugauchi y Uribe-Cifuentes, 1999; Lawlor et al., 1999). Con respecto al basamento expuesto, Ruiz
et al. (1988a,b) estudiaron un grupo de ortogneisses y metacuarzitas en facies granulitica del
Precambrico medio en el area de Molango, Hgo., con una edad de ~1.0 Ga y edades de residencia en la
corteza (Tpw) de 1.48-1.77 Ga. Sin embargo, para estas muestras solo se dispone de informacion
isotopica de Sr y Nd (Tabla 7.4). En un trabajo mas reciente, Lawlor et al. (1999) realizaron un estudio
mas detallade sobre estos afloramientos granuliticos en Molango, Hgo., nombrados colectivamente
como Gneiss Huiznopala. Tres unidades litologicas fueron reconocidas por estos autores: (1) una serie
principal de ortogneisses, (2) un complejo de anortosita-gabro, y (3) un secuencia de paragneisses
estratificados. Con base en estudios de U-Pb, se establecié que el origen del Gneiss Huiznopala
comprendié dos etapas: (1} un magmatismo de arco entre ~1200 a ~ 1150 Ma, (2) el metamorfismo en

facies granulitica (T = 725 + 50°C, P= 7.2 £ 1.0 kbar) y el probable emplazamiento‘ del complejo
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anortosita-gabro a ~1000 Ma. Para estos materiales representantes del basamento Precambrico de
Meéxico existe informacién geoquimica e isotépica (Nd, Pb y U) disponible. Por otra parte, xenolitos de
corteza inferior se han localizado en San Luis Potosi, Zacatecas y Michoacan, conformados por rocas
metamorficas de facies granulitica que se encuentran incrustados en rocas alcalinas. Estos se pueden
clasificar en (a) para-gneisses cuarzo-feldespaticos de  sillimanita-granate  (xenolitos
metasedimentarios), y (b) orto-gneisses maficos a intermedios, que incluyen granulitas de dos
piroxenos, granulitas de piroxeno-plégioclasa, y granulitas de espinela o granate. Ruiz et al. (l988b)
sefialaron que el grupo de xenolitos que estudiaron presenté temperaturas de equilibrio de 950 + 100
°C a 9-13 kbar (32-45 km), por lo que supusieron que dichos xenolitos se originaron en un drea muy
restringida y cercana a la frontera manto-corteza. De forma similar al basamento expuesto en Molango,
la mayor parte de la informacién disponible para estos xenolitos consiste en datos isotopicos de Sr y
Nd (Tabla 7.4), aunque Schaaf et al. (1994) y Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999) reportaron
la composicidn geoquimica en elementos mayores y traza para los especimenes que estudiaron (Tabla

7.5).

Tabla 7.4 Datos isotopicos de Sr y Nd para rocas del basamento en el centro de México.

Localidad Xenolitos® N *igr/fogr n T9NG/ N Tom
A. Ruizetal. (1988a.b)

A. 1 Afloramiento Precambrico

Molango (Hgo) ML, 1 3 0.70703 +80 3 0.51221 % 10 1.48 - 1.56
MS 1 0727074+ 9 I 0.511833+ 9 1,77

A.2 Xenolitos de Corteza Inferior

Ventura (SLP) Ml 4 0.70515 + 3 4 0.51259 + 4 0.66 - 1.05

Sto. Domingo (SLP) Ml 9 0.70557 + 2 5 0.51253 + 2 0.86-1.72
MS 1 0.730445+ 5 i 0.512052+ 5 1.56

El Toro (Zac) MI ] 0707188+ | i 0.512580+ 6 1.52

B. Schaaf et al. (1994)

B.1 Xenolitos de Corteza Inferior

San Luis Potosi MI 8 0.70449 + 60 8 0.51264 + 12 1.08 - 3.09
! 3 0.70990 + 250 3 0.51240 + 12 1.77-2.26
MS 3 0.71726 + 100 3 0.51228 + 13 1.60 - 1.77

C. Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999)
C. ] Xenolitos de Corteza Inferior
V. Santiago (Mich)  MI - 0.7037 - 0.512641 1.51
D. Lawlor et al. {1999)

D.1 Afloramientos precdmbricos

Gneiss Huiznopala M1 - 4 0.51241 +13 1.47-3.18

(Molango, Hgo.) 1 - 6 051220 + 9 1.42 - 1.60
AnGa - 5 0.51232 £17 1.34 - 1.69

*MI = xenolito metaigneo, | = xenolito intermedio, MS = xenolito metasedimentario, AnGa = complejo de

anortosita-gabro. *Edad modelo reportada para los materiales en la literatura.
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En la Figura 7.13a se han graficado los datos disponibles de Sr/%Sr y "*Nd/'“*Nd para el
basamento expuesto en Molango y los xenolitos de la corteza inferior de la parte central de México. En
la Figura 7.13b se presenta el diagrama 2**Pb/**Pb — "“YNd/"**Nd para el basamento expuesto en
Molango, Hgo. A partir de estos graficos se decidié descartar para el modelado AFC a los datos de
basamento expuesto, asi como los de xenolitos metasedimentarios € intermedios, ya que muestran una
diferencia significativa con respecto a la composicion isotopica del magmatismo de la SCN. De esta
forma, los xenolitos metaigneos reportados por Schaaf et al. (1994), con relaciones de TSr*Sr y
"SNd/"“Nd que cubren el mismo espacio que los magmas intermedios y acidos de la SCN, se
consideraron como una representacion apropiada de la corteza inferior para la modelacién, ademas de

contar con una base de datos geoquimica e isotdpica amplia.

= S5CN

Molango (R84}
SLP (R33)
SLP. Maf(§54)
SLP- Int (594}
SLP-5ed {594)
Santingo (U99)

0.5130

+or0a »

*Nd

0.5125

]43Nd/

0.5120

0.7000 0.7100 0.7200 ¢ 0.7300

Molangn GH (L99)
® AnGa

. * e !:uu

0.5120 0.5125 0.5130
Mg g

Figura 7.13 Composicion isotdpica del basamento expuesto y xenolitos de la corteza inferior del
centro de México: (a) "*Nd/"'Nd - *’Sr/**Sr, BMI = basamento metaigneo, BMS = basamento
metasedimentario, XMI = xenolitos metaigneos, XMS = xenolitos metasedimentarios; Ref., R88 =
Ruiz et al. {1988a,b), $94 = Schaaf et al. (1994}, U939 = Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999).
(b) 206pp2%pp — "INd/'""*Nd, GH = Gneiss Huiznopala: AnGa = complejo anortosita-gabro, MI =

basamento metaigneo, | = basamento intermedio; Referencia, L99 = Lawlor et al. (1999).
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Tabla 7.5 Composicion geoquimica e isotopica para (a) magmas maficos y andesita de alto
magnesio de la SCN y (b) xenolitos de corteza inferior de San Luis Potosi (Schaaf et al., 1994) y
Michoacan (Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes, 1999). -

Material- -~ -~ Magmas méficos~ _ And Mg Corteza Inferior

MP AM CL(MI) Ci(h CI {MI)
Ref! Vil Vol $94 594 99
Elem /RI N X+ § X N Xt$§ N Xt S N Xt S
% m/m
SiQ, 22 511409 53.82 8 4950t 29 3 58324 3 467109
TiO, 22 1721014 0.78 8 13+08 30 1141014 3 1.12+023
AlLO; 22 158105 15.70 8 17615 3 6.5+ 1.1 3 1745
FeQ! 22 8.8t08 6.91 8 87+7 3 7712 3 1Ll 43
MnO 22 0.149+0.010 0.12 8 0.151£0.026 3 0.127+0.020 3 0,120 £0.040
MgO 22 83405 9.63 8 77113 3 4505 3 95+40
Ca0 22 81106 7.80 B 113£19 3 59407 T3 10807
Na,O 22 4081032 3.31 8 25+07 3 28405 3 24109
K;0 22 1.18+0.13 1.0l 2 0441025 3 0851017 300211009
P,0, 22 0504009 0.75 8 013006 3 020+012 3 0.053 £ 0.040
He/g
La 22 207+39 108 8 6lx21 3 125 4.3 32921044
Ce 20 528 24.0 8 166 ' 3 27+ 10 3 5851034
Pr 2 6.4 33 30911014
Nd 1l 25441 14.0 8 10442 3 14+7 1 6.7
Sm n 59407 343 B 34+£12 3 424210 i 1.0
Eu 13 1904014 1.09 8 1301028 3 141 +021 3074013
Gd 2 6006 338 3 215+064
Tb . 13 0841007 0.57 8 066+022 3 086029 30174007
Ho 2 1.1 0.65
Er 2 3.06 1.90 ) 3 0664030
Tm 2 0.42 0.27 2 0071004
Yb 11 282%023 1.76 8 21+08 3 32106
Lu 11 0.384 0.042 0.25 8§ 034+014 3 055+£0.11 3 0.080£ 0032
Ba 22 292 £ 80 2472 8  130t60 3 510+ 120
Nb 11 182+3.4 2.7 8 3+7 3 100420
Zr 22 220 + 30 113.9 8 1 £31° 3 140 + 70
Y 200 30120 17.7 8 22+7 3 3216
Sr 22 520 £ 50 3715 §  390£300 3 270 £ 90 3 640 +300
Rb 19 215+35 19.3 8 4421 3 7.0£00 3 25:09
Ni 22 154 +23 2199 3 58+ 26
Cr 13 278133 4883 3 147+ 15
Y 1 155+ 16 155.6 8  300+I180 3 165 + 30
¥15r/4Sr 5 070366+£19 | 07039 8 07045+7 3 0.70990 £ 250 | 0.7037
14INd/MNd 4 0.51288 + 4 8 051276113 3051240 £ 12 1 0.512641

*Referencias: V01 = Este trabajo, MP = promedio de magmas maficos primarios, AM = andesita de alto magnesio CHI70;
§94 = Schaaf et al. (1994}, CI{MI) = promedio de xenolilos metaigneos, CI{1) = promedio de xenolitos intermedios; U99
= Urrutia-Fucugauchi y Uribe-Cifuentes (1999), CI{MI) = promedio de xenolitos granuliticos.

De esta forma, se modeld el proceso AFC con elementos traza, aplicando la ecuacion 7.17, con
las siguientes condiciones: (a) se contemplaron como ligquidos originales a la composicién promedio de
los magmas maficos primarios (MP) y a la andesita de alto magnesio CH170 (AM) (Tabla 7.5); (b) en
la evolucion magmaética de estos liquidos se considero la cristalizacion del arreglo mineralégico 0.2501

+ 0.300px + 0.20Cpx + 0.25Plg, que es consistente con la mineralogia observada en los magmas
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intermedios del tipo T3, que incluye andesitas traquibasalticas, andesitas basalticas y andesitas; (c)
como material asimilado se co_nsideré al promedio de los xenolitos méficos de San Luis Potosi [CI(MI)
= Cl] reportados por Schaaf et al. (1994), asumiendo una velocidad de asimilacion a cristalizacion
fraccionada r = 05. El modelado se representd en diagramas multi-elementos, mostrando
concentraciones promedio del tipo de magma evaluado (Figura 7.14), y bivariados, que involucraron

todos los datos disponibles en la compilacién sobre la SCN (Figura 7.15).

El modelado AFC para MP asimilando CI, al alcanzar un 80% y 90% de liquido remanente
después del proceso, es capaz de reproducir la mayor parte del patrén multi-elementos de la
composicién promedio de las andesitas traquibasalticas (BTA) y de las andesitas basalticas (BA)
respectivamente. Sin embargo, este modelo no ;eproduce las anomalias negativas de Nb y TiO; de
estos magmas (Figura 7.14a). Estas deficiencias son superadas utilizando como liquido original a AM,

aunque ahora el % de liquido remanente después del proceso ajusta entre 50-70% (Figura 7.14b).

El modelado AFC también fue efectuado sobre diagramas de elementos traza de tipo Y/X - X,
utilizando elementos incompatibles, que permiten la visualizacion de todas las muestras de la base de
datos y no solamente valores promedio, como los observados en las Figuras 7.14a,b. En la Figura
7.15a,b se presentan los modelos AFCyp.cr ¥ AFCapm.cr aplicados a magmas tipo T3 y T4 sobre los
diagramas Ba/Nb ~ Nb y Ba/La — La. A partir de estos graficos podria suponerse que una parte de los
magmas intermedios de la SCN estarian relacionados al proceso AFC, partiendo de liquidos iniciales

de tipo MP y AM.

Sin embargo, algunos autores (e.g., Albaréde, 1995) han sefialado que las tendencias observadas
en diagramas de tipo Y/X - X pudieran ser ficticias, como resultado de la presencia del mismo
elerﬁento en los dos ejes. Segun este autor, estos efectos pueden ser evitados al utilizar diagramas
“libres de correlacion™ X/Y — A/B. En consecuencia, el modelado AFC se representé sobre diagramas
de este tipo, tal como Ba/Zr — Sr/Nb (Figuras 7.15¢). A partir de estos graficos es posible establecer
que algunos BA y BTA de tipo T3 podrian ser el resultado del proceso AFCapm.c, mientras gue el
proceso AFCyp.cr €s totalmente descartado por el diagrama La/Nb - Ba/Y. De esta forma, las andesitas
de alto magnesio podrian contribuir a la evolucion magmatica de la SCN por medto de un proceso
AFCamci- Sin embargo, ya que el proceso AFC no puede explicar una gran parte del magmatismo
intermedio y acido de la SCN, es necesario investigar otros procesos de tipo abierto (e.g., mezcla de

magmas, fusion parcial de materiales corticales).
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Figura 7.14 Modelos de asimilacion - cristalizacion fraccionada (AFC; r = 0.5) para la evolucidn
magmatica en la SCN: (a) Proceso AFC considerando a un promedio de los magmas primarios (MP)
como liquido original; (b} Proceso AFC considerando a una andesita de alto magnesio (AM) como
liquido original. El resto de las curvas representan a corteza inferior que es asimilada (CI),
composicion promedio de andesitas basélticas (BA) y andesitas traquibasalticas (BTA) de tipo T3. Los

nameros 30, 40, 50, 60, 70, 80 y 90 representan el % de liquido remanente después del proceso AFC,
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Figura 7.15 Modelos AFCpp.c y AFCamr (r = 0.5) representados en los diagramas: (a) Ba/Nb — Nb,
(b) Ba/lLa — La, (c) Ba/Zr — Sr/Nb para los magmas intermedios y acidos de la SCN. MP = promedio de
magmas primarios de la SCN, AM = andesita basaltica de alto magnesio de la SCN, ClI = corteza

inferior que es asimilada. Ef simbolo “+” marca el % de liquido remanente después del proceso AFC.
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7.4.4 Fusion parcial de la corteza y mezcla de magmas

Verma (1999) propuso que parte del mégmatismo intermedio y acido de la SCN ha sido
generado por fusién parcial de la corteza inferior. En un contexto extensional, esta hipdtesis puede ser
sustentada con base en modelos de anatexis de corteza inferior en zonas con un gran espesor cortical
(Laube y Springer, 1998). Se ha reportado que, en la etapa temprana de una extensién continental, el
manto litosférico es una potencial fuente magmatica (Leeman y Fitton, 1989). La mayor parte de estos
magmas se emplazarian en la base de la corteza gruesa o dentro de ella (McKenzie y Bickle, 1988). En
ambos casos, existe la posibilidad de una interaccion fisica y quimica entre el magma y la corteza.
Parte de esta interaccion es térmica, ya que los magmas maficos disipan energia calorifica hacia la
corteza, que puede provocar la fusion parcia]i intra-cortical y la posibilidad de mezcla entre los
diferentes magmas. La incorporacion de agua, desde el magma mafico o aquella que es liberada por la
fusion de minerales hidratados (e.g., micas y anfiboles), favorece al abatimiento del punto de fusion de

los minerales que constituyen la corteza.

Fix (1975) sugiri¢ la existencia de material fundido en la base de la corteza en el centro de
México, lo cual ha sido confirmado por modelos gravimétricos (e.g., Campos-Enriquez y Sanchez-
Zamora, 2000). Estos magmas podrian contribuir a un incremento en el espesor de la corteza y
provocar su fusion parcial, asi como procesos de mezcla entre los magma maficos y aquellos con altos
contenidos de Si0O,, consistente con lo observado en la SCN (Verma, 1999). De esta forma, sélo una
parte del volumen de los magmas maficos, no afectados por los procesos de contaminacion, seria

eruptado en la superficie.

Verma (1999) desarrollo un modelo cuantitativo sobre la fusion parcial de fa corteza inferior,
utilizando la composicion promedio de los xenolitos corticales de San Luis Potosi (Schaaf et al., 1994),
Este autor sefiald que ~50% de fusion parcial de este material es capaz de reproducir en términos
generales los patrones multielementos y de REE de las dacitas de la SCN (salvo REE medianos, Sma
Th, y algunos LILE, tal como K, Rb y Ba). Como ya se ha mencionado, las relaciones isot'épicas
7545y y " Nd/ **Nd de los xenolitos corticales de San Luis Potosi son similares a los observados en

los magmas daciticos de fa SCN (ver Figura 7.13).
Verma (1999) menciond que el origen del resto del magmatismo intermedio esta relacionado a

procesos de mezcla entre los magmas maficos, generados por fusidn parcial del manto, y los magmas

daciticos, producto de la fusién parcial de la corteza inferior granulitica. Sin embargo, no presentd
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ningtin modelo cuantitativo para avalar esta hipdtesis. A continuacidn se presenta una discusién mas

detallada sobre los procesos de mezcka en la SCN,

En principio, es importante sefialar que los volcanes de la SCN que han emitido material
mafico se encuentran intercalados por aquellos que han eruptado magmas intermedios y acidos. Incluso
en varios sitios del campo volcanico, algunos volcanes que han eruptado rocas maficas se encuentran
separados por pocos kilémetros de volcanes contemporaneos de composicion dacitica. Con base en la
informacion geocronoldgica (Tabla 5.1}, se puede estabiecer que los distintos tipos de rocas han
aparecido a través de la historia del campo volcanico. Estos hechos sugieren que existe la posibilidad

de interaccion entre [os magmas maficos y los daciticos.

Desde un punto de vista mineraldgico, algunas observaciones apoyan la posibilidad de
procesos de mezcla en la SCN. Asi, los magmas intermedios tipo T3 se caracterizan por presentar
olivinos cuya composicion (Fo g4y ; 31) es comparable a la de los magmas maficos T1 (Fogsg + 2.5),
mientras que sus ortopiroxenos tienen una composicion (Eng, ;4 1 5) similar a la de aqueilos presentes en
los magmas daciticos T4 (Engys . 31). Las plagioclasa en los tres grupos presenta una composicion
quimica s'imilar (T1: Anggg + 47; T3, T4: Ansys 4 4s5). El hecho de que la composicion de olivino
permanezca mas o menos constante con la variacion de SiO; en los grupos T1 (50-53%) y T3 (53-62%)
invalida la cristalizacion fraccionada, en donde se esperaria un incremento acoplado de %FeQ y SiO,.
Por ¢! contrario, una composicion constante de olivino es indicativa de su cristalizacion en el magma

baséltico antes de que ocurra el proceso de mezcla.

Los magmas de tipo T35, que se caracterizan por presentar variados arreglos y texturas de
desequilibrio, son de particular importancia en la evaluacién de los procesos de mezcla en la SCN.
Entre las caracteristicas que distinguen estos magmas del resto del vulcanismo en la SCN se puede
sefialar la coexistencia de cuarzo y olivino, cuarzo con aureolas de reaccién de clinopiroxeno, cristales
de piroxeno y plagioclasa con zonados oscilatorios. Estos magmas se distribuyen en un intervalo
amplio de Si0, (55.5-67%) y de Mg-v (58-72). Arreglos y texturas en desequilibrio semejantes han
sido reportados en los volcanes vecinos Iztaccihuatl y Popocatépett (Nixon y Pearce, 1987; Nixon,
1988a,b; Boudal y Robin, 1988; Kolinsky, 1990) y en otros centros volcanicos del CVM (Sheth et al,,
2000), los cuales se han interpretado como el resultado de mezcla de magmas. La evidencia de
desequilibrio mineraldgico observada en la SCN y en los otros centros volcanicos del CVM puede ser

el resultado de procesos de mezcla entre magmas con temperatura, densidad y viscosidad diferentes,
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que dan lugar a productos que no son totalmente homogéneos (e.g., Kouchi y Sunagawa, 1982;

Wilcox, 1999).

Por otro lado, la composicion del elemento i en un producto de mezcla de magmas esté definida

cuantitativamente por la ecuacion (Wilson, 1995):

Cl=x*C,+(1-x)*C, fecn. 7.18]
en donde los subindices m, A y B se refieren respectivamente al producto de la mezcla y a los
componentes A y B, mientras que x indica la proporcién del componente A en producto. De esta
forma, el proceso de mezcla de magmas describira en diagramas elemento-elemento una linea recta que
une los miembros finales. En las Figura 7.16 se presentan diagramas de variacion de un grupo de
elementos mayores (TiO,, Al;O;, FeO, MgO, Ca0 y K,0) con respecto a SiO; para los magmas de la
SCN, que incluyen lineas de mezcla suponiendo como componentes finales al promedio de los
magmas maficos T1 (MP, Tabla 7.5) y al promedio de los magmas con SiO; > 60%. Aunque la linea-
de mezcla representa una simplificacion, es obvio que la dispersién de ambos miembros terminales
(end-members) daria lugar a la dispersién observada en los productos de la mencionada mezcla. De
esta forma, podria inferirse a partir de estos graficos que un proceso d€ mezcla puede reproducir las

composiciones de elementos mayores de los magmas intermedios de la SCN.

Sin embargo, en la literatura (e.g., Cox et al., 1979) se ha sefialado que: (a) los elementos traza
se deben utilizar preferentemente para evaluar los procesos de mezcla de magmas, ya que
frecuentemente describen un intervalo de variacion mas amplio que los elementos mayores y (b) que
otros procesos (tal como la fusion parcial y la cristalizacion fraccionada) también pueden presentar
arreglos lineales en estos diagramas. Por estas razones, se ha sugerido el uso de diagramas que
involucran relaciones de elementos traza para evaluar el proceso. En la Figura 7.17 se presentan tres
diagramas que involucran elementos traza: (a) Ba/Nb — Nb, (c) Ba/La — La y (e) Ba/Zr - Sr/Nb, con el
objeto de evaluar el proceso de mezcla para los magmas intermedios y acidos de los grupos T3 y T4,
En los graficos (b), (d) y (f) de la Figura 7.17 se presentan diagramas equivalentes, con objeto de
evaluar el proceso de mezcla para los magmas en desequilibrio (grupo T5). En cada grafico se presenta
la linea de mezcla entre las composiciones promedio de los magmas maficos primarios (MP) y de los
magmas intermedios y 4cidos con Si0; > 60% (EV), asi como el campo que ocupan en el diagrama los

miembros finales.
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Figura 7.16 Diagramas de variacion de elementos mayores (a) TiO,, (b) AL,O;, (¢) FeO, (d) MgQO, (e)
CaQ, (f) K;O con respecto a SiO;. Los graficos incluyen la linea de mezcla entre las composiciones

promedio de los magmas maficos T1 y los magmas con SiO; > 60%. Adicionalmente, en cada

diagrama se presenta el campo que ocupan los miembros finales.
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Figura 7.17 Evaluacion del proceso de mezcla de magmas en los diagramas: Ba/Nb — Nb (a, magmas

intermedios y 4cidos T3 y T4; b, lavas en desequilibrio); Ba/La - La (c, magmas intermedios T3 y T4,

d, lavas en desequilibrio); y Ba/Zr — Sr/Nb (e, magmas intermedios T3 y T4 f, lavas en desequilibrio).

Los diagramas incluyen la linea de mezcla entre la composicion promedio de magmas maficos (MP) y

reagmas con Si0; > 60% (EV). El 4rea que ocupan los miembros finales en los graficos esta marcada

por una linea discontinua.
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De nueva cuenta, las lineas de mezcia en estos diagramas representan una simplificacion de un
proceso complejo. Sin embargo, puede inferirse que la variabilidad composicional de los miembros
terminales daria lugar a la dispersién observada en los prbducto;s de 1a mencionada mezcla. De esta
forma, con base en la variacién geoquimica de las relaciones de elementos traza, asi como de la
evidencia petrografica, se puede deducir que la mezcla de magmas es un proceso dominante en la
evolucion magmatica de la SCN, como también ocurre en los volcanes vecinos [ztaccihuatl y
Popocatépet! (Nixon, 1988a,b; Boudal y Robin, 1988; Kolinsky, 1990) y en otras regiones del CVM
{Sheth et al., 2000). De esta forma, el desacoplamiento entre los elementos LILE y HFSE presentes en
las rocas més evolucionadas serian transferidas a las rocas producto de la mezcia (e.g., magmatismo
intermedio en la SCN). Este proceso ha sido observado en otras regiones que experimentan un
ambiente extensional (e.g., Basin and Range, E}ans et al., 1989; rift del Rio Grande, McMillan y
Dungan, 1986). -

7.5 Comentarios finales

Durante ¢l presente capitulo se ha utilizado la informacién geoquimica, isotépica y
mineraldgica para identificar los procesos que dieron lugar a la diversidad magmatica observada en la
SCN. El origen de los magmas maficos estd relacionado a la fusién parcial de un manto litosférico. La
aplicacion de un modelo inverso de fusion parcial ha permitido establecer las caracteristicas
geoquimicas de la fuente: un manto, isotdpicamente heterogéneo, enriquecido en LILE vy sin evidencia
de desacoplamiento LILE/HFSE. La génesis de los magmas intermedios con alto magnesio se ha
relacionado a un proceso de interaccion entre los magmas maficos y el manto. La mezcla entre
magmas maficos, derivados del manto litosférico, e intermedios y 4cidos, generados posiblemente por
fusién parcial de la corteza inferior heterogénea, es un proceso viable para producir los magmas

intermedios en la SCN.
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8. Conclusiones

En el presente estudio se cubrieron diverso§ aspectos relacionados a Geoquimica Analitica y a
la aplicacién de informacién geoguimica en el desarrollo de modelos de génesis y evolucidn
magmatica en el campo volcénico de la Sterra de Chichinautzin (SCN), Cinturén Volcanico Mexicano.

De los resultados obtenidos, cabe destacar los siguientes puntos:
A. Materiales de Referencia Geoquimica

1. Se realizd una revision critica sobre los div‘ersqs métodos estadisticos (e.g., métodos basados en
parémetros de tendencia central o que involucran la deteccion de valores erréneos) que han sido
utilizados en la evaluacién de la concentracion mis probable en materiales de referencia
geoquimica (GRM). Se detectaron una serie de inconsistencias estadisticas que invalidan su uso. El
modelo estadistico SIPVADE, basado en la deteccién de valores erroneos por medio de distintas
pruebas (e.g., desviacion/expansion, tipo Grubbs, tipo Dixon y de momentos de alto orden), supera
las inconsistencias detectadas en los modelos anteriores. El modelo fue aplicado a cinco GRM del
USGS (basalto BHVO-1, andesita AGV-I1, riolita RGM-1, diabasas W-1 y W-2), que son
utilizados ampliamente en laboratorios geoquimicos para controlarda precision, ia exactitud y la
sensitividad de métodos de analisis.

2. Se llevd una evaluacién de eficiencia de las pruebas estadisticas utilizadas en la deteccion de
valores erroneos. Las pruebas tipo Grubbs mostraron la mayor eficiencia para detectar un valor
erroneo individual (k=1) en muestras de poblacion con n; = 6-50. Para el dominio n,= 51-100, las
pruebas que incluyen momentos de alto orden (skweness y kurtosis) fueron las de mayor
efectividad. Los procedimientos en bloque, en donde se identifica mas de un valor erréneo a la vez
(k=2-4), fueron mas sensitivos en la deteccion de valores discordantes en comparacion a las
pruebas estadisticas en versién k=1 aplicadas en secuencia, siendo las variantes tipo Grubbs las

mas efectivas, sin importar el nimero de datos que incluya la muestra de poblacidn

B. Fiuorescencia de Rayos-X

3. Serealizd una revision acerca de los procedimientos utilizados para construir curvas de calibracién
de XRF para el anilisis de materiales geologicos. Se detecté que la certidumbre de las

concentraciones de los GRM vy la validez del modelo de regresion aplicado en el proceso han sido

aspectos ignorados en trabajos previos. Se establecid un método de XRF para ¢l analisis de
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elementos mayores en materiales geoldgicos que cubrid las deficiencias de modelos anteriores. E
problema de la certidumbre de las concentraciones de los GRM fue resuelto aplicando el método
SIPVADE. ;

4. A partir de datos experimentales de intensidad fluorescente (corregida por efectos de matriz y
deriva instrumental) obtenidos para elementos mayores en GRM, se evalué la validez estadistica de
cuatro distintos modelos de regresion en la construccion de curvas de calibracion. Se establecié
que una regresion ponderada que utiliza la intensidad como variable independiente, y en donde se
toman en cuenta los errores de las variables en ambos ejes, es una mejor opcion al compararla con
¢l método convencional de regresidn lineal simple. Este procedimiento no ha sido aplicado con
anterioridad en procesos de calibracion para analisis de materiales geoldgicos. Se establecieron
curvas de calibracion para trabajo de rutina, que se construyeron a partir de datos de concentracion
en elementos mayores para dieciséis GRM (e.g., obtenidos por SIPVADE) y su intensidad

fluorescente asociada, que representan el promedio de cuatro mediciones experimentales.
C. Cinturon Volcdnico Mexicano

S. Se realizé una revision acerca del CVM, que incluyé: (a) la edad de inicio del magmatismo, (b) e!
ambiente geotectdnico en el marco de la teoria de tectonica de placas, y (c) la divisidn estructural y
tectonica de la provincia y (e) la diversidad geoquimica observada a lo largo de la provincia, que
incluye la presencia de importantes volimenes de magmas similares a los maficos observados en
zonas de extension. Se presenté una discusidn sobre las diversas hipdtesis que han sido propuestas
en la literatura acerca del origen del CVM. Se establecid la dificultad para explicar el origen de
todo el magmatismo de la provincia en relacion a la tradicional hipdtesis del arco continental. De
igual forma, se discutieron las inconsistencias de un modelo basado en la accidn de una pluma del
manto. Finalmente, se discutio que la presencia del magmatismo mafico enriquecido en elementos
incompatibles y sin desacoplamiento entre LILE y HFSE podria relacionarse a los procesos

extensivos que ocurren en la provincia.
D. Sierra de Chichinautzin
6. Se efectud una revisién bibliogrifica exhaustiva relacionada con el campo monogenético de la

SCN. compilando la informacion geoquimica e isotopica disponible. Esta base de datos fue

complementada con nueva informacion experimental para un grupo de muestras que cubrieron los
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distintos tipos de roca presentes en la SCN y que incluyd: (a) elementos mayores, (b) elementos
traza, (c) datos isotépicos de *'Sr/*Sry "*Ne/"**Nd, y (d) composicién quimica de minerales.

A partir de la informacion geoquimica y mineralégicé disponible, s_e c[as“iﬁc() el magmatismo de la
SCN en: (a) magmas maficos (ol + plg), (b} andesitas de alto magnesio (ol  plg); (¢) magmas
intermedios con olivino modal (ol +opx + cpx % plg); (d) magmas intermedios y dcidos sin olivino
modal (opx * cpx t plg); (¢) magmas en donde aparecen abundantes y variadas evidencias
microscopicas de desequilibrio mineralégico, tal como coexistencia de cuarzo y olivino, coronas de
reaccion de piroxenos en estos minerales y/o especimenes con zonacion oscilatoria.

Los magmas mificos de la SCN: (a) presentan similitud con magmas maficos de zonas de
extension, ya que sus patrones multi-elementos, normalizados a MORB, se caracterizan por un
enriquecimiento en LILE y la ausencia de anomalias negativas de elementos HFSE; (b) presentan
enriquecimientos en REE ligeros con respecto a pesados; (¢) en diagramas de discriminacion, se
ubican en el campo de islas ocednicas o del magmatismo intra-placa, mientras que en el espacio
SN'Nd - ¥7St/%Sr se sitilan dentro del “arreglo del manto”; (d) son totalmente contrastantes
con los basaltos generados en zonas de subduccion; (e) su origen podria relacionarse a fa fusion
parcial de un manto peridotitico.

Por medio del geotermometro olivino-liquido, se establecieron temperaturas de equilibrio de 1070-
1150°C para los magmas maficos de la SCN. Por otro lado, estos nfagmas se caracterizan por un
log fo: = -8.5 a -7.5, que es comparable a lo reportado para magmas primarios en otras zonas del
CVM vy que refleja un manto subcontinental metasomatizado con una mayor oxidacién con
respecto a la fuente de los MORB. La aplicacion de un modelo cuantitativo de inversion para
fusién parcial en magmas maficos con caracteristicas primarias (SiQ, < 52.5%, MgO > 7.0; Mg-v >
65) corrobor6 la naturaleza enriquecida en elementos incompatibles del manto subcontinental bajo
fa SCN y un acoplamiento entre LILE y HFSE. Se establecio que la génesis de los magmas con

caracteristicas primarias en la SCN ocurrio entre 5.4 £ 3.7% y 15 + 8% grados de fusién parcial.

. Se identifico la presencia de andesitas de alto magnesio en algunos centros de la SCN, las cuales

se caracterizan por Si0; = 53-55% y MgO = 8-10%. En comparacion a los magmas maficos, estos
magmas presentan mayores contenidos de elementos compatibles, menores concentraciones de
HFSE y REE, asi como fenocristales de olivino mas magnésicos {(Foggs 5 14) € inclusiones de
espinela mas cromiferas (Cr/[Cr + Al] = 0.563 + 0.020). Las condiciones de temperatura (T =
1100-1150°C) y fugacidad de oxigeno (log fo; = -7.8 a -7.5) asociadas a estos magmas fueron
comparables a la de los magmas maficos. Sin embargo, en sus patrones multi-elementos se observa
un enriguecimiento en elementos incompatibles y una anomalia negativa de HFSE. La génesis de

estos magmas se relacion6 a procesos de interaccién entre los magmas maficos y el manto. Las
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11.

12.

13.

anomalias negativas de HFSE podrian ser el resultado de pequeiias, pero significativas, diferencias
entre los coeficientes de particion de estos elementos con respecto a otros elementos incompatibles
para los minerales qiie constituyen el manto.

En comparacion al magmatismo mafico, los magmas mas evolucionados de la SCN se caracterizan
por: (a) contenidos de REE mas bajos, (b) relaciones *’St/**Sr ligeramente mayores, relaciones
'"“Nd/'"**Nd mas bajas y relaciones de Pb similares, (c) patrones multi-elementos que incluyen
anomalias de HFSE. Los magmas evolucionados con un arreglo mineraldgico ol + opx + cpx * plg
presentan temperaturas de equilibrio olivino-liquido de 1040-1090°C, mientras que la aplicacién
del geotermdmetro de piroxenos en los magmas con un arreglo opx + ¢px + plg dio por resultado
un intervalo de 900-1000°C.

Las caracteristicas isotépicas invalidan la participacion directa e indirecta de la placa de Cocos en
la génesis del magmatismo evolucionado de la SCN. Estos magmas presentan relaciones isotdpicas
de Sr y Nd que se encuentran alejadas de la linea de mezcla MORB-sedimentos en el espacio
YS1/%Sr-'*Nd/"**Nd. De la misma forma, los modelos simples de cristalizacién fraccionada a
partir de los magmas maficos fueron descartados como el mecanismo dominante de evolucion.
Como una alternativa de génesis para estos magmas, se evaluo el proceso AFC partiendo de un
liquido que representd la composicion promedio de los magmas maficos o con las caracteristicas
de las andesitas de alto magnesio, el cual se encuentra asimilando ! corteza inferior de la SCN
(representada por los xenolitos granuliticos de San Luis Potosi; que son los mas cercanos a la zona
de estudio y con relaciones isotdpicas de Sr y Nd comparables). Los resultados obtenidos en
diversos diagramas multi-elementos y de variacién indicaron que un proceso AFC podria dar lugar
a una pequefia parte del magmatismo evolucionado de la SCN.

Diversos ejemplos de modelos cuantitativos comprueban que un complejo proceso de mezcla entre
los magmas maficos (derivados por fusién parcial del manto) y los magmas daciticos (generados
por fusidn parcial de una corteza inferior heterogénea) podria ser el mecanismo dominante de
evolucion en la SCN. Este proceso daria lugar a una gran diversidad de magmas intermedios, entre
ellos los que se caracterizan por abundantes y variadas evidencias microscdpicas de desequilibrio
mineralogico. Los procesos de mezcla e interaccion con la corteza también han sido considerados
como el mecanismo predominante en la evolucién magmatica de los estratovelcanes vecinos a la

SCN.
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