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Resumen

Los estudios geoquimicos del magmatismo en el sector oriental de la Faja Volcdnica Transmexicana
demuestran la complejidad y heterogeneidad de los factores que interacttian y generan vulcanismo
en este limite convergente. En el presente trabajo se realizd la caracterizacién geoldgica vy
geoquimica de las rocas del Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT), que forma parte
de la region del trasarco al encontrarse a ~120 km al norte del frente volcdnico actual representado
por la Sierra Nevada. En este campo se emplazaron tres diferentes tipos de estructuras volcdnicas
monogenéticas maficas durante el Pleistoceno, las cuales se distribuyen de manera aislada aunque
presentan una clara alineacién NE-SW, probablemente ligada al sistema de graben-horst Cerro
Gordo-Las Navajas en el que se encuentran.

Geocronoldgicamente, como primer evento magmatico se tiene el emplazamiento del flujo de lava
San Mateo, seguido por el volcan escudo Paula y finalmente dos pulsos que produjeron conos de
escoria. En general, estas estructuras varian en composicidon desde basaltos hasta andesitas (49-58%
en peso de Si0,) y de acuerdo al diagrama TAS se ubican dentro del campo calcoalcalino, a excepcién
del flujo de lava San Mateo de afinidad alcalina. Las rocas basalticas y una andesita basdltica
presentan patrones de elementos traza similares a los de roca del tipo OIB o intraplaca, pero con
anomalias positivas de Pb y Ba; mientras que las andesitas y andesitas basdlticas tienen un
enriquecimiento en elementos litéfilos grandes (salvo Rb y Cs) respecto a los de alto potencial iénico
(Nb y Ta), comun en zonas de subduccién. El comportamiento geoquimico de este grupo de rocas
indica que fueron originadas a partir de una fuente heterogénea pero igualmente afectada, en
diferente medida, por los componentes de la subduccion. El incremento de las relaciones La/Yb y
Sm/Yb respecto al SiO, sugieren que sufrieron procesos de cristalizacién fraccionada de granate a
alta presioén durante su formacion.

Las relaciones isotépicas de Sr (0.70419-0.704916) y Nd (0.5126-0.5128) indican una variable
interaccion de las rocas del CMTT con la corteza continental subyaciente. Mediante los modelos
simples de asimilacion se evidencia que las rocas asimilaron aproximadamente 10% de una corteza
inferior tentativamente grenvilliana, mientras que los xenolitos y xenocristales encontrados fueron
arrancados de la corteza superior durante el rdpido ascenso de los magmas, sin lugar a que éstos los
asimilaran.

Finalmente, el origen de las rocas maficas del CMTT se ha asociado al ascenso del manto

astenosférico ocasionado por el proceso de “roll-back” de la placa de Cocos.
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la propia ignorancia”

Socrates
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1. INTRODUCCION

México esta formado por aproximadamente 35 provincias geoldgicas, entre las cuales
destaca la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) por presentar actualmente vulcanismo
activo, representado por los estratovolcanes Colima, Ceboruco, Popocatépetl, Pico de
Orizaba, entre otros. Los volcanes anteriores han sido el foco de interés de
vulcandlogos, geoquimicos y petrélogos, sin embargo, el magmatismo de la FVTM
incluye otras estructuras como calderas, maares, volcanes escudo y conos de escoria,
las cuales no han sido estudiadas a detalle y que son parte fundamental para el
entendimiento de los procesos que originan el vulcanismo en esta provincia.

Se ha establecido, no sin evidencias bien fundamentadas, que el proceso principal que
ocasiona la actividad del vulcanismo actual de la FVTM se encuentra asociado con la
subduccion de las placas de Cocos y Rivera por debajo de la placa norteamericana (e.g.,
Ortega-Gutierrez et al., 2008; Gomez-Tuena et al., 2005; Ferrari et al., 2001). No
obstante, a lo largo de esta provincia existen localidades que muestran variaciones
geoquimicas y estructurales que permiten inferir un proceso petrogenético distinto (e.g.
Gomez-Tuena et al., 2003; Gémez-Tuena et al., 2005; Mori et al., 2007; Garcia-Tovar et
al., 2015).

El frente volcdnico actual de la FVTM estaria conformado por la serie de estratovolcanes
mencionados anteriormente y campos volcanicos monogenéticos activos localizados
hacia el sur de esta provincia (Ferrari et al., 2012), mientras que el vulcanismo que
aparece hacia el norte de este frente se ha considerado como de trasarco (e.g., Gdmez-
Tuena et al., 2005; Garcia-Tovar et al., 2015). El sector oriental de la FVTM ha sido
relativamente poco estudiado. Al final de este capitulo se realiza una breve
recapitulacién de dichos estudios.

El darea de estudio, denominada (de manera informal en este trabajo) como Campo
Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT) se encuentra localizada en el sector
oriental de la Faja Volcanica Transmexicana, al noreste del Estado de México y limites
con el Estado de Hidalgo. Se ubica en la region de trasarco, al encontrarse al norte de la
Sierra Nevada que forma parte del frente volcanico actual (Figura 1.1). El campo esta

conformado por conos de escoria de composicion basdltica a andesita-basaltica,
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volcanes escudo v flujos de lava igualmente basalticos y en menor cantidad por un par
de domos andesitico-daciticos. Algunas de las estructuras volcanicas estudiadas se
encuentran dentro del Campo Volcdnico Cerro Gordo (CVCG), el cual fue previamente
estudiado por Gémez-Alvarez (2015), por lo que se cuenta ya con importantes datos

geoldgicos y geoquimicos.
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1.1 Procesos de generacion de basaltos y clasificacion

Las rocas igneas son aquellas formadas a partir de la solidificaciéon de magma, el cual
asciende hacia la superficie para generar las rocas volcanicas o puede permanecer
dentro de la corteza y formar rocas intrusivas (Klein y Philpotts, 2013). Los basaltos son
las rocas volcanicas mas abundantes de la Tierra, encontrandose tanto en la corteza
oceanica como alrededor de los continentes. Son consideradas como rocas volcanicas
maficas de grano fino a vitreas (Frost y Frost, 2014) y estan constituidas estrictamente
por plagioclasa (anortita), piroxeno rico en calcio (augita) y magnetita. Pueden estar
presentes minerales criticos que definen la clasificacion del basalto, tales como olivino o
piroxeno pobre en calcio. En funcidon de la saturacion en silice y del célculo de la norma
CIPW se pueden encontrar basaltos saturados en silice (cuarzo normativo) o
subsaturados en silice (nefelina normativa). Justamente, con base en la mineralogia
normativa (norma CIPW), Yoder y Tilley (1962) proponen la existencia de cinco tipos de
basaltos, los cuales se representan por medio de un tetraedro (Figura 1.2), donde tres
tipos ocupan un volumen de éste (toleita de olivino, toleita de cuarzo y basalto
alcalino); y dos caen sobre el plano de saturacion de silice (basalto de piroxeno pobre
en Ca y basalto de olivino). Quimicamente, en la clasificacion de TAS (Total Alkalis vs.
Silice), los basaltos se encuentran con un porcentaje que va de 45 a 52% silice y hasta

5% de contenido de Alcalis.

Diopsida Cpx

Plano critico de
insaturacion
de silice
Plano de
saturacion
de silice

Basanita

Toleita

| Toleita de
4 cuarzo

Nefelina Cuarzo

Opx

Piroxeno pobre en Ca
Grupo de basalto alcaline  Grupo de toleita de oliving

Olivino

Figura 1.2. Tetraedro propuesto por Yoder y Tilley (1962) para la clasificacion normativa de los basaltos.
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En 1969, Green y Ringwood proponen que los basaltos se generan a partir de la fusién
parcial del manto, cobrando asi éstos mayor interés e importancia petrolégica. De
manera general, la formacion de magma se produce a partir de la fusion de dos fuentes
principales: el manto superior y la corteza inferior, dando origen a magmas basalticos y
graniticos, respectivamente (Klein y Philpotts, 2013). En particular, se considera que los
basaltos provienen de la fusién parcial del manto peridotitico (lherzolita de espinela o
de granate), dependiendo de la profundidad de la fuente.

Existen tres maneras de fundir parcialmente el manto (Winter, 2001): al aumentar la
cantidad de calor, por procesos de descompresion y por cambios en la composicion
(presencia de H,O y otros volatiles). Al suponer un manto homogéneo, estos tres
procesos pueden dar lugar a la formacion de basaltos con distintas caracteristicas

guimicas como se ve en la Figura 1.3.
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Figura 1.3. Procesos de fusién del manto segin el ambiente tectdnico. De izquierda a derecha se tiene la
fusidon por descompresion adiabatica en un ambiente de dorsal. Enseguida se tiene la fusién en un
ambiente de intraplaca por descompresion adiabatica mediante una pluma del manto, fomentado por
una litésfera delgada. Finalmente se encuentra una zona de subduccién donde la fusién del manto puede
deberse a un decremento en el punto de fusion por interaccion de los fluidos de la placa en subduccién.

Imagen tomada y modificada de Gill (2010).
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En particular, la formacion de basaltos alcalinos y toleiticos, los cuales presentan
diversas variaciones quimicas y mineraldgicas, puede ser explicada mediante distintos
modelos:
e Tanto basaltos alcalinos como toleiticos provienen de distintas fuentes con
distinta composicion.
e Los basaltos alcalinos y toleiticos provienen de una misma fuente aunque se
generan a distintos grados de fusién o presion.
Segun el ambiente tectdnico donde se generan, los basaltos presentan ligeras
variaciones en el contenido de elementos mayores y traza, los cuales permiten
discriminar los diferentes tipos. Algunos de estos ambientes son (Gill, 2010):
e Basaltos de dorsal ocednica (MORB) donde predominan basaltos toleiticos de
olivino.
e Basaltos de Islas Ocednicas (OIB).
e Basaltos relacionados con subduccién.
e Basaltos alcalinos intraplaca relacionados con zonas de rift continental y con las
grandes provincias igneas (LIP=large igneous provinces) de basaltos.
Conforme el magma asciende a la superficie y se enfria, procesos como la cristalizacion
fraccionada vy la asimilacion cortical pueden actuar en éste y alterar la composicion
inicial. Este proceso se denomina diferenciacién magmatica. Su importancia petroldgica
se debe a que es posible explicar la generacién de la amplia gama de rocas igneas, tanto

maficas como félsicas a partir de estos procesos.

1.2 Magmatismo en zonas de subduccién

Las zonas de convergencia entre dos placas tectdnicas son las regiones donde se
produce el mayor volumen de vulcanismo en el globo, aunado a la generacion de rocas
plutdnicas. Una zona de subduccion activa esta determinada por dicho vulcanismo vy por
actividad sismica, la cual permite definir el plano de Wadatti-Benioff de la placa que
subduce (slab), mediante mecanismos focales. Debido a que el vulcanismo ocurre entre
100 y 200 km por encima del plano de Wadatti-Benioff, lo que genera cadenas de

volcanes, se le llama a éste: “vulcanismo relacionado con subduccién”. Dichas cadenas
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se pueden formar de dos maneras. La primera mediante un choque entre dos placas
oceanicas, generando un arco de islas que se expresa en la superficie. La segunda
manera aparece al chocar una corteza oceanica y una continental, lo cual produce
magmatismo manifestado en un arco volcanico dentro del continente (Klein y Philpotts,
2013; Winter, 2001). La Faja Volcanica Transmexicana es un ejemplo de este ultimo
(Figura 1.4).

El acoplamiento entre ambas placas genera movimientos de conveccién que ocasionan
fuerzas tensionales en la litésfera por detras del arco, creando asi zonas de extensién
intra-arco o zonas de trasarco, aunque esto Ultimo no siempre sucede. En las zonas de
subduccién predomina el magmatismo calcoalcalino y esta determinado por la accién
de fluidos provenientes de la placa ocednica subducida (slab) y reacciones
metamorficas ocurridas en la misma. El manto normalmente contiene poca cantidad de
agua, por lo que la fusion parcial de las rocas que lo componen, bajo los arcos
volcanicos, sera producida a partir de reacciones metamarficas en el slab que liberan
grandes cantidades de agua. Todos estos procesos, mas la interaccion de la corteza
continental, generan una amplia gama de composiciones en las rocas de arco, desde
basaltos hasta riolitas, aunque predominan las andesitas y rocas con alto aluminio

Al,O3 > 15%) (Klein y Philpotts, 2013).
(Al,O3 ) ( y p ’ )

Arco volcanico
Zona de trasarco
(series alcalinas o MORB si se
forma piso oceanico)

Astenosfera

Figura 1.4. Diagrama que muestra un ambiente de subduccién. Se pueden identificar los distintos
componentes como la placa oceanica y los sedimentos; asi como la zona de tras-arco que puede formarse

en este ambiente. Imagen tomada y modificada de Klein y Philpotts, 2013).
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1.3 Importancia del estudio

Ya se ha mencionado que parte de la importancia del estudio de la Faja Volcdnica
Transmexicana radica en el vulcanismo activo que presentan actualmente los
estratovolcanes como el Popocatépetl y el de Colima, focalizando asi la investigacion
geoldgica y geofisica en éstos. Sin embargo, son numerosas y diversas las estructuras
volcanicas que componen la provincia y que ademas han sido formadas a lo largo de la
evolucion magmatica de la FVTM. Es por esto que realizar estudios petrogenéticos en
dichas estructuras, como lo son las que conforman el CMTT, complementard y aportara
informacion valiosa en el entendimiento global sobre el origen de esta provincia.

En un ambiente de subduccién son numerosos los factores que influyen en la
generacion del magmatismo. Dichos factores no estan, en la actualidad, completamente
entendidos e incluso no se conocen todos. EI Campo Monogenético Tizayuca-
Temascalapa (CMTT) se encuentra detras del frente volcdnico actual. En esta region, la
ausencia de sismicidad vy las variaciones geoquimicas dejan en duda el rol que tiene la
placa en subduccién en la generacion de los magmas. Por otro lado, la interaccion de
éstos con la corteza también es de gran importancia, ya que involucra la evoluciéon de
los mismos y aun no se puede explicar totalmente el grado de influencia que existe
entre ambos.

El presente trabajo pretende aportar descripciones de campo, analisis petrograficos,
geoquimicos e isotépicos a detalle de las estructuras que componen al CMTT, que
permitan entender la manera en que los factores de una zona de subduccién influyen
en la generacion y evolucion de los magmas en esta porcidon del sector oriental de la

FVTM.
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1.4 Objetivo del estudio

De manera general, se acometid un estudio de las rocas maficas que conforman a las
estructuras volcanicas de las localidades de Tizayuca y Temascalpa, Estado de México,
con la finalidad de proponer un modelo petrogenético, basado en datos geoquimicos,
que explique la existencia de vulcanismo mafico en esta porcion del sector oriental de la
FVTM, asi como la influencia que tiene la corteza continental en la generacion de dichas

rocas.

Particularmente, este trabajo de tesis proporcionarda un mapa geoldgico del area de

estudio y se intentara responder a las siguientes cuestiones:

0 Determinar si la fuente del manto que da origen a las rocas del drea es

homogénea o heterogénea.

0 Determinar la relacién del magmatismo del area de estudio con el registrado en

areas vecinas como el del Cerro Gordo y estructuras aledafias.

0 Determinar si existe una interaccion entre el basamento y el magmatismo en el

Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa.
1.5 Localizacién y vias de acceso al CMTT

El Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa se localiza al noreste de la Cuenca de
México, en el Estado de México con limite en el Estado de Hidalgo. Las localidades
cercanas son Tizayuca y Temascalapa, tomando de éstas el nombre del drea de estudio.
La region que abarca el CMTT esta delimitada por las coordenadas 19°52’33.37"-
19°43’33.77” latitud norte y 98°45’51.55” - 98°59’58.17" longitud oeste (Figura 1.5).

Partiendo de la Ciudad de México, se puede llegar a esta zona tomando la carretera
federal México-Pachuca 85D. Después, se debe seguir la desviacién Tecdmac hacia San
Agustin Actipac y Tezompa. Otra ruta consiste en seguir la autopista México-Pachuca y
desviarse hacia la localidad de Temascalapa donde se encuentran varias de las
estructuras volcdnicas estudiadas. Este campo volcanico se ubica dentro de la carta del

INEGI (2006) E14-B11 Tizayuca, escala 1:50,000.



CAPITULO I
INTRODUCCION

Distrito
edera
B aaids = Carretera Federal Limite de

..........

estudio Caminos estado

Figura 1.5. Se muestra un mapa de ubicacion del drea de estudio Campo Monogenético Tizayuca-
Temascalapa (sefialada con el recuadro azul) respecto a la Ciudad de México, Estado de México y Estado
de Hidalgo. En verde se sefialan las carreteras principales para acceder. Asimismo, se encuentran

remarcadas en rojo las localidades cercanas.

1.6 Investigaciones previas

Enseguida se mencionan de manera breve algunos de los trabajos realizados
recientemente cerca del drea de estudio, sector oriental de la FVTM, algunos de ellos se
detallan posteriormente y se utilizaran en la discusion.

En 1987, Ledezma-Guerrero resume la geologia de la Hoja Calpulalpan 14 Q-H 03,

escala 1:100000, que abarca los estados de Tlaxcala, Puebla, Hidalgo y México.

10



CAPITULO I
INTRODUCCION

En 1989, Vazquez-Sanchez y Jaimes-Palomera, realizan estudios geoldgicos de tipo
estratigrafico, estructural y geoquimico de la Cuenca de México.

Goémez-Tuena (1999) realiza un estudio geoquimico del Cerro Grande, Estado de Puebla
y Estado de Tlaxcala, una estructura volcanica con actividad durante el Mioceno tardio y
de composicion andesitica.

Huizar-Alvarez et al. (2001) realizan la evaluacién hidrogeoldgica de la subcuenca de
Tecocomulco en los estados de Hidalgo, Puebla y Tlaxcala, México, reconociendo que
dicha subcuenca esta formada por una fosa tecténica de orientacion NE-SW.

Es hasta el 2002 cuando Garcia-Palomo y colaboradores realizan un estudio geoldgico,
estructural y geocronoldgico general de la Sierra de Apan confirmando que la zona se
encuentra afectada por un sistema de fallas normales con direccion NE-SW, el cual fue
previamente mencionado por De Cserna et al. (1987). Lépez-Hernandez (2009) se
enfoca en el estudio del Complejo Volcanico Tulancingo-Acoculco e identifica sistemas
de fallas importantes cercanas a la Sierra de Apan y Nufiez-Castillo (2010) desarrollé la
cartografia y geoquimica de la Sierra de Apan como parte del sistema de fallas Apan-
Tldloc. En su trabajo denomind a la Unidad Riolitica Téllez-Pefia Los Organos que
previamente Garcia-Palomo et al. (2002) identificaron como Ignimbrita Matamoros, la
cual estd en contacto con el extremo NE de la Sierra de Tepeapulco. Esta unidad es
sobreyacida discordantemente por las lavas y conos cineriticos de lo que Garcia-Palomo
et al. (2002) denominaron como campo volcanico Apan-Tezontepec cuya edad
promedio considerd de 1.5 Ma.

Valadez-Cabrera (2012) realiza estudios geoquimicos del Campo Volcanico Xihuingo-La
Paila (Figura 2.4) con actividad durante el Mioceno medio y tardio, ademas identifica
otro evento en el Pleistoceno. Obtiene dos edades K-Ar, una de 0.403 Ma para el
Complejo de Domos Xihuingo y otra de 0.872 Ma para el volcan escudo La Paila.

Otros estudios geoldgicos y geoquimicos recientes son los realizados por Correa-Tello
(2011) quien caracteriza geoquimicamente el Campo Volcanico de Santiago Tetlapayac-
El Tepozan-Santa Cruz, Estado de Hidalgo (Figura 2.4). Monroy-Rodriguez (2014) estudia
las rocas de la Sierra Tepeapulco, Estado de Hidalgo. Gdmez-Alvarez (2015) se encarga
de la estructura compleja de Cerro Gordo, Estado de México (Figura 2.4). Vite-Sanchez

(2015) trabajé en el Campo Volcanico Picacho (Figura 2.4) y obtiene ademas dos
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edades, una en un flujo de lava dacitica denominada “Las Tetillas” de 0.682 Ma (K-Ar) y
otra de 2.0 Ma en zircones para domos daciticos de Picacho, Estado de Hidalgo. Judrez-
Lépez (2015) caracteriza el Campo Volcdnico Chichicuautla-Tecocomulco; mientras que
Mufioz-Sanchez (2015) estudié el Campo Volcénico Cd. Sahagun-Tepeyahualco-Tepa. En
2015 Garcia-Tovar y colaboradores trabajan en la region de Apan-Tecocomulco
(localizada a ~30 km al sureste del CMTT, Figura 2.4), realizando 10 fechamientos K-Ar
correspondientes a conos de escoria y flujos de lava. Finalmente, Contreras-Cruz y
Aparicio-Canales (2016) realizan el estudio geoquimico de la regién volcanica de

Epazoyucan-Singuilucan.
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2.1 Faja Volcanica Transmexicana

La Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) o Cinturdén Volcanico Transmexicano se expone
como resultado de la subduccién de las placas Rivera y Cocos por debajo de la placa
Norteamericana. Se extiende desde las costas del Pacifico, en San Blas, Nayarit, hasta
las costas del Golfo de México en Veracruz. Es una provincia geoldgica con
aproximadamente 1, 000 km de longitud y 160, 000 km? de area (Ferrari et al., 2012) y
forma un angulo de 16° respecto a la trinchera mesoamericana, lo cual la posiciona de
manera transversal respecto a las mayores provincias geoldgicas mexicanas orientadas
de manera preferencial NW-SE (Ortega-Gutiérrez et al., 1992). Estd compuesta por
cerca de 8, 000 estructuras volcanicas ademads de cuerpos intrusivos (Gémez-Tuena et
al., 2005).

Este cinturdn volcanico se presenta como una provincia no uniforme, de acuerdo con
sus caracteristicas estructurales, geoldgicas, tipo de vulcanismo y composicién quimica,
por lo que se ha dividido en tres areas o sectores (Demant, 1978; Pasquaré et al., 1988);
el sector occidental que va desde las costas del Golfo de California hasta la junta triple
de los rifts Zacoalco, Chapala y Colima (Allan, 1986), el central que abarca desde esta
junta triple y hasta el sistema de fallas Taxco-San Miguel de Allende (Alaniz-Alvarez et
al., 2002), y finalmente el sector oriental que va desde este sistema de fallas y hasta las
costas del Golfo de México (Figura 2.1). En el sector oriental la mayor parte del
vulcanismo esta representado por estratovolcanes, calderas y complejos de domos de
composicidon andesitica a riolitica, mientras que las estructuras monogenéticas
basalticas representan aparentemente una pequefia fraccién del magma emplazado
(Ortega-Gutiérrez, 1998).

En los sectores occidental y central se presenta deformacion fragil relativamente
evidente, con patrones de fracturamiento bien definidos, donde el emplazamiento de
conos monogenéticos esta estrechamente ligado al régimen tectdnico. Mientras que en
el sector oriental no se logran observar estructuras de fracturamiento evidentes debido

a que pueden estar cubiertas por eventos volcanicos recientes o por procesos de
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intemperismo y erosién (Ferrari et al., 2012). Existen estudios que evidencian la clara
alineacion N-S de los estratovolcanes mas recientes, la cual seria perpendicular a la
orientacion preferencial de la FVTM. Para explicar esto, algunos autores han propuesto
la existencia de regimenes de extension y compresidn (Alaniz-Alvarez et al., 1998). Por
otra parte, Marquez et al. (1999b) y Garcia-Palomo et al. (2000) han sugerido también
gue las rocas volcdnicas provenientes de conos monogenéticos del sector oriental se
han emplazado a lo largo de fallas y fisuras que siguen una orientacion preferencial NE-

SW, lo cual podria favorecer el ascenso de magmas primitivos.

® voicsnde Colima @ Volcan Popocatépett B Areadeestudo  LP Limite de Placa TSMA Taxco-San Miguel de Allende

MASE  Middle American Subduction Experiment VEOX Veracruz-Oaxaca ZCC Zacoalco-Chapala-Colima

Figura 2.1 Imagen tomada y modificada de Ferrari et al. (2012) donde se muestran los tres sectores en los
que se divide la FVTM: occidental, oriental y central. Asimismo, se marcan los limites entre éstos: Taxco-
San Miguel de Allende (TSMA) y Zacoalco-Chapala-Colima (ZCC). Se puede observar también la traza
cubierta por los proyectos geofisicos VEOX (Melgar y Pérez-Campos, 2011) y MASE (Pérez-Campos et al.,
2008) que permitieron definir las profundidades aproximadas de la placa en subduccién (curvas en lineas
negras en las que se indica la profundidad del slab).
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2.2 Evolucién y geocronologia del magmatismo en la FVTM

Aunque en la actualidad aun no se tiene un acuerdo fijo sobre la edad de inicio de la
actividad magmatica en la FVTM, los fechamientos isotdpicos y correlaciones realizados
en distintas estructuras, la han situado en el Mioceno medio y tardio (Ferrari et al.,
1999) con la instauracion de un arco con orientacién aproximada E-W en el centro de
México. Autores como Pasquaré et al. (1991) y Garcia-Palomo et al. (2000) han
realizado numerosos fechamientos del vulcanismo inicial de la FVTM. Estos ultimos
autores, en lavas de Malinalco y Tenancingo obtienen una edad de ~21 Ma.
Recientemente, Ferrari et al. (2003) obtuvo cinco edades Ar-Ar en secuencias de lavas
basdlticas y andesiticas con un rango entre ~19.5 y ~16 Ma lo que confirmaria el inicio
del vulcanismo en el Mioceno medio.

Posteriormente, de acuerdo con paleo-reconstrucciones, el vulcanismo se aleja de la
trinchera y forma estratovolcanes y conos de escoria de ~13 y ~10 Ma entre los cuales
se encuentra el campo volcanico de Apan (Garcia-Palomo et al., 2002).

Un pulso de vulcanismo mafico de tipo intraplaca aparece después extendiéndose de
costa a costa y al norte del arco volcanico anterior. Gilbert et al., (1985) y Moore et al.,
(1994) reportan en Guadalajara y Colima coladas de lava basdltica alcalina de tipo
intraplaca a partir de 5.5 Ma y durante todo el Plioceno temprano. Ferrari (2000) y
Orozco-Esquivel et al. (2003) realizaron andlisis geoquimicos demostrando que existen
rocas con firmas de subduccién desde el golfo de California hasta el este de Hidalgo,
aunque, también al oriente de Hidalgo y norte de Veracruz existen rocas maficas con
firmas de intraplaca. A finales del Mioceno, el vulcanismo decrece y se torna mas
diferenciado, dando lugar al emplazamiento de domos daciticos v rioliticos, asi como a
depdsitos de ignimbritas producidas por algunas calderas. Finalmente, durante el
Plioceno tardio y hasta la fecha, el vulcanismo de la FVTM es predominantemente de
tipo arco andesitico-dacitico y algo basaltico, representado por la formacién de grandes

estratovolcanes y conos monogenéticos.
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De manera general, la evolucion magmatica de la FVTM puede englobarse en cuatro
episodios los cuales se resumen en la Figura 2.2.

Mioceno Medio Mioceno Tardio Plioceno Temprano Plioceno Tardio-

Cuaternario

e
| h
|
|

Arco de composicion intermedia |

| Arco volcanico
andesitico-dacitico y
X basaltico

N _———————

Vulcanismo Vulcanismo Vulcanismo bimodal (~7.5-3 Ma)
compaosicion intermedia (~19-8 Ma) mafico (~11-3 Ma)
- ¢$\°pdf:|2ﬂ m%am Pulse Mafico del Miocano i(;:m 5:._._::5 ergoc::; Tardi
Tardio Tardio 0- Cuaternario
[} Chalcatzingo i.} Complejo de domos

Figura 2.2. En la parte superior se presenta un esquema temporal de los cuatro episodios volcdnicos de la
FVTM, desde el Mioceno hasta el Cuaternario, indicando el tipo de vulcanismo predominante en cada
pulso. En la parte inferior se muestra una imagen tomada y modificada de Ferrari et al. (2012) donde se
esquematizan de manera espacial los cuatro episodios volcanicos.
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2.3 Geometria de la placa oceanica en subduccion

Gracias a los recientes proyectos de sismica realizados perpendicularmente al arco, se
ha demostrado la relacidn existente entre el proceso de subduccion y la generacion del
vulcanismo en la FVTM (Urrutia-Fucugauchi y Del Castillo, 1977; Urrutia-Fucugauchi y
Bohnel, 1987; Pardo y Sudrez, 1993, 1995, Ferrari et al., 2012). Entre los proyectos
sismicos realizados se tienen: el experimento MARS (Mapping the Rivera Subduction
Zone; Yang et al., 2009), el proyecto MASE (Middle American Subduction Experiment;
Pérez-Campos et al., 2008) y el proyecto VEOX (Veracruz-Oaxaca Seismic Line; Melgar y
Pérez-Campos, 2011). Los resultados han podido mapear de manera favorable el
comportamiento de las placas, mostrando asi que la placa Rivera abarca el sector
occidental de la Faja, mientras que Cocos se encuentra debajo de los sectores central-
oriental. Esto ultimo es de mayor interés al ubicarse el drea de estudio de la presente
tesis sobre el oriental.

Los resultados sismicos muestran que la placa Rivera subduce con un angulo de ~50° de
inclinacién vy alcanza profundidades de hasta 120 km a distancias muy cortas de la
trinchera (Pardo y Sudrez, 1993, 1995; Yang et al., 2009). Por otro lado, se mostrd que
la placa de Cocos tiene una mayor variacion en el angulo de subduccién (Figura 2.1).
Inicialmente, la placa subduce con un dngulo de 15" hasta una distancia de 80 km desde
la costa y alcanza profundidades de ~20-40 km; posteriormente toma una posicién sub-
horizontal que se extiende por 300 km, hasta que finalmente se hunde abruptamente,
con un angulo de aproximadamente 75° Y alcanzando profundidades de 120 km por
debajo del frente volcanico (Pérez-Campos et al., 2008).

En la actualidad no ha sido posible determinar con exactitud la composicion y espesor
de los sedimentos depositados sobre la placa ocednica en subduccién. Sin embargo, los
sondeos realizados por el Deep Sea Drilling Proyect (DSDP) permiten tener una idea
aproximada. La columna que se expone sobre la placa de Cocos presenta ~200 m de
espesor donde, a una base de roca basaltica del Mioceno tardio se sobreponen capas
de arcillas y limo-arcillas plio-cuaternarias procedentes de los intrusivos costeros del

occidente de México (tomado de Gémez-Tuena et al., 2005).
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2.4 Basamento

Entre los temas de mayor interés acerca de la Faja Volcanica Transmexicana se
encuentra lo relacionado con la corteza continental subyacente, ya que ésta se
considera ha influido tanto en la composicion como en la evolucién magmatica de la
provincia, como se resefia enseguida. Actualmente, no se sabe a detalle como
ascienden los magmas al atravesar la corteza, ni cdmo o ddénde se produce la
interaccidon magma-corteza donde se ha generado la gran diversidad composicional en
la FVTM. Se considera que la interaccion de los magmas con la corteza debe ser
facilitada por el régimen térmico y la reactividad de las rocas que compone dicha
corteza. Una corteza caliente es esencial para generar procesos de fusion parcial y
asimilacién, asi como mezcla de magmas (Gémez-Tuena et al., 2005).

Sobre el espesor cortical existen estudios de anomalias gravimétricas, magnéticas y
sismicas realizados por Urrutia-Fucugauchi (1986), Valdés et al. (1986); Nava et al.
(1988); Campos-Enriquez et al. (1990); Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi (1993); De la
Fuente et al. (1994); Campillo et al. (1996); Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz (1996);
Flores-Ruiz (1997); Garcia-Pérez y Urrutia-Fucugauchi (1997); Campos-Enriquez vy
Sanchez-Zamora (2000). Dichos estudios muestran que la regién con valores de espesor
cortical mas altos se encuentra en el sector oriental de la FVTM, con ~47 km hacia la
Cuenca de México y Toluca, mientras que se adelgaza hacia las costas del Pacifico y
Golfo de México. Aunque los xenolitos son una buena evidencia de las litologias que
conforman la corteza sobre la cual estd ubicada la FVTM, la mayoria de los reportados
en este cinturdn son provenientes de profundidad somera; no obstante, se conocen
tres localidades con xenolitos maficos de corteza inferior (maar Valle de Santiago,
estratovolcan Pico de Orizaba y caldera Amealco) y dos con xenolitos del manto (El
Pefion y Alto Lucero) (Ortega-Gutiérrez et al., 2008). Se han reportado también
xenolitos en Pepechuca, Edo. de México, Chalcatzingo, Morelos y en Puente Negro,
Puebla (Ortega-Gutiérrez et al., 2008) que corresponden a la regién del antiguo arco del
Eoceno- Oligoceno temprano.

En contraste con el resto de los arcos volcanicos del globo, la FVTM estd emplazada al

menos sobre cinco terrenos tectonoestratigraficos: Maya, Cuicateco, Zapoteco, Mixteco
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y Guerrero (Ortega-Gutiérrez et al., 2008); cuyas edades, litologias y estructura difieren
entre si, otorgandole al cinturdén volcanico una amplia gama de posibilidades respecto a
la composicidon e interaccién corteza-manto. No obstante, esta aseveraciéon no ha sido
corroborada debido a la carencia de evidencias, como son los xenolitos, y debido a la
gran cubierta volcanica y sedimentaria posterior al Mesozoico que se superpone.

En particular, se considera que tanto el sector central como el oriental se encuentran
emplazados sobre los terrenos cristalinos Mixteco (Paleozoico), asi como sobre terrenos
precambricos comprendidos en el complejo Oaxaquefio (Figura 2.3), aunque la
extension y contactos entre éstos y las secuencias volcanicas aun se encuentran en
discusion (Sedlock et al., 1993 y Ortega-Gutiérrez et al., 1994). El micro-continente
Oaxaquefio ha sido definido por Ortega-Gutiérrez et al. (1995) como un fragmento de
corteza Grenvilliana que ha participado en la evolucidon geoldgica del continente
mexicano. Se encuentra conformado por los terrenos Zapoteco, Guachichil, Maya,
Tepehuano y Cuahuiltecano (Sedlock et al., 1993). Las rocas que lo forman estan
expuestas hacia la region oriental de México, extendiéndose en un darea de
aproximadamente 1, 000, 000 kmz, y se constituyen por metapelitas, gneisses
cuarzofeldespaticos, calcisilicatos, anfibolitas y marmoles intrusionados por anortositas,
charnokitas y gneisses maficos granatiferos. Esta secuencia se encuentra
metamorfizada en facies de granulita y en algunas regiones anfibolita.

Por otro lado, el basamento del terreno Mixteco comprende al Complejo Acatlan, el
cual estd compuesto por rocas metasedimentarias y metabasitas con afinidad oceanica
a continental, metamorfizadas en facies de anfibolita, esquisto verde y eclogita. Esta
formado también por intrusiones graniticas y procesos de migmatizacién (Ortega-
Gutiérrez et al., 1994).

Gracias a la realizacién de numerosas perforaciones al sur de la Cuenca de México y
zonas aledafias, tales como Mixhuca-1, Tulyehualco-1, Roma-1 y Copilco-1 (Pemex-
1988, citado en Garcia-Tovar., 2009), con profundidades entre 790y 2, 100 m (Campos-
Enriquez et al., 2003), se han logrado conocer parte de las secuencias que subyacen a
los eventos volcanicos miocénicos del sector oriental de la FVTM. De manera general se
identificd que las rocas mas antiguas corresponden a una secuencia sedimentaria

marina mesozoica de ambiente profundo. Concordantemente le sobreyacen rocas
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calizas y dolomias pertenecientes a las formaciones El Doctor (Wilson et al., 1955) y
Morelos (Fries, 1960), esto fue corroborado con los pozos Mixhuca-1 y Tulyehualco-1
(Vazquez-Sanchez y Jaimes-Palomera., 1989). Estos mismos autores identificaron en el
pozo Texcoco-1 la primera secuencia sedimentaria calcarea del Cenozoico
correspondiente al Grupo Balsas y que se encuentra discordantemente sobre la unidad
mesozoica. Finalmente, en los pozos Mixhuca-1, Tulyehualco-1, Roma-1 y Copilco-1, se
identificaron paquetes volcanicos que fueron fechados primero por Vazquez-Sanchez y
Jaimes-Palomera. (1989); después Ferrari et al. (2003), obtienen edades mas jévenes
para estas mismas rocas, entre 19.6 - 16.7 y 9 Ma, correspondientes al Mioceno
temprano. Recientemente, Arce et al. (2015) caracterizan petrograficamente y
geoquimicamente cuatro paquetes volcanicos en la Cuenca de México obteniendo una
edad *°Ar/*’Ar méxima de 20.1 Ma (Mioceno temprano) y hasta el Holoceno. La base de
esta columna volcanica la componen rocas andesitico-basalticas a rioliticas
pertenecientes a la Formacién Tepoztlan de 13 a 20.1 Ma, le sobreyacen rocas
andesiticas a daciticas procedentes de la Sierra de las Cruces con edades entre 0.9y 5
Ma, enseguida se tienen rocas andesiticas provenientes del Cerro de la Estrella con 0.25
Ma, el ultimo paquete lo componen rocas andesiticas y basalticas del Holoceno.

Finalmente se tiene una capa de sedimentos lacustres igualmente del Holoceno.

T 30°N = il

Terreno

R Oaxaquerio
P

Terreno

Guerrero

—— 200

7 Area de estudio

———
0 200 Km

Figura 2.3. Mapa modificado de Gémez-Tuena et al., (2005); que muestra el posible basamento que
subyace a la FVTM (Campa y Coney, 1983; Ruiz et al., 1988; Sedlock et al., 1993; Ortega-Gutierrez et al.,
1994; 1995).

20



CAPITULO II
MARCO GEOLOGICO REGIONAL

2.5 Vulcanismo en el sector oriental

Desde hace ~25 aflos comenzaron a abundar trabajos geoldgicos-estructurales sobre la
Faja Volcanica Transmexicana y desde entonces, la determinacion de la geometria,
cinematica y edad de los sistemas de fallas que afectan a esta provincia han
demostrado que existe una estrecha relacion espacio-temporal entre magmatismo y
fracturamiento (Gomez-Tuena., 2002). En 1986, Allan fue el primero en estudiar el
vulcanismo alcalino en la junta triple Tepic-Zacoalco, asociandolo a un origen por
fallamiento extensional.

En el mapa estructural que presentan Gémez-Tuena et al. (2005) se puede apreciar la
presencia de lineamientos, fallas y fracturas bien marcadas en los sectores occidental y
central, mientras que en el oriental parecen disminuir. Sélo se tienen las fallas E-W de
las cuencas de Meéxico, Toluca y Puebla. En particular, se ha considerado que la
deformacion es mas antigua y escasa hacia el sector oriental de la provincia, no
obstante, la presencia de abundantes y evidentes lineamientos de estratovolcanes y
estructuras monogenéticas con direcciones preferenciales N-Sy NE-SW permiten inferir
la existencia de estructuras mayores con estas direcciones, como se presenta
enseguida.

Garcia-Palomo et al. (2002) realizaron estudios estructurales de la regién de Apan,
perteneciente a este sector, en los que proponen que la distribucion de volcanes esta
fuertemente controlada por el sistema de fallas NE-SW, generando a la vez un sistema
de graben-horst que afecta a rocas del Mioceno y Plio-Pleistoceno. Entre los sistemas
de fallas identificados se tienen los de Tizayuca, Texcoco, Tolcayuca, Apan-Tlaloc y
Axaxalpa; asociadas a dichos sistemas se encuentran fracturas menores. Los horsts
propuestos son: Chignahuapan, Cerro Gordo-Las Navajas y Tolcayuca-Zapotlan;

mientras que los grabens serian: Tlaxco-Chignahuapan, Apan y Tizayuca (Figura 2.4).
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i Campo Monogenético Tizayuca- Temascalapa (CMTT)
Campo Volcanico Cerro Gordo (CVCG)

™ Campo Volcanico Picacho (CVP)

Campo Volcéanico Xihuingo- La Paila (CVXP)

Campo Volcanico Santiago Tetlapayac (CVST)

Figura 2.4. Mapa donde se encuentra remarcada en color rojo el sistema de fallas que afecta el area de
estudio, la cual a su vez se encuentra dentro del recuadro purpura (CMTT). Este sistema de fallas forma
los graben-horst Apan-Cerro Gordo y Las Navajas —Tizayuca (datos estructurales tomados de Garcia-
Palomo et al., 2002). En esta figura también se localizan los campos volcanicos cercanos al drea de
estudio cuya informacion geoquimica es utilizada con fines de comparacion.

Algunas investigaciones realizadas en la Sierra de Chichinautzin, la Sierra Nevada y la
Sierra de las Cruces consideran que el vulcanismo varia de monogenético a
poligenético, con la formacién de grandes estructuras. Marquez et al. (1999 b)
determinaron que el vulcanismo monogenético de la Sierra Chichinautzin se encuentra
controlado por el sistema de fallas Taxco-San Miguel de Allende y La Pera-Tenango. Por
otra parte, la Sierra de las Cruces muestra tres principales direcciones de fallamiento: N-
S, NE-SW y E-W (Garcia-Palomo et al., 2002) y finalmente, la Sierra Nevada, muestra
alineaciones ~N-S de grandes estratovolcanes, las cuales son perpendiculares a la FVTM
(Ferrari et al., 2012).

Como se menciond previamente, la regién de Apan fue estudiada por vez primera de
manera general por Garcia-Palomo et al. (2002); posteriormente autores como Lopez-

Hernandez (2009), Correa-Tello (2011), Valadez-Cabrera (2012), Monroy-Rodriguez
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(2014), Garcia-Tovar et al. (2015), Gémez-Alvarez (2015), Judrez-Lépez (2015), Mufioz-
Sanchez (2015), Vite-Sanchez (2015), y Contreras-Cruz y Aparicio-Canales (2016),
realizaron estudios geoldgicos, geoquimicos y geocronoldgicos en las regiones de
Complejo Volcanico Tulancingo-Acoculco, Campo Volcanico de Santiago Tetlapayac-El
Tepozan-Santa Cruz, Campo Volcanico Xihuingo-La Paila, Sierra Tepeapulco, Apan
(Figura 2.4), Campo Volcénico Cerro Gordo (Figura 2.4), Campo Volcénico Chichicuautla-
Tecocomulco, Campo Volcanico Cd.Sahagun-Tepeyahualco-Tepa, Campo Volcanico
Picacho, y Epazoyucan-Singuilucan, respectivamente, que son regiones aledafias al area
de estudio de la presente tesis. Estos estudios han permitido obtener un panorama mas
completo sobre la evolucién magmatica ocurrida en esta region del sector oriental, la
cual puede resumirse de la siguiente manera. La actividad magmatica en esta region se
generd en dos etapas, una durante el Mioceno medio-tardio denominada etapa inferior
y otra durante el Pleistoceno, denominada etapa superior. Ambas etapas estdn
separadas por un hiatus magmatico de aproximadamente 7 Ma (Garcia-Tovar et al.,
2015).

La etapa de vulcanismo inferior se caracteriza por el emplazamiento de rocas
andesiticas, daciticas y rioliticas en forma de domos, calderas, ignimbritas y lavas
fisurales. Los fechamientos K-Ar realizados en algunas estructuras caen entre 13.4 + 0.6
Ma correspondiente a la andesita Apan (Garcia-Palomo et al., 2002) y ~12.6 Ma de la
ignimbrita Tetlapayac (Lopez-Hernandez., 2009), la cual se correlaciona con la Andesita
San Jerénimo (Monroy-Rodriguez., 2014) y la unidad riolitica Téllez-Los Organos
reportada por Nufiez-Castillo, (2010). Por otro lado, Judrez-Lépez (2015) obtiene una
edad K-Ar de 9.82 + 0.21 Ma para la caldera Chichicuautla. El evento volcanico superior
se desarrolla durante el Pleistoceno, cuando se emplazaron conos de escoria, volcanes
escudo y algunos domos con composiciones de basalto, andesita y andesita-basaltica;
asi como domos vy flujos de lavas daciticas y rioliticas. Garcia-Tovar et al. (2015)
obtienen una fecha de inicio del vulcanismo de 3 + 0.4 Ma en el domo dacitico cerro
Blanco, perteneciente a la regidon de Apan. Por su parte, Lopez-Hernandez (2009)
reporta el inicio de la actividad dacitica de la caldera Tulancingo - Acoculco entre ~3 -
~2.7 Ma. Posteriormente, se desarrollan flujos de lava de andesita-basaltica en esta

misma region con edades de 2.5+ 0.7y 2 + 0.6 Ma (K-Ar) (Garcia-Tovar et al., 2015); asi
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como el Complejo Riolitico Picacho a los 2.058 + 0.037 Ma (U-Pb) (Vite-Sanchez., 2015).
Entre ~1 y ~0.5 Ma se desarrollan volcanes escudo, como el volcan La Paila, cuyas lavas
andesito-basdlticas fueron fechadas por Valadez-Cabrera (2012) y Lépez-Hernandez
(2009), obteniendo edades de 0.87 + 0.02 Ma y 0.8 + 0.2 Ma, respectivamente. A su
vez, Vite-Sanchez (2015) obtiene una edad K-Ar de 0.682 Ma en el flujo de lava dacitica
Las Tetillas.

Para la regién de Apan, Valadez-Cabrera (2012) reporta la formacion del complejo de
domos Xihuingo en 0.403 + 0.11 Ma y Garcia-Tovar et al. (2015) fechan conos de escoria

basdlticos entre 0.37 + 0.02 Ma y 0.19 + 0.006 Ma (K-Ar).
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3. GEOLOGIA DEL CAMPO
MONOGENETICO TIZAYUCA —
TEMASCALAPA (CMTT)

El Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT) se encuentra conformado por
aproximadamente treinta estructuras volcanicas entre las que se encuentran conos de
escoria aislados, conos de escoria con flujos de lava asociados (mayoritariamente), un
flujo de lava como evento magmatico aislado, un volcan escudo y estructuras de tipo
domo. Dichas estructuras presentan composiciones que van desde basalto hasta dacita,
siendo predominantes las andesitas basalticas y los basaltos.

En esta seccion se presenta la descripcion detallada de las distintas estructuras
volcanicas comprendidas en el CMTT, proporcionando datos estructurales asi como
texturales de muestra de mano. Estas observaciones, relaciones estratigraficas
encontradas y datos quimicos de las rocas permitieron proponer el mapa geoldgico del
area de estudio (Figura 3.1).

Para la descripcion de las estructuras se determinaron parametros morfométricos, tales
como la altura y ancho del cono, propuestos por Porter (1972), Wood (1980) vy
Hasenaka y Carmichael (1985), que si bien presentan limitaciones al tomar en cuenta la
erosion y el intemperismo, la metodologia permite estimar un valor numérico que
agrupe conos con las mismas caracteristicas. Igualmente, se realizaron comparaciones
guimicas y correlaciones con estudios previos realizados en areas aledafias como los
campos volcénicos Cerro Gordo (Gémez-Alvarez, 2015), El Picacho (Vite-Sanchez, 2015)
o Apan-Tecocomulco (Garcia-Tovar et al., 2015; Figura 2.4) con el fin de agrupar los
distintos eventos magmaticos que afectaron al CMTT vy a la regién. Se describird del
evento mas antiguo hacia el evento mas reciente como sigue: flujo de lava San Mateo,
volcan escudo Paula, conos de escoria antiguos, conos de escoria jovenes y finalmente,
se hizo una distincién entre estructuras de tipo domo antiguo y estructuras de tipo
domo reciente.

Al final del capitulo se presentara, ademas, una breve descripcion de los xenocristales y

xenolitos que se encontraron en el CMTT.
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3.1 Flujo de lava San Mateo

La estructura mas antigua observada en campo corresponde a un flujo de lava basaltico
(Figura 3.2). Este, con coordenadas 19° 48’ 3”’N, 98° 54’ 48.6”0 se presenta en bloques
masivos de ~1.5 a 2 metros de ancho distribuidos en un monticulo de 460 m de ancho
por 580 de largo y una altura de 150m. La roca presenta coloracion gris obscuro y
textura afanitica vesicular, aunque se lograron identificar algunos cristales de
plagioclasa y olivino. En la Figura 3.3 se puede observar que este monticulo de lava se
encuentra rodeado por lavas provenientes del volcan escudo Paula, lo que implica que

se trata de un evento anterior.

Volcan escudo Paula

Flujo de lava San Mateo l

Figura 3.2. Vista del volcan escudo Paula y del monticulo que conforma el flujo de lava San Mateo (linea

rojiza)
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Figura 3.1. Mapa geoldgico del Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT).
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- Alcance de lavas del volcan Paula

Figura 3.3. Imagen tomada mediante Google Earth donde se encuentra el volcdn escudo Paula y los flujos
provenientes de éste. En amarillo se ubica el Flujo de lava San Mateo el cual es rodeado por los flujos de
lava del volcdn Paula.

3.2 Volcéan escudo Paula

Se ha considerado en este trabajo al cerro Paula, con 2, 620 msnm de altura, como un
volcan escudo dadas sus caracteristicas morfolégicas observadas en campo. Esto es
grandes conos con pendientes suaves (Williams y Mc Birney, 1979) vy con un centro de
emisién de lava basdltica o andesitico-basaltica, poco viscosa (Figuras 3.1 y 3.4a). Al
llegar a la base del volcan se observa un afloramiento masivo formado por bloques de
lava de coloracion grisacea media a obscura y con textura afanitica vesicular. También
se presentan rocas con alto grado de oxidacion evidenciado por el color rojizo en
algunas zonas de los bloques. En las imagenes de satélite y en la carta topografica del
area se puede inferir que las lavas derivadas de este volcan se emplazaron de manera
radial y alcanzaron longitudes de al menos 2 km a partir del centro emisor.
Actualmente, la mayoria de estas lavas se encuentran cubiertas por una capa de suelo
de cultivo y no existen muchos afloramientos. Esto también nos permite suponer que su

edad de emplazamiento debera de ser relativamente antigua en la regidn.
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Conforme se asciende, se observa que encima de las lavas se encuentra un cono de
escoria compuesto por lapilli, ceniza y bombas de coloracién rojiza a violeta y altamente
vesicular. La muestra de mano tomada, correspondiente a una bomba, presenta una
coloracién rojiza y textura porfidica de grano muy fino con microfenocristales de
plagioclasa, olivino y piroxeno, embebidos en una matriz afanitica. En esta muestra se
observo la existencia de escasos (<1%) xenocristales de cuarzo.

En la cima del cerro se encontraron blogues de hasta 1.5 metros de largo, lo que podria
ser indicador de que se estd en la parte superior del crater o del conducto emisor de
lava. De esta zona se tomod una muestra para analisis quimico, una bomba de ~40 cm
de largo de coloracién rojiza y textura similar, representativa de los demds bloques
observados (Figura 3.4b).

lgualmente se observd en esta zona una pared de ~50 metros de altura que se asocia
con una fractura al oeste de la estructura, y que podria estar relacionada con procesos

de emplazamiento de lavas y formacién del cono de escoria.

b

Figura 3.4 a) Fotografia del volcan escudo Paula mostrando en color rojo sus pendientes. b) Bloques de
lava rojizos grisaceos que conforman la litologia de esta estructura en la cima del cerro.
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3.3 Conos de escoria antiguos

Para la clasificacion de los conos de escoria entre antiguos y jovenes, se hizo un analisis
morfométrico y textural como parte del trabajo de gabinete. En el primero, se tomaron
medidas en cada cono de su base (Wco) y su altura (Hco) mediante el programa Google
Earth, para después obtener la relacién Hco/Wco. Este pardmetro es considerado como
un indicador aproximado de la edad del cono (Porter, 1972; Wood, 1980, y Hasenaka y
Carmichael., 1985). Una vez obtenida esta relacion para todos los conos, se establecio
un intervalo numérico para clasificarlos en dos grupos tomando en cuenta también las
medidas de los conos de escoria antiguos y jévenes, asi como la clasificacion realizada
por Gomez-Alvarez, (2015); ademds, se tomaron como referencia las edades vy
parametros obtenidos por Garcia-Tovar et al., (2015) (Tabla 3.2). De esta manera, el
intervalo de valores de la relacién Hco/Wco para los conos de escoria antiguos (CEA) va
de 0.03 a 0.08, mientras que los conos de escoria jovenes (CEJ) de 0.09 a 0.1 (estos
valores se presentan en la Tabla 3.1). Dentro del grupo de conos de escoria antiguos se
encuentran los cerros Chivo |, Chivo Il, Verde |, Verde Il, San Juan Teacalco, San Ignacio,
Santa Maria, La Cueva, Agustin, Vicente, Actopan, Tecuahutitldn, La Mora y Chipote.
Afortunadamente, en la mayoria de los conos de escoria existen pequefios bancos de
material que ponen al descubierto de manera parcial su estructura interna. Enseguida
se resumen las principales caracteristicas observadas en estos conos.

El cono Chivo Il presenta una altura aproximada de 30 metros y expone una secuencia
de varias coloraciones indicando diversos episodios eruptivos. En la base se observan
depdsitos piroclasticos de lapilli, ceniza y bombas color rojizo, burdamente
estratificados. Les sobreyacen una capa de suelo color marrén de ~20 metros. Se
observa también una banda de ceniza de 1.5 m color negra (Figura 3.5). Se tomd una
muestra de una bomba para andlisis quimicos. La textura de la roca es microporfidica
con microfenocristales de olivino, plagioclasa y piroxeno embebidos en una matriz
afanitica de coloracion gris obscura. En este cono se identificaron rocas con
xenocristales de cuarzo y feldespato de ~2-3 cm de didmetro, asi como xenolitos

posiblemente graniticos de los cuales también se llevd muestra para analisis.
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Figura 3.5. Fotografia del cono Chivo . Se observa la coloracion rojiza con un estrato de color negro.

En el caso de los cerros Verde |y Il (Figura 3.7) se observd lava con estructura masiva en
bloques de hasta 50 cm de largo, con color rojizo al exterior debido al intemperismo vy
color gris medio al interior. Presenta textura porfidica con fenocristales de plagioclasa y
algunos xenocristales de cuarzo y feldespato dentro de una matriz gris obscura de grano
fino. Al subir a la cima se observd un banco de material compuesto por depdsitos
piroclasticos de color marrén-rojizo, de lapilli y ceniza, burdamente estratificados e
intercalados con bombas de lava. También, se encontraron escasos xenolitos formados
por cristales de cuarzo y plagioclasa (Figura 3.6a). En un banco de material ubicado en la
cima del Cerro Verde Il se pudo observar el conducto alimentador que seguramente dio
origen a las lavas circundantes al cono (Figura 3.6b). Como lo muestra la Figura 3.7, los
cerros Verde | y Il forman parte de un mismo cono de escoria con dos cimas

importantes.
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Figura 3.6. a) Vista de un xenocristal de feldespato dentro de una lava basaltica. b) Fotografia tomada en
un banco de material ubicado en la cima del Cerro Verde Il donde se observa el conducto alimentador de

la lava, el cual corta a los depdsitos pirocldsticos.

98°51'55.73" O

‘BTemascalapa

N .CEVY Ly oél

Alcance de lavas @ Localidades 98° 52'29.25' O
——— Direccion del flujo de lava <> Cono de Escoria

Figura 3.7. Imagen tomada de Google Earth donde se muestran los conos Verde. Aqui se puede ver que
estos conos se encuentran separados por un corte utilizado para la extraccién, lo cual permite inferir que
se trata de un solo cono de escoria (representado mediante el semicirculo azul en la imagen). El alcance
de las lavas de este cono se encuentra delimitado por la linea amarilla.

Los cerros San Juan Teacalco y San Ignacio se exhiben como conos de escoria de color

rojizo, compuesta por lapilli, ceniza y bombas de aproximadamente 1 m de largo,
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emplazadas con una estratificacion burda inclinada ~30° (Figura 3.8). El primer cono se
encuentra asociado con algunos flujos de lava que corrieron en direccién N y NW. El
pueblo de San Juan Teacalco se ubica sobre parte de este flujo de lava. En muestra de
mano las bombas presentan estructura de enfriamiento en forma de corteza de pan,
con textura afanitica y altamente vesicular. El cono Tecuahutitlan igualmente esta
compuesto por escoria rojiza a gris y bombas con corteza de pan distribuida
aleatoriamente. En muestra de mano se observa una textura porfidica de grano fino con
fenocristales de plagioclasa en una matriz rojiza y afanitica. En los tres conos se
pudieron identificar escasos (< 1%) xenocristales de cuarzo y plagioclasa, de manera

similar a los presentes en otros conos de la regién.

Figura 3.8. De izquierda a derecha se observan las caracteristicas principales de los conos de escoria:
escoria, lapilli y ceniza de coloracion predominantemente rojiza a gris, con bombas de hasta 1 m de
didmetro y con textura de corteza de pan, emplazadas aleatoriamente lo cual perturba la estratificacion
burda. En particular, la fotografia de la derecha fue tomada en el cono Actopan.

Finalmente, el cono La Cueva presenta un pequefio banco de material de 15 m de altura
con coloracién negra, compuesto por bloques, grava, lapilliy bombas de 40 a 50 cm de
largo, todos en contacto grano a grano. No existe una estratificacion claramente
delimitada. La muestra de mano es completamente afanitica, aunque se identificaron

escasos xenocristales de cuarzo distribuidos aleatoriamente en las bombas.
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3.4 Conos de escoria jovenes

Estas estructuras fueron emplazadas durante un segundo pulso volcanico y estan
representadas por los conos Cerro de la Cruz, Ayucan, Colorado, Tecomazuchitl, La
Iglesia y Bartolo.

El Cerro de la Cruz es un cono de escoria con flujos de lava asociados en su ladera sur.
La coloracién de las lavas y escorias es gris obscuro y con textura afanitica. De manera
similar, el cono Ayucan presenta flujos de lava basdltica en bloques, con textura
porfidica compuesta por fenocristales de piroxeno, olivino y plagioclasa dentro de una
matriz afanitica gris obscura. El cerro Colorado es un cono de escoria rojiza compuesto
por depdsitos de lapilli, cenizas y bombas de 15 — 20 cm. Todos los materiales se
encuentran burdamente estratificados con una inclinacién de ~30°. En muestra de
mano, las bombas presentan textura afanitica con escasos cristales de plagioclasa y
olivino. Hacia el lado oeste del cono se identificd un flujo de lava con espesor de 27 m,
el cual se encuentra diaclasado de manera horizontal (Figura 3.9). La lava también

presenta textura afanitica. En este cono nuevamente se encontraron xenocristales de

cuarzo y plagioclasa.

Figura 3.9. En la parte superior se muestra
una foto panordmica del banco de material
correspondiente al cono Colorado, se
observa su coloracién rojiza y estratificacion
burda. En la parte inferior se ilustra la
estructura de las lavas asociadas con este
mismo cono.
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Tanto el cerro La Iglesia como el Tecomazuchitl son conos de escoria con coloraciones
rojizas, compuestos por depdsitos de lapilli, cenizas y bombas de ~1 m (Figura 3.10b),
emplazados en estratos burdos inclinados a ~30° (Figura 3.10a). Las bombas presentan

textura de corteza de pan y algunas de torsion.

Figura 3.10. Izquierda: cono de escoria Tecomazuchitl con coloracién rojiza y estratificacion burda, que
se puede observar en un banco de material. Derecha: Bomba con textura de corteza de pan encontrada
en este cono.

3.5 Estructuras tipo domo

Se denomind como estructura tipo domo antiguo al cerro Tonald que, en contraste con
el cerro Tezompa considerado como domo reciente, presenta mayor grado de
intemperismo y erosion evidenciado por su morfologia redondeada (Figura 3.11). Este
domo, se expone como dos monticulos con una estructura masiva y formado por
blogues de lava con coloracion gris medio, el afloramiento visitado presenta ~50 m de
anchoy 5 m de altura. La muestra de mano presenta textura porfidica con fenocristales
de feldespato, piroxeno y anfibol en una matriz afanitica de coloracién gris medio, con
escasa vesicularidad.

Se ha considerado en este trabajo al cerro Tezompa como un domo reciente debido a

sus caracteristicas morfométricas (Tabla 3.1). Ademas, coincide con las caracteristicas
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geoldgicas descritas por Gémez-Alvarez. (2015), respecto a los domos recientes
observados. El cerro Tezompa presenta una morfologia relativamente suave con una
estructura masiva compuesta por bloques de lavas con coloracion gris medio. En
muestra de mano presenta textura porfidica con fenocristales de plagioclasa y anfibol,

embebidos en una matriz afanitica de color gris.

Figura 3.11. Izquierda: Se observa el domo Tonalad con su superficie redondeada. Al fondo se tiene al
cono Colorado. Derecha: Lavas de coloracion gris medio que conforman a este domo antiguo.

3.6 Xenocristales y xenolitos

Ya se menciond anteriormente que durante las jornadas de campo se identificaron
abundantes xenocristales y xenolitos en algunas de las muestras de los conos de
escoria. Por esta razén, se describieron sus caracteristicas texturales y mineraldgicas
bajo un microscopio estereoscoépico. En la Tabla 3.1 se indican las muestras en las que
se identificaron xenocristales. En los conos Chivo Il y Verde se tomaron muestras de
xenolitos (Tm-Xen y Tm-4xen, respectivamente) de ~4 a 5 cm; una roca de color blanco
lechoso inmersa en una roca basaltica, con textura faneritica compuesta por cristales de
cuarzo, feldespato y plagioclasa, asi como porciones de vidrio que seguramente fueron
inyectados al xenolito mientras el magma encajonante lo arrancaba al ir ascendiendo

(Figura 3.12). Se puede observar una ligera corona de reaccién en el borde del xenolito.
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Figura 3.12. En las imagenes superiores se muestra una fotografia de los xenolitos encontrados en los
conos Verde y Chivo. Se puede apreciar la roca holocristalina con minerales de cuarzo (Qz), feldespato
(Fs) y plagioclasa (Plag), con vidrio intersticial (Vd) que no corresponde a la roca en si, sino a la roca
encajonante basaltica (roca con coloracién negra). En la imagen inferior se hizo un acercamiento a la
mineralogia, en el microscopio estereoscdpico se identificd el crucero de la plagioclasa para diferenciarla
del cuarzo.
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Tabla 3.1. Nombre de cada estructura volcanica, ubicacion, nimero de muestra, composicion y datos

morfométricos de las estructuras del Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa. Se indica también si

en la roca se presentaron xenocristales o xenolitos (XEN). Los datos morfométricos fueron obtenidos

mediante Google Earth (altura del cono (Hco), base del cono (Wco) y el valor numérico del cociente

(Hco/Wco), con lo cual se realizé la clasificacion). Andesita B: Andesita basaltica.

Nombre Coordenadas Muestra | Composiciéon | XEN Hco | Wco | Hco/Wco
N (0]
Flujo de lava y volcan escudo
San Mateo 19°48' 3" 98°54'48.6" Tm-3 Basalto si
Santo 19°50' 54.29" | 98°49'46.11"
Paula 19°47' 27" 98°54'59.2" | Tm-2 Andesita B si
Conos de escoria antiguos
Chivo 19°47'23.3" | 98°55'3.9" pv-1 Andesita B si 79 | 886 0.089
Chivo II 19°49'16.4" | 98°54'48.34" | Tm-1 Andesita B si
Verde 19°48'51.1" | 98°52'37.2" | Tm-5 Basalto si
Verde I 19°49'4.3" | 98°52'37.2" | Tm-4 Basalto si 61 |1240| 0.049
gigc];‘li‘; 19°48'00.1" | 98°50'23.6" | Tm-6 | Andesita si 27 | 470 | 0.057
San Ignacio 19°51'48.2" | 98°49'42.1" | Tm-10 Basalto si 33 537 0.061
Santa Marfa | 19°50'6.45" | 98°40'30.99" 51 | 652 0.078
La Cueva 19°44'15.5" | 98°52'53.7" | Tm-13 | Andesita B si 35 | 912 0.038
Tecuahutitlan | 19°45' 44.3" 98°52'33" Tm-17 | Andesita B si 48 | 602 0.080
La Mora 19°45'5.02" | 98°53'58.59" 73 | 903 0.081
Chipote 19°46'7.49" | 98°52'25.01" 64 | 845 0.076
Agustin 19°47'8.40" | 98°52'16.31" | Tm-18 63 | 838 0.075
Vicente 19°49'0.40" | 98°53'39.03" | pv-7 41 | 621 0.066
Actopan 19°50'7.61" | 98°52'37.58" | Tm-19 39 | 619 0.063
Conos de escoria jovenes
Ceré;’u‘le | 19°48'505" | 98°47'524" | Tm8 | AndesitaB 67 | 661 | 0.101
Ayucin 19°50'47.1" | 98°48'25.8" | Tm-9 Basalto 83 | 907 0.092
Colorado 19°43'46.3" | 98°55'58.5" | Tm-11 | Andesita B si 62 | 674 0.092
Tecomazuchitl | 19°44'53.9" | 98°53'18.3" | Tm-15 | Andesita B 54 | 593 0.091
La Iglesia 19°45'44.3" | 98°53'18.6" | Tm-16 | Andesita B 85 | 638 0.133
Bartolo 19°51'2.87" | 98°50'41.73" 69 | 660 0.105
Estructuras tipo domo
Tonala 19°44'05.9" | 98°54'20.4" | Tm-12 Andesita
Tezompa 19°44' 48" 98°52'18" Tm-14 Dacita
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Tabla 3.2. Edades y datos morfométricos obtenidos por Garcia-Tovar et al. (2015) para la region de Apan-

Tecocomulco. Con base en estos datos se pudo hacer una comparacién con las estructuras del CMTT e

inferir una posible etapa de formacién.

Cono de escoria | Hco | Wco | Hco/Wco Edad

K-Ar

(Ma)

San José Coliuca 80 520 0.154 0.188

San Antonio 1 110 900 0.122 0.367

El Santa Ana 170 | 1400 0.121 0.625

Coronillas 150 | 1250 0.120 0.646
Zotoluca 100 960 0.104 2
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4. METODOLOGIA Y TECNICAS
ANALITICAS

4.1 Trabajo de gabinete y en campo

Enseguida se describe el procedimiento que se siguid para realizar el trabajo de tesis.

) Consulta bibliografica y toma de referencias de estudios realizados tanto en
la FVTM como en su sector oriental. Recopilacién de informaciéon acerca de

los temas que se abordan en la tesis.

)] Obtencién de las cartas topograficas a través de INEGI, con nombre:
Tizayuca y Texcoco de Mora, escala 1:50 000 y clave: E14B11 y E14B21,

respectivamente.

) Trabajo de campo y muestreo

Ill.a) Campafias de trabajo de campo donde se visitaron cada una de las
estructuras volcdnicas pertenecientes al drea de tesis. Se hicieron descripciones tanto
de las estructuras volcanicas, asi como de las muestras de mano tomadas de cada una
de ellas. Posteriormente, se eligieron muestras representativas de las diferentes
estructuras o unidades, que se mostraran frescas o sin alteraciones, para realizar las
descripciones petrograficas y andlisis quimicos. Cabe mencionar que cada muestra fue

correctamente etiquetada con la siguiente terminologia:
Tm-x donde x toma valores con orden ascendente.

Es importante mencionar que las muestras de roca elegidas fueron descostradas

previamente para evitar incluir roca alterada en los analisis.

[l.b) Se eligieron 17 muestras para la realizacién de ldaminas delgadas y observar
mediante el microscopio optico la mineralogia de las rocas, asi como identificar texturas
y finalmente proponer tanto la clasificacion de éstas, como una interpretacion

petrogenética.

40



CAPITULO IV
METODOLOGIA Y TECNICAS ANALITICAS

V) Preparacion de muestras para analisis geoquimicos

De todas las muestras tomadas en campo, se selecciond solamente un grupo
representativo de las diferentes unidades identificadas para determinar sus
concentraciones de elementos mayores y traza, asi como las relaciones isotdpicas de Sr
y Nd. Para esto, las rocas fueron preparadas mecanicamente antes de efectuar dichos

andlisis, de acuerdo con los siguientes pasos:

IV.a) “Limpieza” de la roca o descostramiento, es decir, quitar aquellas porciones
de la roca que presenten intemperismo o alteraciones que podrian afectar el
resultado, dejando Unicamente las zonas frescas. Para este trabajo se requirié el

uso de pica, martillo y marro.

IV.b) Fragmentacion de la roca fresca en esquirlas de aproximadamente 2-4 cm.
Para este paso se utilizd la roca previamente descostrada y fresca. Al partir la

roca en esquirlas igualmente se necesitaron la picay el marro (Figura 4.1).

Figura 4.1. Muestra de la roca partida en fragmentos de ~2 cm previo a su lavado y molienda.

IV.c) Al obtener las esquirlas, cada una de éstas fue lavada y cepillada con agua
desionizada en el taller de molienda del Laboratorio Universitario de Geoquimica
Isotépica (LUGIS) con el fin de eliminar cualquier material ajeno a la roca y evitar

contaminantes. Las esquirlas se dejaron en secado en el taller durante 24 horas.
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IV.d) Cada bolsa de esquirlas, que representa una estructura, fue pulverizada
igualmente en el taller de molienda. Para este paso se requirid de un mortero
con anillos de acero como los mostrados en la Figura 4.2b vy ¢, los cuales fueron
lavados previamente a su uso con agua desionizada y secados con aire
comprimido, siempre evitando contaminacién. Una vez limpio el mortero, se
colocd una pequeiia porcidn de esquirlas de la muestra a procesar para pre-
contaminarlo antes de moler el resto, en esta parte se utilizd una maquina
marca BICO (Figura 4.2a). El resto de la muestra se pulverizd hasta obtener un
polvo fino con textura similar al talco, el cual finalmente se colocd en una bolsa

nueva etiquetada correspondientemente.

Figura 4.2. a) Maquina tipo BICO donde se introduce el mortero b) y c) Muestran el morteroy
los anillos de acero utilizados para la molienda de la roca.

V) Cuarteado, homogeneizacién y empaguetamiento

En seguida de la molienda, las muestras fueron llevadas al laboratorio de separaciéon de
minerales del LUGIS para homogeneizar, cuartear y empaquetar las muestras.
Para esta parte, la muestra ya molida se colocd sobre una mesa (previamente limpia vy

descontaminada) y utilizando una espatula se hizo pasar cuatro veces la muestra de un
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lado a otro para homogeneizarla (Figura 4.3a). Al finalizar esta actividad, el polvo se
dividié en cuatro partes iguales (Figura 4.3b) y se tomd una de ellas para empaquetar la
muestra. Esto Ultimo se realizd de la siguiente manera:

e Se tomaron ~10 gramos en una bolsa encerada para determinar la
concentracién de elementos mayores por Fluorescencia de Rayos X.

e Se tomaron entre 0.12 y 0.13 gramos de muestra en polvo en cada uno de dos
frascos de vidrio previamente limpios y descontaminados. El polvo de uno de los
frascos es utilizado para determinar las concentraciones de elementos traza por
medio de ICP-MS y la muestra del otro frasco se utilizdé en la determinacién de
las relaciones isotdpicas de Sry Nd por medio de espectrometria de masas. Las

muestras fueron pesadas en una balanza de tipo DHAUS.

Figura 4.3. a) Fotografia de la muestra pulverizada y homogeneizada. b) Fotografia del cuarteado de la
muestra.

4.2 Técnicas analiticas

) Andlisis mediante Fluorescencia de Rayos X (FRX)
La Fluorescencia de Rayos X es una técnica analitica espectral no destructiva y rapida
gue permite determinar de manera cualitativa y cuantitativa la concentracién de los
elementos que conforman una sustancia. Esta concentracién puede ser proporcionada

desde fracciones de partes por millén (ppm= pg/g) hasta porcentaje en peso. Es un
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método de alta precisién (0.01%) y el tiempo de analisis puede variar dentro de un

intervalo que va de 1 a 10 minutos. En general, esta técnica se utiliza para obtener la

concentracién de elementos mayores y menores (Ca, Mg, Mn, Fe, K, Na, Si, Al, Ti, P) y

algunos traza (Ba, Sr, Nb, Zn, Ta, etc.) de una muestra. Para la cuantificacion elemental

se utilizan estandares internacionales que permiten construir una curva de calibracién.

En el presente trabajo, el analisis de elementos mayores y traza se realizd en el

Laboratorio de Fluorescencia de Rayos X del Laboratorio Nacional de Geoquimica y

Mineralogia (LANGEM) del Instituto de Geologia. Este laboratorio cuenta con un

espectrémetro de marca Rigaku.

Para el analisis quimico se llevod a cabo el siguiente procedimiento:

Ya que se tiene la muestra correctamente molida, se debe poner a secar a una

temperatura de ~110°C durante 12 horas.

Una vez seca, se debe realizar la perlitizacion de la muestra. Para ello se colocan
en una navecilla 8 gramos de una mezcla de fundente compuesta por borato de
litio (LisBOs3) y tetraborato de litio (Li,B40;). Ademds, se deben agregar 0.4
gramos de la muestra a analizar. Todo este paso se realiza utilizando espatula y

una balanza (Figura 4.4).

Enseguida, la muestra se vierte en un crisol de platino y oro. Ya que la parrilla de
fusion admite hasta tres muestras colocadas en tres crisoles, es recomendable
hacer este paso para tres muestras a la vez. El crisol se coloca en un vortex para
la homogeneizacién de la muestra. Finalmente, se colocan dos gotas de yoduro

de litio (Lil) para que la perla se desprenda correctamente del crisol.

Cada uno de los tres crisoles se coloca en la parrilla de fusion y mediante el
programa adecuado, comienza el funcionamiento del equipo (Figura 4.5a). La

parrilla alcanza una temperatura de hasta 1200°C.

Cuando la muestra fundida cae en el recipiente y se enfria, es posible sacarla

con un chupon (Figura 4.5b).
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En esta técnica es muy importante considerar la pérdida por calcinacion (PxC) ya que
durante la fusion se pierden materiales volatiles como CO, y agua. Para obtenerla se
debe colocar un gramo de la muestra en un crisol y ponerla a calcinar a ~950°C al
menos durante una hora. Posteriormente se retira de la mufla y se debe volver a pesar.

La diferencia obtenida entre las dos mediciones sera la pérdida por calcinacién.

Figura 4.4. Balanza analitica donde se hizo el pesado de las muestras para analizar por FRX. Dentro de la

balanza se aprecia la navecilla con la muestra y el fundente preparados y pesados hasta 8 gramos.

Figura 4.5. a) Parrilla de fusion donde tres muestras se funden para generar la perla. b) Acercamiento a la
perla ya formada y lista para medir.
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e la muestra debe ser etiquetada y entonces se puede colocar en el

espectréometro para el andlisis (Figura 4.6).

Figura 4.6. a) Espectrometro de Fluorescencia de Rayos X tipo Rigaku. b) Acercamiento de las muestras
una vez montadas en el equipo.

1) Andlisis mediante Espectrometria de masas con plasma inductivamente
acoplado (ICP-MS).

Esta técnica, de manera resumida, consiste en identificar los distintos elementos en
funcién de su masa, por este motivo, la espectrometria de masas es ideal para la
obtencion de relaciones isotépicas. Permite identificar sustancias casi de cualquier tipo,
es de alta sensibilidad (permitiendo obtener concentraciones de ppm y ppb) v es una

técnica rapida.

El analisis de las muestras para elementos traza y Tierras Raras se realizd en el
Laboratorio de Espectrometria de Masas y Cuarto Ultralimpio del Centro de Geociencias
de la UNAM, campus Juriquilla. El procedimiento que se realizé se encuentra descrito

por Mori et al. (2007).
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Determinacion de isétopos de Sry Nd

En este apartado se describe la metodologia que se siguid para preparar las muestras y

realizar el andlisis isotépico. Este trabajo se realizd en el Laboratorio Universitario de

Geoquimica Isotdpica, Instituto de Geofisica de la UNAM, siguiendo el manual de

Quimica Ultrapura del laboratorio (LUGIS, 2000).

La preparacién de las muestras, previa a la separacidén de elementos, consiste en tres

partes: pesado, lixiviado y digestion. Se debe aclarar que antes de comenzar cada uno

de los pasos, se debe mantener limpio el material, asimismo, se utilizd bata y guantes

para evitar contaminacion. Todo el material utilizado fue etiquetado para evitar

confusién. La siguiente descripcion resume las partes seguidas para la preparacion

quimica de las muestras.

PESADO

LIXIVIACION

Utilizando una balanza analitica, se coloca una bomba de teflén
semidestapada y se registra el peso. Enseguida, se vierte el contenido de
una de las muestras y se vuelve a tapar la bomba, se registra el peso
nuevamente. El resultado de la diferencia entre estos dos registros

corresponde al peso de la muestra.

Para eliminar el Pb contenido en la muestra debido a factores externos,
las bombas se llevan al cuarto de Quimica Ultrapura. En cada una se
vierten ~8 mL de HCl 6N y se colocan en la parrilla de calentamiento
durante al menos una hora. Enseguida se debe eliminar el acido
mediante decantacion. Se utiliza agua desionizada para rellenar, limpiar
y volver a decantar. La decantacién se realiza hasta dos veces mas para
una eliminacion completa del HCI. Una vez terminado, las bombas se
dejan por una hora sobre la parrilla para la evaporacion del agua
desionizada. Finalizado este tiempo se deben volver a pesar cada una de

las muestras.
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DIGESTION  Este proceso se realiza con el fin de eliminar de la muestra aquellos
elementos que no se desean medir (como el Si) y poner en solucion la
muestra. Para comenzar, se vierten ~1 mL de acido nitrico (HNOs) y ~5
mL de acido fluorhidrico (HF) al 40%. Las bombas se tapan y se colocan
sobre la parrilla a 90° aproximadamente durante 48 horas. Transcurrido
el tiempo, las bombas se destapan, tratando de recuperar las gotas
formadas en la tapa y se dejan en la parrilla para que se evaporen
completamente los acidos. En este paso, la silice escapa en forma de
fluoruro (SiF4) y se genera un residuo color blanco lechoso compuesto
por fluoruros como CaF, RbF, entre otros. Los fluoruros se eliminan al
verter ~5 mL de acido clorhidrico 6N sobre las muestras, nuevamente se
tapan y colocan en la parrilla durante 10 horas. Se destapan para dejar
evaporar el acido y se obtiene como residuo una pasta amarilla
compuesta por cloratos. Finalmente, se eliminan los cloratos afiadiendo
~4 mL se acido bromhidrico 1N (HBr). De la misma manera se deben
dejar en la parrilla durante 10 horas y destaparlas para la evaporacion

total.

Enseguida se describe el procedimiento para la separacion de elementos (Figura 4.7), el
cual se realiza en dos etapas. En la primera se hace la separacion de Sry Tierras Raras y
en la segunda etapa se obtienen concentrados de Sm y Nd. Dicha separacién se lleva a
cabo en columnas de intercambio iénico compuestas de cuarzo, con 17.5 cm de alto,
0.9 cm de radio interno y 16 cm de altura de relleno de resina cationica DOWEX 50WX
12 (Manual de quimica ultrapura, LUGIS, Instituto de Geofisica, 2000). En ambas etapas
se deben manejar distintos acidos a diferente concentracion y volumen, siendo esto el
principio basico de separacion de elementos por medio de cromatografia en resinas
cationicas. En el caso de la separacion de Nd, las columnas requieren un volumen
particular de cada acido, los detalles se pueden consultar en el manual referenciado

anteriormente.
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Separacion de Sr

Preparacién de la muestra

Preparacién de columna

Separacién de Sry Tierras Raras

Limpieza de columnas

Diluir la muestra en 1.5 mL de HCI
Acondicionar la resina con 30 mL de HCI
2N

Recuperar la muestra mediante una
pipeta pasteur y vertirla directamente
sobre la resina

Pipetear 4 veces con 1 mL de HCl y dejar
asentar

Agregar 16 mL de HCI 2N

Agregar 160 mL de HCI 2N

Agregar 10 mL de HCI 6N

Agregar 15 mL de HClI 6N (aqui se
recupera el Sr)

Agregar 10 mL de HCI 6N

Agregar 25 mlL de HClI 6N (aqui se
recuperan las Tierras Raras

Agregar 120 mL de HCI ~6N

La solucion que contiene el Sr, recuperada al finalizar los pasos anteriores, se pone a

secar bajo luz infrarroja hasta la sequedad total para después cargarla sobre los

filamentos del espectrémetro de masas. Por otro lado, la soluciéon donde se

recuperaron las REE pasa por los siguientes pasos para la obtencion de Nd.
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Separaciéon de Nd

Preparacién de la muestra Diluir la muestra en 200 plL de HCI 0.18 N
Preparacion de las columnas Acondicionar la resina 2 veces con 5 mL
de HCI 0.18 N

Recolectar la muestra con una pipeta
pasteur y verter directamente en la
resina. Dejar asentar.
Pipetear 4 veces (200 pL c/vez) y dejar
asentar

Separacion de Nd Agregar de 5-12 mL de HCI 0.18 N
Agregar de 3-5 mL de HCl 0.18 N (aqui se
recupera el Nd)
Agregar de 2-4 mLde HCI 0.4 N

Limpieza de columnas Agregar 10 mL de HCI ~6N

Figura 4.7. Superior izquierda: digestion de las muestras antes de la separacion de elementos en la
parrilla de calentamiento. Superior derecha: Evaporacién de las muestras antes y después de la recolecta
de elementos. Inferior izquierda: columnas de separacién de Sr. Inferior derecha: Proceso de tratamiento
de las muestras con distintos acidos.
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4.3 Tratamiento de xenocristales y xenolitos

Las muestras de xenocristales de cuarzo y xenolitos muestreadas se llevaron al taller de
separacién del Laboratorio Universitario de Geoquimica Isotdpica (LUGIS) para
observarlas bajo el microscopio estereoscopico e identificar la mineralogia presente. Se
debe mencionar que este apartado se realizé antes de procesar y enviar las muestras de
roca a analizar debido a que la presencia de xenocristales podria alterar el resultado de
la quimica.

En el caso de aquellas muestras con presencia de xenocristales, mostradas en el
capitulo 3 (Tabla 3.1), se excluyeron de la molienda aquellas esquirlas en las que se
lograron identificar tales xenocristales, con en fin de disminuir su efecto en los
resultados quimicos.

De la misma manera, se llevd a observar el xenolito al microscopio estereoscépico. Una
vez analizado, se colocé dentro de una bolsa y sobre una superficie limpia se fragmentd
cuidadosamente con una pica (Figura 4.8). Estos fragmentos se llevaron nuevamente al
microscopio para separar aquellas porciones de roca encajonante y de vidrio presente
(Figura 4.9). Una vez obtenidos los cristales separados, se colocaron en un mortero de
agata previamente lavado con agua desionizada y secado con aire comprimido, para
pulverizar la muestra y enviarla a analizar por elementos mayores, traza e isotopia
(Figura 4.10a). Finalmente, la roca pulverizada se coloco dentro de un frasco limpio y se

peso, obteniendo 3.10 gramos (Figura 4.10b).

Figura 4.8. Se muestra el xenolito fragmentado y dentro de una bolsa para su posterior analisis.
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Figura 4.9. a) Microscopio estereoscépico OLYMPUS utilizado para la observacion de xenocristales y
xenolitos. b) Vista del xenolito fragmentado para separacion.

Figura 4.10. a) Pulverizacién de la muestra en un mortero de dgata hasta obtener un tamafio de
particulas similar al talco. b) Muestra colocada en un frasco de vidrio y pesada.
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5.1 PETROGRAFIA

En esta seccidon se despliegan las descripciones petrograficas de las muestras tomadas
en el Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa. Se pretende mostrar las
caracteristicas minerales y texturales principales de los distintos grupos de rocas de
acuerdo con la division de unidades hecha en el Capitulo 3. Esto es, de la estructura mas
antigua a la mas joven. En particular, en las observaciones petrograficas de los conos de
escoria no se encontrd un patron para diferenciarlos en las dos etapas, es por esto que
se describiran en conjunto. Para mejor entendimiento, en la mayoria de las muestras se
identificaron distintos tamafios mineraldgicos que, en esta tesis, se agrupan como
familias de tamafios, de la mayor a la menor se nombraron S1, S2, S3 y asi
sucesivamente. Esto con el objetivo de identificar las distintas etapas de crecimiento
mineraldgico en las muestras. Finalmente, se hizo un conteo de puntos con un contador
manual de las 17 laminas representativas del CMTT con el fin de hacer una clasificacién

petrografica de la muestra, estos resultados se presentan en la Tabla 5.1.

5.1.1 Flujo de lava San Mateo

La muestra Tm-3 es representativa de este flujo y presenta textura pseudo-traquitica,
hipocristalina e inequigranular de grano fino, compuesta por escasos microfenocristales
de olivino y piroxeno (clinopiroxeno=augita-didpsida; piroxeno pobre en calcio) (Figura
5.1a). Estos se presentan de forma euédrica a subédrica, particularmente en los olivinos
se observa un sobrecrecimiento de iddingsita, todos dentro de una matriz microlitica
fluidal compuesta por plagioclasa (andesina-labradorita) en forma de liston y euédrica,
ademas de microlitos de olivino y piroxeno de forma subédrica (Figura 5.1b). Los
primeros parcialmente iddingsitizados También estan presentes minerales opacos vy

oxidos. Finalmente la roca se clasificd como basalto de olivino.
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Figura 5.1. Fotografias de la muestra Tm-3 representativa del flujo de lava San Mateo. a) Se observa una
textura microlitica hipocristalina fluidal con microfenocristales de olivino (ol) y piroxeno (Nx-4x). b) misma
fotografia, ahora en luz paralela, se observan microfenocristales de olivino parcialmente reemplazados
por iddingsita (Px-4x).

5.1.2 Volcan escudo Paula

En este caso, se tomo la muestra Tm-2 como representativa de esta estructura y
corresponde a una bomba de las que se encontraron en la cima.

Presenta una textura microlitica, hipocristalina e inequigranular con alto contenido
vesicular. Se identificaron hasta 3 familias de tamafios (Figura 5.2a).

Como microfenocristales (0.25 a 0.3 mm) o de la familia S1 se tiene una mineralogia de
olivino con sobrecrecimientos de iddingsita, y piroxeno pobre en Ca. Ambos se
presentan con formas de euédrica a subédrica y algunos con textura esqueletal (Figura
5.2b).

Dentro de la familia S2 (0.05 a 0.25 mm) se observaron: olivino casi o totalmente
reemplazado por iddingsita, piroxeno (augita-didpsida y piroxeno pobre en Ca), vy
plagioclasa (andesina-labradorita). Los dos primeros con bordes absorbidos y anédricos.
La plagioclasa se observa con forma de listdn o microlitos. Finalmente, la matriz esta
compuesta por microlitos de grano muy fino (< 0.03 mm), minerales opacos, 6xidos y
por vidrio de coloracidén rojiza (Figura 5.2c). Esta roca fue clasificada como basalto de

olivino.
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Figura 5.2 Fotomicrografias de la muestra Tm-2 representativa del volcan escudo Paula. a) Se aprecian las
tres familias de tamafios encontradas en la ldamina S1, S2 y S3 (Nx-4x). b) Textura esqueletal y forma
euédrica de los olivinos (ol) embebidos en una matriz microlitica hipocristalina de plagioclasa, piroxeno y

vidrio (Nx-4x) c) Microfenocristales de olivino con sobrecrecimiento de iddingsita, y ortopiroxeno (opx),
ambos con textura esqueletal. Se pueden observar los microlitos que forman la familia S3 (Nx-10x).
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5.1.3 Conos de escoria

En la descripcidn de la petrografia de los conos de escoria, se comenzara por mencionar
las distintas texturas identificadas segin el tamafio de grano, denominadas como
textura microlitica, textura porfidica y textura microlitica-vesicular, posteriormente se
describiran las caracteristicas particulares de cada mineral siguiendo la seriacién de
tamafio (S1, S2, S3), mientras que se irdn mencionando los conos en los que cada

textura fue identificada.

e Textura microlitica

Las muestras Tm-1, Tm-8, Tm-11a, Tm-11b, Tm-13, Tm-15 y Tm-16 exhiben textura
microlitica, hipocristalina que va de grano muy fino a fino, e inequigranular con hasta 2
familias de tamafios. Asimismo, el grado de cristalinidad y de vesicularidad varia con la
muestra. En algunos casos se observaron cristales orientados pero en otros no se tiene
un patron claro. De manera general, se identificaron microfenocristales de plagioclasa
(andesina-labradorita, segun el método de Michel-Levy), olivino, clinopiroxeno (augita-
didpsida) y ortopiroxeno; embebidos en una matriz microlitica compuesta por

plagioclasa, piroxeno, minerales opacos, éxidos y vidrio (Figura 5.3a).

Sobre los microfenocristales, correspondientes a la familia S1 (0.1 a 0.3 mm), el olivino y
piroxeno se presentan con forma euédrica a subédrica, asi como con textura esqueletal
(Figura 5.4a, b y c). En particular, el olivino presenta un sobrecrecimiento de iddingsita.
La plagioclasa presenta maclas polisintéticas y algunas zonamiento, formas desde
euédrica hasta completamente anédrica y evidencias de desequilibrio durante su
cristalizacidon como son bordes absorbidos generados al final de su cristalizacion, textura
de tamiz producida por disolucién en el magma, ademdas de un sobrecrecimiento

posterior a la textura de tamiz (Figura 5.4d).

Respecto a los minerales de la familia S2, se consideraron aquellos que forman parte de
la matriz y, que entre si, se observan de manera equigranular. La mineralogia esta
compuesta por olivino y piroxeno euédrico a subédrico, el primero parcial a totalmente

reemplazado por iddingsita (Figura 5.3c). También se encuentra plagioclasa en forma de
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liston o tabular. Dentro de la matriz, el vidrio varia de coloracién de rojizo a gris

obscuro-negro.

En particular, en la roca Tm-11a se observd un cambio de coloracion de gris a rojiza,
asimismo, el contenido de cristales disminuye aunque se considera aun la misma
mineralogia (Figura 5.3b). En el caso de la roca Tm-1 se observé una textura poikilitica
en la plagioclasa S1 euédrica y clinopiroxeno (Figura 5.4e). En este grupo, la roca Tm-13

fue clasificada como andesita basaltica, el resto como basalto de olivino.

Figura 5.3. a) Textura microlitica hipocristalina de grano fino con olivino (ol), plagioclasa (pl) y vidrio (Nx-
4x). b) Muestra Tm-11a donde se marca con linea amarilla punteada el contacto entre dos texturas con
coloracion gris (txb) y rojiza (txa), asi como el cambio en el grado de cristalinidad (Nx-10x). c) Fotografia
en luz paralela de la muestra Tm-11b donde se aprecia la textura microlitica hipocristalina, con
microfenocristales de olivino completamente reemplazado por iddingsita, y escaso piroxeno (Px-4x).
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Figura 5.4. a) Textura microlitica hipocristalina con olivino (ol) euédrico y esqueletal presente en la
muestra Tm-16 (Nx-10x). b) Clinopiroxeno (cpx) en la muestra Tm-1 con forma esqueletal y anédrico, con
plagioclasa acompafiando (Nx-10x). c) Clinopiroxeno subédrico y esqueletal en muestra Tm-15, inmerso
en matriz microlitica hipocristalina (Nx-10x). d) Textura de tamiz en plagioclasa (Pl) anédrica de la muestra
Tm-1, arriba de ella se observa un cristal de plagioclasa euédrico (Nx-10x). e) Plagioclasa con inclusiones
de clinopiroxeno (Nx-10x).
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e Textura porfidica

Como su nombre lo expresa, en las muestras Tm-4, Tm-5 y Tm-9 se encontré una
textura compuesta por fenocristales de plagioclasa (andesina-labradorita, segun el
método de Michel-Levy), olivino, clinopiroxeno (augita) y ortopiroxeno; dentro de una
matriz microlitica hipocristalina de grano medio y pseudo-traquitica, compuesta por
plagioclasa, olivino, piroxeno, minerales opacos, vidrio y éxidos. Se identificaron hasta

tres familias de tamafios (Figura 5.5).

Los fenocristales (~0.5 — 0.8 mm) de plagioclasa se encontraron desde euédricos con
maclas polisintéticas y simples, con zonacién; hasta anédricos con bordes absorbidos
(Figura 5.6a). Se identificaron nuevamente texturas de tamiz y en algunos casos con
inclusiones de otros cristales mas pequefios, posiblemente piroxeno (Figura 5.6b). En el
caso del olivino (~0.5-0.8 mm) se presentaron cristales euédricos, algunos con ligeros
bordes de iddingsita, ademds, con textura esqueletal. Se observd también textura

glomeroporfidica entre olivinos y plagioclasas euédricas (Figura 5.6¢)

Dentro de la familia S2 (0.1-0.5 mm) se consideraron aquellos minerales equigranulares
entre si, es decir, plagioclasa y piroxeno. La plagioclasa se encontré en forma de listén o
tabular y los piroxenos completamente anédricos con textura intersticial con las
plagioclasas (Figura 5.6d). Finalmente, la familia S3 estd compuesta por microlitos
dificilmente reconocibles, aunque con mineralogia posible de piroxeno y plagioclasa, y

vidrio. Estas muestras fueron clasificadas como basaltos de olivino.

Figura 5.5. En la muestra Tm-9 se
observan fenocristales de olivino (ol)
esqueletal y euédrico, dentro de una matriz
microlitica  hipocristalina compuesta por
plagioclasa y piroxeno (Px). Se marcan en la
figura las tres familias encontradas S1, S2 y S3
(Nx-4x).
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Figura 5.6. a) Muestra Tm-9 con plagioclasa (PI) anédrica y con bordes absorbidos; se observa la textura
de tamiz (Nx-10x). b) Plagioclasa euédrica con maclas polisintéticas y con inclusiones de piroxeno (Cpx) y
olivino (Ol) (Nx-10x). c) Textura glomeroporfidica entre olivino (Ol) y plagioclasa (Pl), ademas de que se
encuentran inclusiones de olivino en la plagioclasa (Nx-4x). d) Se observa una textura intersticial entre
ortopiroxeno (Opx) y plagioclasa (Pl) en la muestra Tm-4 (Nx-10x).

60



CAPITULO V
RESULTADOS: PETROGRAFIA Y GEOQUIMICA

e Textura microlitica-vesicular

En contraste con las texturas anteriores, la mineralogia presente en estas muestras se
reduce Unicamente a plagioclasa (Figura 5.7a). Se observa una textura microlitica,
hipocristalina de grano medio a fino e inequigranular (~0.2 mm) Estd compuesta por
microfenocristales de plagioclasa euédrica a subédrica (andesina-labradorita), con
maclas polisintéticas y en pocos casos zonamiento. Se presentaron escasos cristales con
textura de tamiz y glomeroporfidicos. Cabe resaltar que en estas muestras se encontré
un porcentaje de hasta 60% de vesiculas. La matriz estd compuesta por microlitos de

plagioclasa en forma de liston y vidrio con coloracion rojiza.

De manera particular, se observd un cristal de anfibol (hornblenda de ~0.5 mm) en la
muestra Tm-6 (Figura 5.7b). Este se encontré con un borde de deshidratacién, y como
cristal aislado, ademds, presenta una textura esqueletal y con forma anédrica. Dadas

estas caracteristicas, se considera como un xenocristal presente en la muestra.

Figura 5.7. a) Textura microlitica hipocristalina con microfenocristales de plagioclasa (Pl) en forma de
listdn encontrada en las muestras Tm-6, Tm-10 y Tm-17. Se observa la alta vesicularidad (Ves) de las
muestras (Nx-4x). b) Xenocristal de hornblenda (Hbl) en luz paralela, inmersa en una matriz (Mz)
conformada por microlitos de plagioclasa y vidrio, se muestra el borde de deshidratacion asi como su
textura esqueletal y forma completamente anédrica (Px-10x).
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5.1.4 Estructuras tipo domo

Como muestras representativas de las estructuras tipo domo, se tienen las muestras
Tm-12 (domo antiguo) y Tm-14 (domo reciente). En el caso del domo antiguo, éste
presenta una textura porfidica con fenocristales de plagioclasa, piroxeno (ortopiroxeno
y clinopiroxeno) y anfibol (hornblenda), inmersos en una matriz microlitica compuesta
por plagioclasa en liston, piroxeno y anfibol. Dichos fenocristales de plagioclasa
(andesina-labradorita) se encontraron con forma euédrica a subédrica, con maclas
polisintéticas y simples, con zonacién y con inclusiones de minerales mas pequefios.
Asimismo, se identificaron texturas glomeroporfidicas y escasas texturas de tamiz. La
hornblenda se observé de euédrica a subédrica y con un ligero borde de deshidratacién
(Figura 5.8a). El piroxeno igualmente se presenté de forma euédrica a subédrica. La
matriz vitrea presenta una coloracién gris-clara a media. Se llegaron a observar

pseudomorfos de probable piroxeno (Figura 5.8b). Esta muestra es clasificada

petrograficamente como andesita.

Figura 5.8. Fotomicrografias de la muestra Tm-12. a) Se observa una textura porfidica con fenocristales
de plagioclasa (Pl) euédrica, con maclas polisintéticas y con inclusiones de piroxeno. En la parte inferior se
sefiala la presencia de hornblenda (Hbl) euédrica (Nx-4x). b) Textura porfidica con fenocristales de
plagioclasa euédrica a subédrica con textura de tamiz. En la parte derecha se muestra plagioclasa con
bordes absorbidos. Se observa un pseudomorfo posiblemente de ortopiroxeno (Opx) (Nx-4x).
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En cuanto al domo reciente, éste presenta una textura porfidica compuesta por
fenocristales de plagioclasa (andesina) y anfibol (hornblenda). La plagioclasa se observd
de forma subédrica, con bordes absorbidos y textura de tamiz, asi como con una ligera
zonacién (Figura 5.9a). El anfibol presenté forma euédrica a subédrica y un borde de
deshidratacion que en la mayoria de los casos llegd a reemplazar completamente el
mineral, de igual manera, se presentaron con textura esqueletal (Figura 5.9b). La matriz
se encuentra compuesta por microlitos de plagioclasa en listédn y euédrica, hornblenda

reemplazada, vidrio con coloracién gris obscura y minerales opacos. Finalmente, se

clasificd como dacita.

Figura 5.9. Fotomicrografias de la muestra Tm-14 representativa del domo reciente. a) Textura
glomeroporfidica con plagioclasa subédrica con textura de tamiz como fenocristal, en la parte superior se
muestra una hornblenda con borde de deshidratacion (Nx-4x). b) Se muestra una fotografia de la textura
compuesta por plagioclasa y hornblenda, donde la Ultima esta reemplazadas completamente en algunos
casos (Nx-4x).
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5.1.5 Xenolito

Se observa una roca fuertemente fracturada, con textura faneritica compuesta por
cristales de cuarzo (Figura 5.10c), plagioclasa (Figura 5.10b) y feldespato (Figura 5.10d).
La plagioclasa presenta maclas polisintéticas y en funcién de su indice de refraccién y
birrefringencia se pudo clasificar como oligoclasa-andesina. En el caso del cuarzo y
feldespato, estos se diferenciaron por su figura de interferencia y ademas, el feldespato
se encontré sericitizado. Asi mismo, se identificaron feldespatos con maclas de Carlsbad
indicando que podria tratarse de ortoclasa. El total de los cristales se observaron
anédricos y con fracturas en consecuencia de la alteracién. En la Figura 5.10a puede
observarse la textura identificando entre los cristales la presencia de vidrio intersticial,
el cual previamente fue visto en muestra de mano. Esta muestra se clasifico

petrograficamente como un granitoide.

Figura 5.10. a) Textura observada en el xenolito granitico altamente alterado, mostrando vidrio intersticial
(Nx-4x). b) Imagen de una plagioclasa (Pl) polisintética completamente anédrica (Nx-4x). c) Se muestra un
cristal de cuarzo (Qz) identificado (Nx-4x). d) Fotomicrografia de un feldespato (Fsp), probablemente
ortoclasa debido a la macla de Carlsbad (Nx-4x).
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Tabla 5.1. Se proporcionan los datos obtenidos del conteo modal para las ldminas del CMTT. Se

encuentran ordenadas segun la estructura que representa. Mtz= Matriz. Se consideraron los microlitos,

minerales opacos, vidrio y vesiculas. Ol= olivino. Pl= plagioclasa. Px= piroxeno. Amp= anfibol. Hbl=

hornblenda. Cpx= clinopiroxeno. Opx= ortopiroxeno. Xen = xenolito.

*Indica que la muestra presenta la textura microlitica.

**|ndica que la muestra presenta textura porfidica.

*** Indica que la muestra presenta textura microlitica-vesicular.

Muestra Mtz Ol Pl Px Hbl Amp Pl Total Clasificacion
(Cpx- (xen) (xen)
Opx)
FLUJO DE LAVA ‘
TM-3 ‘ 95.85 3.91 0.12 0.12 0 0 0 100  Basalto de Ol
VOLCAN ESCUDO ‘
TM-2 ‘ 97.75 2.25 0 0 0 0 0 100  Basalto de Ol
CONOS DE ESCORIA ANTIGUOS ‘
TM-1 93.33 0.30 5.15 1.21 0 0 0 100  Basalto de Ol
*
TM-4 78.50 556  14.13 1.81 0 0 0 100  Basalto de Ol
%k
TM-5 92.57 1.30 6.13 0 0 0 0 100  Basalto de Ol
%k
TM-6 92.33 0 3.12 0 0 0.84 3.72 100  And. Baséltica
*kk
TM-10 90.04 0 9.96 0 0 0 0 100  And. Baséltica
K%k
TM-13 100 0 0 0 0 0 0 100  And. Baséltica
*
TM-17 93.71 0 6.29 0 0 0 0 100  And. Basdltica
*ksk
CONOS DE ESCORIA RECIENTES
TM-8 97.25 0.24 2.51 0 0 0 0 100  Basalto de Ol
*
TM-9 81.03 7.76 11.21 0 0 0 0 100 Basalto de Ol
k%
TM-11A | 95.78 1.18 2.22 0.81 0 0 0 100  Basalto de Ol
*
TM-11B | 91.56 8.34 0 0.10 0 0 0 100  Basalto de Ol
*
TM-15 94.47 0.53 0 5 0 0 0 100 Basalto de Ol
*
TM-16 92.98 2.18 1.23 3.61 0 0 0 100  Basalto de Ol
*
DOMO ANTIGUO ‘
T™-12 ‘ 74.74 0 20.55 1.23 3.49 0 0 100  Andesita
DOMO RECIENTE ‘
TM-14 75.98 0 19.1 0 4.92 0 0 100  Dacita
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En esta seccion se presentan los resultados de los andlisis quimicos de las rocas
representativas del Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT). Las Tablas de
valores numéricos se pueden encontrar en la seccidén de “Anexos: A-1, A-2 y A-3”. En los
diagramas se presenta ademads la comparacion realizada con datos quimicos de las
estructuras (conos de escoria) del Campo Volcanico Santiago-Tetlapayac (CVST, Correa-
Tello, 2011), Xihuingo-La Paila (CVXP, Valadez-Cabrera, 2012), Cerro Gordo (CVCG,
Gomez-Alvarez, 2015) y el Campo Volcanico Picacho (CVP, Vite-Sanchez, 2015).

5.2.1 Elementos mayores

Los elementos mayores y menores son los componentes principales de una roca ya que
se encuentran en una proporcion mayor al 0.1% en peso. Comunmente son expresados
en forma de éxidos como SiO,, TiO,, Al,03, Ca0O, Na,0, K;0, MgO, MnO, Fe,03, FeO y
P,0s. El analisis de estos elementos permite proponer una clasificacién de la roca en
términos de su composicion quimica, asi como realizar diagramas de variacion
(bivariantes o trivariantes), donde la relacion entre los elementos es Util para
interpretar procesos petrogenéticos (Rollinson, 1993).

Los datos quimicos del CMTT seran presentados de acuerdo con la organizacién de
unidades litoldgicas propuesta en el capitulo 3.

En el diagrama TAS (Total Alcalis vs. Silice para rocas volcanicas) de la Figura 5.11 se
observa que las unidades presentan composiciones que varian desde basalto hasta
dacita, con la particularidad de la muestra de xenolito cuya composicion es félsica. No
obstante, la composicion predominante es de andesita basaltica. En el caso de los conos
de escoria, se puede ver que entre antiguos y jovenes no hay patrones particulares que
los distingan, tal como en el caso de la petrografia. Los conos de escoria antiguos (CEA)
varian su contenido de silice desde 51% a 59% en peso, mientras que los conos de
escoria jovenes (CEJ) tienen intervalos de SiO, de 50% hasta 58% en peso. El contenido
de alcalis de estas rocas maficas las mantiene dentro de la serie subalcalina, de acuerdo

con Irvine y Baragar (1971). Dentro del campo de los basaltos se encuentran las
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muestras Tm-9, Tm-10 y Tm-5, en el de las andesitas basalticas se tienen las muestras
Tm-13, Tm-15y Tm-17, mientras que las muestras Tm-11ay Tm-11b del cerro Colorado
se clasificaron como traquiandesitas basalticas, debido a su contenido de alcalis (6.09%
y 5.6% en peso, respectivamente). El Flujo de lava San Mateo se encuentra clasificado
como basalto alcalino con 4.8% en peso de alcalis, mientras que el volcan escudo Paula
se encuentra entre traquiandesita basaltica y andesita basdltica, considerandolo
finalmente como el Ultimo. Las muestras Tm-16 y Tm-6, pertenecientes a muestras de
conos de escoria, se clasificaron como andesitas. En particular, la muestra Tm-8 se
encuentra en el limite andesita- andesita basaltica. Para el caso de las estructuras tipo
domo, se puede verificar que de acuerdo al contenido de silice contra dlcalis las rocas

del domo antiguo se clasifican como andesitas mientras que las rocas del domo reciente

son dacitas.
12
Tefrifonolita &
Serie alcalina Traquidacita ;
10 Flujo de lava .
. San Mateo - Volcan escudo
Traquiandesita \ . 4. Estructura tipo A Estructura tipo
al e N e Riolita &= dome antiguo domo reciente
_ . _.-"" "
ON Qo Basanita Traquiandesita- . Xenolito
N basaltica e’
+ =2 = Conos de escoria Conos de escoria
oS5 61 Traqui- X A antiguos recientes
P P basalto X"
=z X 10 e @ Tm-1 & Tm-8
-~ @ Tm-5 ® Tm9
41 ATm-8 ® Tm-11a
@® Tm-10 A Tm-11b
Basalt Andesita Andesita Dacita BTm-13 B Tm-15
24 e Desdiice Y Tm-17 % Tm-16
Serie subalcalina
0
45 50 55 60 65 70

Sio,
(% en peso)

Figura 5.11. Diagrama de Total Alcalis vs. Silice (TAS) para clasificacién quimica de rocas volcanicas (Le Bas

et al., 1986). Se muestra la division de las series alcalina y subalcalina propuesta por Irvine y Baragar

(1971) con una linea punteada.
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En la Figura 5.12 se muestra nuevamente el diagrama TAS con los datos del CMTT en
comparacién con datos quimicos de campos volcanicos cercanos como son los conos de
escoria de la regién de Cerro Gordo (CVCG, Gémez-Alvarez., 2015) y los campos
volcanicos Picacho (CVP, Vite-Sanchez, 2015), Xihuingo-La Paila (CVXP, Valadez-Cabrera,
2012) y Santiago-Tetlapayac (CVST, Correa-Tello, 2011). En los estudios realizados por
estos autores se identificaron hasta dos eventos eruptivos. El primero ocurrié durante
el Mioceno (evento volcanico inferior) representado por rocas de composicion
andesitica a riolitica y un evento volcanico superior con rocas basalticas hasta andesitas
basalticas del Pleistoceno. En el diagrama se observa que los conos de escoria
pleistocénicos tanto del CVCG, y el CVP presentan composiciones basdlticas y de
andesitas basalticas, como en el CMTT, alcanzando el limite con andesitas. En particular,
algunas lavas del CVXP llegan a presentar composiciones de andesita, como en el caso
de las rocas Tm-16 y Tm-6 del CMTT. Por otro lado, también se puede considerar que
las estructuras del CMTT se formaron durante la etapa volcdnica superior del
Pleistoceno, de acuerdo con estos estudios. Mientras tanto, la composiciéon de las
estructuras de tipo domo antiguo y reciente coincide con la reportada para rocas del

evento volcanico inferior.
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12
Tefrifonolita & Mioceno
104 Serie alcalina Traquidacita
Fomotefita X N\ | 1 | 7 cvsT
Traquiandesita \ . | | e CVXP
el N N e essaabeed Riolita
o~ . ’ Pleistoceno
C?N (@] Basanita Traquiandesita- H :
b 8 basaltica Toeenen, SogguenniiNiinn®” | | eees CVXP
+ QO ¥ b H
O 5 61 Traqui-  N\e=+1! - CVP
~ © basalto*”
© <o -
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Figura 5.12. Diagrama TAS donde se muestra la clasificacidon quimica para estructuras volcanicas de los
campos volcanicos: Cerro Gordo (CVCG, Gémez-Alvarez, 2015), Picacho (CVP, Vite-Sanchez, 2015),
Xihuingo-La Paila (CVXP, Valadez-Cabrera., 2012) y Santiago-Tetlapayac (CVST, Correa-Tello., 2011) en

comparacion con las muestras analizadas del CMTT. La simbologia de las estructuras volcénicas sigue la

misma que en la figura anterior.

Con la finalidad de dilucidar la afinidad magmatica de las rocas del Campo
Monogenético Tizayuca-Temascalapa, se realizé el diagrama AFM (A= Na,O + KO,
Frotai= Fe,03 + FeO, M=MgO) de la Figura 5.13 para las rocas subalcalinas, incluyendo la
muestra Tm-3 del Flujo de lava San Mateo. En él se puede ver que las muestras se
encuentran dentro de la serie calcoalcalina. En particular se observa que la muestra Tm-
15 se ubica en el limite entre las series toleitica y calcoalcalina debido a su alta relacion

Fe/Mg, pero se considerd finalmente como calcoalcalina.
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Toleitica

Calcoalcalina

A \ / \/ N/ \ / \/ \/ N \ M

Figura 5.13. Diagrama AFM de Irvine y Baragar (1971) para las muestras analizadas del CMTT, donde se

marca la division entre serie toleitica y calcoalcalina.

Se calculé la norma CIPW para las rocas maficas del CMTT con el fin de determinar qué
tipo de fases minerales se pudieron haber formado, ya que como se menciond en la
seccion 5.1, la mayoria de las rocas tienen texturas afaniticas-microliticas. Los
resultados se muestran en la Tabla A-2 de los Anexos. Esta norma fue creada por los
petrélogos Cross, Iddings, Pirsson y Washington, de donde toma su nombre. Una de las
propiedades mas importantes de la norma es que asume un magma anhidro, por lo
tanto no toma en cuenta la formacién de minerales como biotita y anfibol. Para
calcularla se utilizan programas computacionales, aunque una condicion para el calculo
es que la concentracién de los éxidos en la roca es convertida a proporcion molecular al
dividir el % en peso de cada elemento entre su peso molecular (Rollinson, 1993).

De la Tabla A-2 se observa que el Flujo de lava San Mateo presenta una mineralogia
normativa compuesta mayoritariamente por albita (34%), anortita (25%), piroxeno
pobre en Ca (12%), ademas de olivino (0.1%) y didpsida (5.12%). En contraste, el volcan
escudo Paula presenta cuarzo (3.5%) como mineral normativo, pero en mayor

proporcion estdn albita (32.6%), anortita (23.6%), didpsida (10.8%) y piroxeno pobre en
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Ca (8.7%). En los conos de escoria antiguos, la mineralogia normativa consiste de albita
(29-34%), anortita (26-33%) y piroxeno pobre en Ca (8-13%) como minerales
predominantes. En menor proporcién, todos contienen cuarzo normativo (entre 3% vy
5%), a excepcion de la muestra Tm-6 con 12%. Existe también una diferencia en el
contenido de didpsida y rutilo, ya que las muestras Tm-1, Tm5, Tm-6 y Tm-17 carecen
de rutilo normativo y en cambio presentan de 0.2 a 4.9% de diépsida, mientras que la
muestra Tm-10 contiene 0.75% de rutilo normativo y nada de diépsida.

Por otro lado, las rocas de los conos de escoria jévenes igualmente presentan en mayor
proporcion albita (23-37%), anortita (21-29%) y piroxeno pobre en Ca (8-16%). El
contenido de cuarzo normativo es variable, las muestras Tm-8 y Tm-16 tienen altos
porcentajes (11% y 12% respectivamente), mientras que el resto se mantiene entre 0.8
y 8%. En estas dos muestras ocurre el mismo caso con el rutilo y la didpsida que con los
conos de escoria antiguos, mientras éstas presentan 0.12 y 0.05% de rutilo normativo,
el resto de las muestras contienen entre 1.7% hasta 6.8% de didpsida normativa. En
menor proporcion, todas las rocas presentan ilmenita, hematita, titanita y apatito como
minerales normativos.

La norma CIPW calculada para el xenolito es de albita (40%), ortoclasa (40%) y cuarzo
(15%) como minerales primarios, en menor cantidad presenta corindén (0.56%) vy
magnetita (0.03%).

Segln la mineralogia normativa y el tetraedro de Yoder y Tilley (1962), el flujo de lava
San Mateo se encuentra dentro de las toleitas de olivino mientras que el volcan escudo
Paula clasifica como toleita de cuarzo; asi mismo, los conos de escoria se encuentran
como toleitas de cuarzo.

Con los elementos mayores también es posible realizar diagramas bivariantes donde se
grafican en el eje de las ordenadas (y) el contenido de cada uno de dichos elementos en
su forma de oxido contra el contenido de silice en el eje de las abscisas (x). Estos
diagramas fueron propuestos por Alfred Harker en 1909 (tomando de ahi el nombre)
quien, ademas, demostrd la utilidad de graficar el SiO, en eje x como indicador de
diferenciacion. Su utilidad en la geoquimica es de reconocer procesos magmaticos de
un cierto grupo de rocas genéticamente relacionadas, tales como la cristalizacién

fraccionada y fusion parcial.
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En la Figura 5.14 se muestran los diagramas Harker para las rocas del CMTT. En éstos se
pueden identificar, de manera general, que los datos presentan correlaciones negativas
para el caso de los éxidos de Fe;03 tora, MgO, Ca0, TiO, y MnO, pero con una cierta
dispersién, ya que no siguen una sola linea de correlacion. Es decir, que la
concentracién de estos elementos disminuye al aumentar el grado de diferenciacion.
Esto se podria explicar mediante la cristalizacion fraccionada de minerales como los
ferromagnesianos, plagioclasa y 6xidos de Fe y Ti. Por otro lado, el K;0 muestra un
ligero incremento (0-2%) conforme el aumento de silice, y al incluir en este diagrama
(Figura 5.14) las series propuestas por Le Maitre et al. (2002), se observa que las rocas
del CMTT caen dentro de la serie calcoalcalina o de medio potasio. Con lo que respecta
a los diagramas de SiO, contra los dxidos de P,0s, Na,O y Al,O3, no se observa ningln
patrén o tendencia clara. Si se miran con mas detalle los diagramas, como el de Fe,03
vs. SiO, (Figura 5.14), se puede observar que existen dos probables lineas de tendencia
negativa, marcadas mediante las lineas punteadas. La linea superior estd determinada
por la evolucidn desde la muestra Tm-3, correspondiente al Flujo de lava San Mateo vy
desciende progresivamente al tomar en cuenta las muestras de conos de escoria
antiguos y jovenes, predominando los jovenes. Mientras tanto, la linea o tendencia
inferior se puede establecer a partir de los datos de cinco muestras (tres conos de
escoria antiguos, un joven y el volcan escudo Paula). A pesar de estas dos posibles
tendencias, si se toman en cuenta todos los datos de las rocas se obtiene una buena
correlacién (R?=0.94).

En el diagrama de MgO se puede ver que todas las rocas muestran una mejor
correlacion (R?=0.97), exceptuando las muestras Tm-9 y Tm-15 para conos de escoria
jovenes, las cuales presentan un alto valor de Mg evidenciado por el #Mg calculado (ver
abajo). En el caso del diagrama de Al,03 se pueden distinguir dos grupos nuevamente,
ambos presentando un incremento progresivo en el contenido de este dxido (Figura

5.14).

Se calculd el nimero de magnesio (#Mg) para las rocas maficas del Campo

Monogenético Tizayuca- Temascalapa, de la siguiente manera:

100xMgO
#Mg =
9 MgO+ (0.85+FeO0T)
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Mgo
Donde MgO = e, (5.2.2)
Peso molecular (40.3)
_ FeO Fey,03
FeOr = Peso molecular (71.85) (Peso molecular (159.69) ) En— (5.2.3)

Segln estas ecuaciones, el #Mg de las rocas del CMTT varia entre 53 y 62, con un
promedio de 57. Los valores entre 50 y 60 indican que puede tratarse de magmas de
alto magnesio; pero la muestra Tm-15 (con un valor de #Mg =62) se consideraria como
magma primitivo a pesar de que se trata de una andesita basaltica. Se realizd el
diagrama de #Mg vs. SiO, (Figura 5.15) con el fin de identificar procesos de cristalizacion
fraccionada. En él se puede visualizar una ligera correlaciéon negativa entre conos de
escoria jovenes y antiguos a partir de la muestra basaltica Tm-9 y hasta la andesita Tm-

16. Aunque en general, los valores tienden a mostrarse dispersos o no seguir una misma

linea evolutiva.
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Figura 5.15. Se presenta el diagrama de #Mg contra silice para las rocas maficas del CMTT. En él se puede

ver que las rocas de alto Mg se encuentran dentro de los magmas primitivos, mientras que el resto de las

muestran se clasifican como magmas evolucionados.
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Figura 5.14. Diagramas Harker que muestran la concentracién de elementos mayores respecto al contenido de silice. En el diagrama de K,0 se presenta la subdivision en

series de alto, medio y bajo potasio. En algunos diagramas la linea punteada muestra las correlaciones encontradas.
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5.2.2 Elementos traza

Se consideran como elementos traza aquéllos que en una roca se encuentran en
proporciones menores al 0.1 % en peso o 1000 ppm (Best, 2003). Dichos elementos son
considerados como indicadores petrogenéticos ya que su abundancia y presencia en
ciertos minerales pueden dar informacién sobre la fuente magmatica y la existencia de
otros procesos como son asimilacion cortical, cristalizacion fraccionada u otros
(Rollinson, 1993).

En sistemas magmaticos en condiciones de equilibrio, los elementos traza se pueden
distribuir en cualquiera de dos fases, el sélido (mineral formado) y el liquido, lo que
provocara un fendmeno denominado fraccionamiento quimico (Winter, 2001). El
comportamiento de los elementos se puede expresar matematicamente mediante un

coeficiente de particién o de distribucion K:

donde Cg = concentracion del elemento traza en el sélido (mineral), en ppm o % en
peso, y C;= concentracion del elemento traza en el fundido magmatico, en ppm o % en
peso. Este valor se determina empiricamente y permite predecir si el elemento traza
permanecera en la fase sodlida o en la liquida (fundido). De esta manera, se define un
elemento incompatible como aquél que tiene afinidad por la fase fundida, es decir que K
< 1y durante procesos de fusion parcial, el elemento se encontrara preferentemente
en el liquido. Por otro lado, un elemento compatible tiene un valor de K > 1 y se
encontrara preferentemente en la fase sélida o cristalina durante la cristalizacion
fraccionada o la fusién parcial (Winter, 2001; Best, 2003). Dentro de los elementos

incompatibles se consideran dos subgrupos segun el radio iénico vy la valencia:

e Elementos de alto potencial idnico (High Field Strength Elementes, HFSE) son
cationes de radio idnico pequefio y altamente cargados que presentan un
potencial idnico (=carga/radio) >2. Incluye elementos como las Tierras Raras

(REE, por sus siglas en inglés), Th, Sc, Y, U, P, Ce, Pb*, Zr, Hf, Ti, Nb y Ta. Asi
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mismo, son considerados elementos inmaviles durante procesos de alteracion

hidrotermal y metamorfismo (Rollinson, 1993; Winter, 2001).

e Elementos litéfilos de radio idnico grande (Large lon Litophile Elements, LILE)
son cationes de gran radio idnico y baja carga, que presentan un potencial idnico
< 2. Incluye elementos como Cs, K, Rb, Ba, y Eu®, y son considerados elementos

moviles, particularmente durante la interaccion con una fase acuosa.

Dado que los elementos traza presentan una variacion denominada como “efecto
Oddo-Harkins” (elementos pares mas abundantes que los impares) al ser graficados se
debe realizar una normalizacion. En este caso, para la normalizacién de los diagramas
multi-elementales se tomaron como referencia las abundancias de elementos en el
manto primitivo propuestas por Sun y McDonough (1989), mientras que para las REE se
tomaron los valores respecto a la condrita de Nakamura (1974) y datos de Haskin et al.

(1968).

Diagramas multielementos

En el presente trabajo de tesis se Unicamente se caracterizaran las rocas maficas, es por
esto que las estructuras de tipo domo no se han incluido en los analisis quimicos mas
gue para su clasificacion. Mediante los diagramas multielementos es posible visualizar
el comportamiento y abundancia de los elementos traza. En la Figura 5.16a se muestra
este tipo de diagramas para los conos de escoria jovenes (CEJ), en la Figura 5.16b el
correspondiente a los conos de escoria antiguos (CEA), y finalmente en la Figura 5.16¢
se muestra el patron para el Flujo de lava San Mateo y el volcan escudo Paula del CMTT.
En los tres diagramas se presenta, con fines de comparacion, el comportamiento de las
rocas de conos de escoria antiguos y jovenes estudiados por Gémez-Alvarez, (2015) y
conos de escoria estudiados por Vite-Sanchez, (2015), que se ubican en areas aledafias
al CMTT (Figura 2.4).

De manera general se puede observar que las rocas de los CEA y los CEJ presentan dos
patrones relativamente distintos de comportamiento. Por un lado, se puede identificar

en las muestras Tm-9 y Tm-15 de los CEJ (Figura 5.16a) un enriquecimiento de algunos
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elementos moviles del tipo LIL como son Ba y K, pero no de Cs y Rb, ademas de fuertes
anomalias positivas de Pb, no se observan marcadas anomalias negativas de los
elementos HFS como Nb y Ta, a excepcion del P, Ti. En general, aunque hay un ligero
empobrecimiento en la concentracion de los elementos hacia las Tierras Raras Pesadas,
se puede considerar como un comportamiento parcialmente horizontal entre el Cs y Zr
ya que contrasta claramente con los patrones de algunos CEA (esto se discutird en el
capitulo VI). En el caso de las rocas Tm-16, Tm-8 y Tm-11b de los mismos CEJ, se pueden
ver patrones similares a los descritos, salvo que si presentan anomalias negativas de Nb
y Ta.

En la Figura 5.16b se puede ver que las rocas de los CEA en general presentan patrones
similares, con ligero enriquecimiento de algunos elementos LIL como el Ba, Ky Cs pero
no de Rb, y fuertes anomalias positivas de Pb, ademas de anomalias negativas de
elementos HFS (Nb y Ta), P y Ti, con un empobrecimiento hacia las Tierras Raras
Pesadas. Es decir, no muestran comportamientos casi horizontales como en los CEJ,
salvo en las muestras Tm-5y Tm-10.

En el caso de las rocas del Flujo de lava San Mateo y de las rocas del volcan escudo
Paula (Figura 5.16c) tienen patrones relativamente contrastantes, ya que para el
primero se tiene un patron casi horizontal entre el Cs y Zr con anomalias positivas de Ba
y Pb pero no de los elementos LIL como Cs, Ky Rb, ni anomalias negativas de Nb y Ta.
En cambio, la muestra del volcan escudo si presenta ligero enriquecimiento de los LIL
(excepto el Rb) y Pb respecto de los elementos HFS, Tiy Tierras Raras pesadas.

Los patrones de elementos traza de rocas cuaternarias, ubicadas en areas aledafias

(CVCG y CVP) son similares a los descritos para el CMTT (Figura 5.16).
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Figura 5.16. Diagramas multielementos para las rocas del CMTT. a) Conos de escoria jovenes (CEJ) en
comparacion con los conos de escoria jovenes del CVCG y del CVP. b) Conos de escoria antiguos (CEA)

Pb
Ba @]
Ve ‘ - ),. - ;T' \'\
et /g W gm
* o e
-
Cs ® Nb T2 m

=g .'

® Flujode lava M Volcan escudo

Cs RbBaTh U NbTa K LaCePb PrSr P Nd Zr SmEu Ti Dy Y Yb Lu

donde se muestra la misma comparacion que el caso anterior. c) Patrones para el volcan escudo Paula 'y
el flujo de lava San Mateo. En todos los casos se indican los elementos con anomalias pronunciadas.
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Elementos de las Tierras Raras (REE)

El grupo de las Tierras Raras comprende la serie de elementos con numero atémico del
57 al 71 (La- Lu), los cuales tienen propiedades quimicas y fisicas similares tales como
nimero de oxidacion 3%, a excepcidon del Eu y el Ce que, en condiciones de baja
fugacidad de oxigeno pueden tener valores de 2* y 4" respectivamente. Ademads, el
radio idnico decrece al incrementar el nimero atdémico (contraccion de los lantanidos).
Lo anterior causa que el grado de incompatibilidad decrezca progresivamente del La al
Lu (Winter, 2001). Estos elementos se consideran relativamente inmdéviles durante
bajos grados de alteracion hidrotermal, metamorfismo e intemperismo (Rollinson,
1993).

La Figura 5.17a muestra los patrones de Tierras Raras para los conos de escoria jévenes
(CEJ), mientras que la Figura 5.17b contiene los conos de escoria antiguos (CEA), el
volcan escudo Paula y el flujo de lava San Mateo. Estos diagramas permiten observar
gue tanto los CEA y CEJ como el volcan escudo muestran un enriquecimiento de las
Tierras Raras Ligeras (LREE) respecto de las Tierras Raras Pesadas (HREE). El grado de
fraccionamiento de las REE se puede expresar mediante la relacién (La/Yb)y, donde para
los CEA se tienen valores de (La/Yb)y = 3.1- 5.3; para los CEJ va de 4.2-6.4, el volcan
escudo tiene un valor de 6.6 y el flujo de lava San Mateo de 5.9. Por otro lado, el
fraccionamiento de las HREE respecto a las Tierras Raras Medias (MREE) se puede
determinar mediante la relacion (Gd/Yb)y, donde los CEA varian en un intervalo de 1.5-
1.7; los CEJ de 1.6-1.9, el volcan escudo es de 1.9 y el flujo de lava San Mateo de 1.8.
Estos valores indican un ligero enriquecimiento de las MREE respecto a las HREE.

Entre los CEA, CEJ, el volcan escudo Paula y el flujo San Mateo existen minimas
diferencias de concentracion de Tierras Raras, sin embargo, entre todas las muestras
existe una ligera dispersion de datos. La mayoria de las muestras presentan ligeras

anomalias negativas de Ce y algunas cuantas de Eu (Figura 5.17).
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Figura 5.17. Patrones de Tierras Raras normalizados respecto a valores de condrita Nakamura, (1974) y

Haskin et al. (1968). a) diagrama para los conos de escoria jévenes (CEJ) y b) conos de escoria antiguos

(CEA), volcan escudo Paula y flujo de lava San Mateo.
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5.2.3 Isotopia Sr-Nd (Sistemas isotdpicos Rb-Sry Sm-Nd)

Los elementos quimicos se encuentran conformados por un determinado numero de
protones, electrones y neutrones. De esta manera, un isétopo se define como un atomo
de un elemento quimico determinado que varia en el nimero de neutrones y por lo
tanto en la masa atdmica. Ademas, los isdtopos se clasifican, de acuerdo con su
estabilidad, en estables y radioactivos. Estos ultimos han cobrado importancia en el
campo de la geoquimica al ser utilizados para fechamientos y considerados como
trazadores petrogenéticos. Dado que resulta ambigua la determinacién de la
concentracién de un isétopo aislado, estos se expresan como relaciones ya sea isétopo
radioactivo/isdtopo radiogénico o isétopo radiogénico/isétopo radiogénico estable.
Estas ultimas relaciones isotdpicas son caracteristicas de la fuente de la cual surgen los
magmas y permanecen constantes durante subsecuentes procesos de fraccionamiento
isotopico, esto debido a que la diferencia de las masas entre isétopos tales como el Sry
el Nd es pequefia (Rollinson, 1993).

En particular, el sistema Rb-Sr se caracteriza porque el isétopo ®'Sr se forma a partir del

decaimiento beta del &’

Rb. El Rb es un metal alcalino que tiene propiedades quimicas
similares al K, mientras el Sr es quimicamente parecido al Ca. Este efecto permite la
sustitucion de estos dos elementos traza por los mayores. El Rb es un elemento
incompatible de tipo LIL y de afinidad litofilica (afinidad por liquidos silicatados), lo cual
provoca que durante procesos de fusion parcial de roca mantélica el Rb se concentre
mas en la corteza. Por otra parte, el estroncio tiene un radio mas pequefio y similar al
Ca por lo que es mas compatible que el Rb y puede quedarse preferentemente en el
manto.

143

Por otro lado, el isdtopo radiogénico “"Nd se forma a partir del decaimiento alfa del

47Sm. Estos elementos pertenecen a las Tierras Raras y su concentracion en minerales
de rocas igneas aumenta con el grado de diferenciacién. Al contrario del sistema Rb-Sr,
en el sistema Sm-Nd el elemento radiogénico presenta un radio idnico ligeramente
mayor, lo que le confiere una afinidad cortical, esto genera relaciones isotdpicas

BNd/M*Nd mayores en el manto que en la corteza (Faure, 1986).
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La evolucion isotodpica del Nd en la Tierra esta referida a un modelo denominado CHUR
(CHondritic Uniform Reservoir, por sus siglas en inglés). Este modelo supone que el Nd
terrestre evoluciond a partir de un reservorio uniforme con una relacién Sm/Nd igual a
la de los meteoritos condriticos. La notacidon de épsilon Neodimio (eNd) es una medida
de la desviacion del valor de la relacion isotdpica “*Nd/***Nd de una muestra respecto

al valor del modelo CHUR, y se obtiene mediante las siguientes ecuaciones:

(14-3Nd

ENd(y) = |t re@ 1 | % 10% o 5.2.4

(143Nd)
144Nd/ cHUR 3

=0.512638

De la ecuacion anterior se puede deducir que valores de eNd > 0 obtenidos de rocas
igneas indican que provienen de una fuente magmatica, con valores de Sm/Nd mayores
a los del CHUR, tal es el caso de un manto empobrecido. Por otro lado, valores eNd < 0
indican una fuente magmatica con valores de Sm/Nd menores a los del CHUR, como
podria ser el caso de un manto enriquecido o rocas corticales. Valores de eNd = 0
indicarian rocas provenientes de una fuente con la composicién del reservorio CHUR
(Faure, 1986).

Para el Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa se realizaron 12 mediciones de las
relaciones 87Sr/gGSr y 143Nd/mNd en diferentes rocas, con el fin de identificar los
procesos petrogenéticos principales que afectan el d4rea, asi como las fuentes
magmaticas. Debido a que se trata de rocas del Pleistoceno (<2.5 Ma) y a la vida media
de los isdtopos utilizados, no fue necesario realizar correccion por edad en los valores
isotépicos (Tabla A-3, Anexos) y se puede asumir que estas relaciones isotépicas son las

iniciales de emplazamiento. De esta manera, en la Figura 5.18 se representan los datos
obtenidos para el CMTT en un diagrama 87Sr/%sr vs. €Nd. En la parte inferior derecha
de dicha figura se muestra la posicién del xenolito granitico a diferente escala. Los
valores isotdpicos para este xenolitos son: de ®’Sr/%®Sr=0.7187 y de “*Nd/***Nd=0.5124,
por lo que es mas radiogénico en comparacion con las rocas volcanicas del CMTT. Su

valor de eNd= -4.19 indica que se trata de una roca con afinidad cortical.
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En la parte izquierda de la Figura 5.18 se hace un acercamiento a las rocas restantes. En
este diagrama se puede ver que las relaciones isotdpicas varian mas para el Nd que para
el Sr. Por unidades, las relaciones de ’Sr/%sr para los conos de escoria jévenes van de
0.70396 a 0.70491, mientras que los conos de escoria antiguos tienen menor variacion
de 0.70419 a 0.70492; del flujo de lava San Mateo se obtuvo un valor de 0.70452 y del
volcan escudo Paula un valor de 0.70485. Los valores de eNd para los conos de escoria
jovenes varian de 2.75 a 3.71, para los conos antiguos va de 0.70 a 3.14, el flujo de lava
San Mateo presenta un valor de 1.70 y finalmente el volcan escudo de 1.58. También,
en la Figura 5.18 se puede ver que todas las rocas caen dentro del arreglo del manto.
Con el fin de observar variaciones isotopicas entre el CMTT vy el frente volcanico actual,
se hizo la comparacion con rocas del volcan Popocatépet! (Schaaf et al., 2005) y el
volcan Telapdn (Garcia-Tovar, 2009) de la Sierra Nevada, ademas del Campo Volcanico
Cerro Gordo (CVCG; Gémez-Alvarez, 2015) que pertenece al drea de estudio. De
manera general, se puede ver que las composiciones isotdpicas del CMTT son similares
a las del CVCG, y ambas son mas radiogénicas respecto al Popocatépetl, aungue menos
que el volcan Telapdn. Esta observacién podria indicar una posible interaccion cortical

de los magmas durante su ascenso.
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Figura 5.18. Diagrama de 8751 /%85r vs. eNd de las estructuras del CMTT. Se pueden ver también indicados

en a) los valores del MORB, el arreglo del manto, asi como los datos del volcdn Popocatépetl, el volcan

Telapdn y el CVCG; igualmente se presentan los valores para dos xenocristales de la corteza superior de

Schaaf et al. (2005). b) Composicion isotopica del xenolito identificado en esta tesis.

85



6. DISCUSION

A continuacion se presenta la interpretacion y comparacion de los resultados obtenidos
en este trabajo de tesis con la finalidad de explicar los procesos que dieron origen al
magmatismo mafico del Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT). Para
comenzar, se discutirdn brevemente las relaciones estratigraficas que existen entre los
volcanes y se trataran de asociar con el contexto tectdnico local. Enseguida, se
interpretaran los datos petrograficos y geoquimicos de las rocas maficas del CMTT con
el objetivo de explicar la posible existencia de fendmenos como cristalizacion
fraccionada y/o asimilacion cortical, para finalmente proponer el modelo petrogenético

del CMTT.

6.1 Evolucion geoldgica del CMTT

El Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa se encuentra a ~350 km de la trinchera
y ~120 km del frente volcanico actual, estd conformado por estructuras volcanicas
donde predominan conos de escoria y flujos de lava asociados. Dado que estas
estructuras se distribuyen de manera practicamente aislada, resulta dificil el tratar de
determinar sus relaciones estratigraficas y por lo tanto su cronologia de
emplazamiento. Sin embargo, con base en descripciones cartograficas y morfoldgicas
hechas en campo, ademas de informacion de estudios realizados en areas aledafas, se
ha podido confirmar que el vulcanismo se produjo durante el Pleistoceno. Uno de los
primeros eventos volcanicos del CMTT corresponde probablemente al flujo de lava San
Mateo, siendo éste de composicion basaltica y de afinidad alcalina. Enseguida se
emplazd el volcan escudo Paula cuyas lavas rodean a las rocas del flujo de lava San
Mateo. Dichas lavas conforman una morfologia suave y con pendientes de ~10°, que
permiten clasificarlo como un volcan escudo tipo escutelo de acuerdo con Whitford-
Stark (1975).

Vulcanismo efusivo pleistocénico de tipo escudo también ha sido identificado en areas

cercanas como en la Sierra de Tepeapulco (edades K-Ar de 0.63 a 0.54 Ma; Garcia-Tovar
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et al., 2015), La Paila (edad K-Ar de 0.84 Ma; Valadez-Cabrera, 2012) o en pequefios
volcanes escudo de composicion andesitica-dacitica del Campo Volcanico San Vicente,
ubicado a ~25 km al norte del drea de estudio (edad K-Ar de 0.68 Ma; Ramirez-Ramirez
(2016). En el volcan compuesto Cerro Gordo, Gémez-Alvarez (2015, informacion
inédita) encontré una edad K-Ar de 1.87 + 0.030 Ma para una lava. En todos estos
casos, los flujos de lava presentan poca alteracién y una pequefia capa de suelo que los
sobreyace, lo que confirmaria su reciente edad de emplazamiento. Para el volcan
escudo Paula, se tiene que los flujos de lava presentan importantes espesores de suelo
(ver Capitulo 3) y la morfologia ya no era tan clasica como en los volcanes de su tipo
mas jovenes. Por lo tanto, se considerd que la edad de emplazamiento del volcan Paula
debe ser anterior a la edad determinada para el Cerro Gordo.

Por otra parte, como se menciond en el Capitulo 3 de este trabajo, no se dispone de
edades de emplazamiento de los conos de escoria del CMTT. No obstante, se pudieron
encontrar ciertas relaciones estratigraficas y morfoldgicas que indican que algunos de
ellos se emplazaron antes (CEA) de la aparicién del volcan escudo Paula y del Cerro
Gordo (Gémez-Alvarez, 2015), mientras que otras estructuras son mas recientes (CEJ).
Algunas edades de lavas y conos de escoria encontradas en las regiones de Apan vy
Tecocomulco varian entre 2.0 y 0.118 Ma (K-Ar de Garcia-Palomo et al., 2002 y Garcia-
Tovar et al., 2015). Por lo tanto, se puede proponer que los conos de escoria del CMTT,
cuyas caracteristicas morfoldgicas y composicionales son similares, se emplazarian
durante este periodo.

Asi mismo, la formacién de los campos volcanicos monogenéticos maficos de la region
estaria relacionada con los eventos de la etapa volcanica superior del Pleistoceno, area
de trasarco del sector oriental de la FVTM, definida por algunos autores (Garcia-Palomo
et al.,, 2002; Valadez-Cabrera., 2012; Monroy-Rodriguez., 2014; Garcia-Tovar et al,,
2015; Goémez-Alvarez., 2015; Judrez-Lépez., 2015; Mufioz-Sanchez., 2015; Vite-
Sanchez., 2015; y Contreras-Cruz y Aparicio-Canales., 2016), y que fue producida
después del hiatus magmatico de ~7 Ma, como ya se habia descrito en el capitulo 5.

En lo que concierne a la distribucion espacial de las estructuras monogenéticas, a
primera vista pareceria que se encuentran distribuidas aleatoriamente en la regién

(Figura 3.1). No obstante, se tiene que éstas presentan ciertos patrones de alineacién
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con direcciones NE-SW (ver capitulo 3 de esta tesis), de manera similar a las
identificadas por Garcia-Palomo et al. (2002) en la region de Apan, y en regiones
aledafias al CMTT como el Campo Volcanico Xihuingo-La Paila (Valadez-Cabrera., 2012),
Cerro Gordo (Gémez-Alvarez., 2015), y Apan-Tecocomulco (Garcia-Tovar et al., 2015),
entre otros. No hay que olvidar que el CMTT se encuentra localizado tecténicamente
sobre el horst Cerro Gordo-Las Navajas y estd delimitado por fallas normales NE-SW,
como la Falla Tizayuca al oeste, y que han estado activas desde el Mioceno (Garcia-
Palomo et al., 2002). Esta distribucion ordenada de estructuras volcdnicas permite
sugerir que el emplazamiento de estos campos monogenéticos estda controlado
fuertemente por los sistemas de fallas con dicha orientacién, donde el magma asciende
rapidamente facilitado por estas fisuras y descartan la posibilidad de estancamiento y
diferenciacion durante el trayecto (Marquez et al., 1999b; Mooser, 1969). La
predominancia de texturas afaniticas de las rocas del CMTT confirmaria lo anterior, ya
gue no abundan los fenocristales que pudieran ser testigos de un estancamiento del

magma durante su ascenso.

6.2 Interpretacion petrografica y geoquimica de las rocas maficas del

CMTT

Petrograficamente, la mayoria de las rocas del CMTT presentan texturas microliticas
seriadas, hipocristalinas y pseudo-traquiticas, con microlitos de olivino, piroxeno
(augita-didpsida y ortopiroxeno en menor cantidad) y plagioclasa (andesina-
labradorita), asi como minerales opacos, 6xidos y abundante vidrio. Estas caracteristicas
texturales mas los pequefios voliumenes de lava emitidos por las estructuras, permiten
confirmar que los magmas ascendieron relativamente rapido, facilitados
probablemente por la presencia de fallas y fracturas mencionadas en la seccion
anterior, desde la fuente hasta la superficie, sin generar cdmaras magmaticas que
permitieran la formacion de fenocristales.

No obstante, algunas muestras del area de estudio (Tm-4, Tm-9) presentan texturas
porfidicas seriadas e hipocristalinas. En estas rocas, la presencia de fenocristales vy

microfenocristales de plagioclasa con textura de tamiz y bordes de reabsorcién, asi
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como olivino con habito esqueletal y bordes con iddingsita permiten sugerir la
existencia de procesos de desequilibrio al momento de su cristalizacion. Estas
evidencias de desequilibrio pueden ser resultado de cristalizacion polibarica de los
magmas debido al ascenso relativamente rapido, pero con ciertos lapsos de
estancamiento de magma que permitié la formacion de los fenocristales vy
microfenocristales, o también puede ser el resultado de posible mezcla de magmas.

Es importante hacer notar que el piroxeno predominante en las rocas fue la augita y en
menor proporcién el piroxeno pobre en Ca. Esta Ultima es una fase mineral que se
forma comunmente en zonas de subduccion debido al aporte de fluidos provenientes
de la deshidratacion de la placa y de los sedimentos (en Martinez-Reséndiz, 2016). Es
probable que debido a que el drea de estudio se encuentra en la zona de trasarco, la
influencia de los fluidos de la subduccion sea menor y no formen cantidades
importantes de este mineral.

Otro punto interesante que resulto de las descripciones petrograficas y geoquimicas fue
gue las muestras Tm-6, Tm-16 y Tm-8 presentan texturas y mineralogia que permite
clasificarlas como basaltos o andesitas basalticas con olivino y piroxeno. No obstante,
guimicamente, estas tres muestras cayeron en el campo de la andesita y en los limites
de andesita-basaltica y andesita (SiO,> 57% en peso, Figura 5.11). Petrograficamente,
en estas rocas también se encontraron algunos xenocristales de cuarzo, feldespato,
hornblenda alterada e incluso pequefios xenolitos graniticos como el descrito en este
trabajo. Entonces, podria ser claro que algunos de estos cristales, ajenos a las rocas,
pudieron contaminar la lava y producir este aumento en las concentraciones de
elementos mayores. Esta posibilidad se analizarda mas adelante en la discusion.

Con respecto a las interpretaciones geoquimicas, ya se ha mencionado que dentro del
CMTT se tienen rocas clasificadas quimicamente desde basaltos hasta andesitas, y
segun el contenido de alcalis se encuentran dentro del campo de la serie subalcalina.
Ademas, de acuerdo con el contenido de alcalis, Fe y Mg, la mayoria de las rocas se
clasificaron como calcoalcalinas. Como excepciodn, se tiene al flujo de lava San Mateo
gue se clasificé como alcalino.

Tradicionalmente, la cristalizacién fraccionada a partir de un magma parental es el

proceso petrogenético principal que ha sido utilizado para explicar la diferenciacion
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magmatica observada en las rocas. No obstante, los patrones vistos en los diagramas de
Harker de elementos mayores y algunos traza de las muestras del CMTT dejan de lado
la cristalizacién fraccionada simple (plagioclasa, olivino, piroxeno, éxidos) como el
proceso petrogenético predominante en este campo.

Como evidencias de que no existe un proceso de cristalizacién fraccionada generalizada
en las rocas del area de estudio, en el diagrama TAS (Figura 5.11) se puede observar que
las estructuras no siguen una misma linea de evolucion. Asi mismo, a pesar de que
algunos de los elementos mayores graficados con respecto al SiO, de la Figura 5.14
muestran correlaciones negativas y positivas que podrian ser indicio de cristalizacién
fraccionada de feldespatos o ferromagnesianos, a partir de un magma parental, se
tienen ciertas anomalias como en los diagramas de Fe;Os; y MgO. En el primero se
observan claramente dos lineas evolutivas distintas, mientras que en el segundo se
tienen rocas con altos contenidos de MgO donde se esperarian bajos valores si hubiese
ocurrido cristalizacion fraccionada a partir del mismo magma parental (Figura 5.14). De
manera similar, en la Figura 5.15 se tiene el diagrama de #Mg contra SiO, de las
muestras analizadas. En él se esperaria que el #Mg disminuyera conforme se tienen
rocas mas silicicas ya que los olivinos son los primeros minerales en formarse e
incorporar Mg en su estructura, asi como después lo hace el grupo de los piroxenos.
Aungue se observa una ligera correlacion negativa entre las muestras de los conos de
escoria basalticos hasta andesiticos, estas exhiben alta dispersién. Asi, se puede ver que
hay rocas de composicion andesitica con valores de #Mg mas altos que algunas rocas
basalticas. En consecuencia, se puede considerar que los magmas que formaron al Flujo
de lava San Mateo, el volcan escudo Paula y los conos de escoria provienen de fuentes

distintas y no son producto de cristalizacion fraccionada.

6.3 Cristalizacion de las rocas maficas a alta presion

El ensamble mineral observado en las rocas maficas del CMTT es caracteristico de
procesos de cristalizacion a baja presion durante el ascenso del magma hacia la
superficie. No obstante, los diagramas de Tierras Raras (Figura 5.17) permiten ver que

todas las rocas del CMTT se encuentran mas enriquecidas en LREE (e.g. La, Ce) respecto
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a las HREE (e.g., Yb, Lu). Se ha estudiado que la mineralogia promedio observada en
rocas maficas (plagioclasa, piroxeno, olivino), no controla la concentracion de HREE
debido a que estas fases minerales tienen bajos coeficientes de particién para estos
elementos (Hart y Dunn, 1993; Rollinson, 1993; Dunn y Senn, 1994). Para explicar los
patrones de enriquecimiento de LREE/HREE, Castillo et al. (1999) y Mintener et al.
(2001) proponen que el fraccionamiento de anfibol o de granate a alta presién, en
magmas basalticos hidratados, pueden modificar la concentracién de las REE en los
magmas maficos. Por un lado, aunque el fraccionamiento de hornblenda produce estos
patrones de enriquecimiento, también disminuye la relacién Sm/Yb ya que el Sm es mas
compatible que el Yb en el anfibol (Bottazzi et al., 1999). Por otro lado, la firma del
granate se puede adquirir también mediante otros mecanismos; se ha asociado con la
fusion parcial de los basaltos subducidos en facies de eclogita donde el granate seria
una fase residual (Defant y Drummond, 1990); anatexis de cuerpos maficos en la base
de la corteza (Atherton y Petford, 1993); o fusién parcial de un manto profundo rico en
granate (Ulmer, 1989). En la Figura 6.1 se presentan los diagramas de La/Yb y Sm/Yb
con respecto al SiO, (Mori et al., 2011) para las rocas maficas del drea de estudio
(basaltos y andesitas basalticas), asi como de regiones aledafias (citadas anteriormente)
con el objetivo de discernir si se produjo cristalizacién fraccionada de anfibol o granate
en la fuente. En esta figura se puede ver que ambas relaciones tienden a aumentar
conforme crece el indice de diferenciacion (SiO,) para los conos de escoria antiguos y
jovenes, aunque estos patrones no son tan evidentes para el flujo de lava San Mateo
gue se mantiene fuera de la tendencia. Sobre todo, la correlacion positiva de Sm/Yb
demuestra que la cristalizacion fraccionada de granate a alta presion fue el proceso
principal que controld la concentracion de las Tierras Raras pesadas en las rocas del
Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa. Asimismo, estos patrones también han

sido observados en los campos aledafios.
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Figura 6.1 Diagrama de a) La/Yb y b) Sm/Yb vs. SiO, como indice de diferenciacion. Para observar un
comportamiento mas claro se introducen también los datos de las rocas méficas de las regiones de Cerro
Gordo (Gémez-Alvarez, 2015), El Picacho (Vite-Sdnchez, 2015) y del &4rea volcanica de Tezompa
(Hernandez-Hernandez, comunicacion personal). En las dos graficas se puede distinguir como la
cristalizacion fraccionada de granate controla la disminuciéon de las HREE. Misma simbologia que en

capitulo V.

6.4 Fuente magmatica

Con el fin de caracterizar la fuente que produjo los magmas del CMTT, en los diagramas
multielementales de las Figuras 5.16 y 5.17 se puede observar cierta dispersion entre
las diferentes muestras. Lo anterior puede ser debido a la existencia de una fuente
heterogénea en el manto o a diferentes grados de fusién parcial del mismo. Se calculd
la relacion Zr/Hf para todas las rocas maficas del CMTT obteniendo valores en un
intervalo entre 41.53 y 47.93, en particular los CEA van de 41.59 a 46.28 y los CEJ de
41.53 a 47.93. Dado que esta relacion no presenta gran variacion, los rangos de valores
antes mencionados corroborarian que existe una fuente heterogénea en el manto.
Asimismo, se identificd que aparentemente las rocas del CMTT tienden a formar dos
grupos segun su contenido de Nb, el primero con Nb<1l ppm incluye rocas
predominantemente de composicion andesita y andesita basaltica (muestras Tm-17,
Tm-6, Tm-1, Tm-8, Tm-16, Tm-5 y Tm-13) mas un basalto (Tm-5); mientras que el
segundo con Nb>14 ppm incluye rocas basalticas (Tm-3, Tm-9, Tm-10) y de andesita

basdltica (Tm-11b, Tm-2 y Tm-15). Esto podria indicar y evidenciar que existen al menos
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dos fuentes distintas en este campo, una proveniente de un manto enriquecido (valores
mas altos de Nb del segundo grupo) y otra de un manto mas empobrecido (menores
valores de Nb del primer grupo).

Aunado a lo anterior, los patrones de elementos traza de las rocas del CMTT (Figuras
5.16) son relativamente diferentes entre ellos, pero de manera general se podrian
agrupar en dos tipos principales. El primer tipo agruparia a muestras pertenecientes al
volcan escudo Paula (Tm-2), algunos conos de escoria jovenes (CEJ: Tm-16, Tm-8, Tm-
11b) y a ciertos conos de escoria antiguos (CEA: Tm-1, Tm-6, Tm-13, Tm-17). Los
patrones multielementales de estas rocas exhiben un cierto enriquecimiento de
elementos tipo LIL (salvo el Rb y a veces el Cs), Sry Pb respecto de los HFSE (Nb y Ta). Se
podria considerar que estos patrones son tipicos de zonas de subduccion (Gill, 2010),
donde la alta relaciéon LIL/HFS implicaria la contribucion de fluidos provenientes del slab
ya que los elementos LIL son altamente solubles en agua (Winter, 2001). No obstante,
los valores bajos de Rb (8 a 20 ppm) respecto de las rocas del frente volcanico (~30 a 60
ppm; Schaaf et al., 2005) y los de Cs podrian deberse a que los magmas se formaron en
la zona de trasarco (>100 km al norte del frente volcanico) donde la influencia de los
fluidos de la subduccion es menor.

El segundo tipo de patrones multielementales agruparia a rocas del flujo de Lava San
Mateo (Tm-3), a algunos CEJ (Tm-9, Tm-15) y CEA (Tm-5, Tm-10). Aqui, no se observan
los tipicos patrones asociados con procesos de subduccion (Figura 5.16), sino que el
enriquecimiento de elementos LIL respecto a HFS no es tan evidente y su
comportamiento es similar al que presentan las rocas de tipo OIB (intraplaca) o a los
arcos de islas (datos OIB tomados de Sun y McDonough, 1989). No obstante, también
exhiben ciertas anomalias positivas de Ba y Pb.

Los patrones de comportamiento antes descritos también fueron identificados en las
regiones aledafias al area de estudio, sobre esto, Garcia-Tovar et al. (2015) proponen
gue las rocas maficas monogenéticas del Plio-Pleistoceno son de cardacter transicional,
es decir, fueron producidas por una fuente heterogénea con caracteristicas de un
manto empobrecido y un manto enriquecido o astenosférico de tipo intraplaca (OIB),
aungue ambos afectados por los fluidos de la placa en subduccion (Figura 6.2). Un buen

indicador de esta influencia es la relacion Ba/Nb dado que el Ba es un elemento
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incompatible tipo LIL soluble en agua y se concentra usualmente en sedimentos
ocednicos que contienen minerales hidrotermales y arcillas (Schaaf et al., 2005),
mientras que el Nb es un elemento incompatible de tipo HFS e insoluble. En las rocas
del CMTT se tienen relaciones Ba/Nb entre 21y 79, con un promedio de 50. La Figura
6.2 muestra esta relacién para las rocas maficas del CMTT, Apan-Tecocomulco (Garcia-
Tovar et al., 2015) y los conos de escoria jovenes y antiguos de Cerro Gordo (Gémez-
Alvarez, 2015); ademas, se tiene la clasificacién seglin su ambiente tecténico propuesta
por D’Orazio, (2004) donde se evidencia la afinidad transicional entre un ambiente de
arco y otro de intraplaca para todo este conjunto de rocas maficas. Con mayor detalle,
en la Figura 6.2 se aprecia que las andesitas y andesitas basdlticas tienden al campo de

rocas de arco, mientras que los basaltos tienden hacia el de intraplaca.
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Figura 6.2. Diagrama Nb vs. Ba/Nb (elementos LIL/HFS) propuesto por D’Orazio, (2004) donde se grafican
los datos de las rocas del CMTT. Se muestran los datos de las regiones de Apan-Tecocomulco y el Campo
Volcanico Cerro Gordo como comparacidon. Para todas las muestras se puede verificar la afinidad

transicional entre los ambientes de intraplaca y de arco volcanico. Misma simbologia que la Figura 6.2.
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6.5 Influencia de los componentes de la subduccién

El rol que tienen los sedimentos provenientes de la placa en subduccidon en la
generacion de magmas de arco aun no es completamente entendido dado que su firma
geoquimica puede ser complicada de definir. Sin embargo, se ha demostrado que son
contribuyentes potenciales de elementos incompatibles en el manto (Cai et al., 2014).

Altos valores de la relacién Th/Nd y bajos valores de eNd en rocas de arco se ha usado
como indicador de la contribucion de la fusion parcial de los sedimentos subducidos
dado que estos elementos incompatibles son considerados como inmoviles durante la
deshidratacion del slab. De esta manera, en la Figura 6.3 se tiene el modelo propuesto
por Cai et al. (2014) para simular el grado de influencia que tienen los fundidos
derivados de la corteza oceanica (circulos azules) y de los sedimentos subducidos
(circulos amarillos) en contraste con un proceso de asimilacion y cristalizacién
fraccionada (AFC). Las lineas negras entre esos circulos corresponden a diferentes
grados de mezcla entre esos dos componentes, mientras que la flecha rosa indica la
direccién en la que cambiaria la composicién de magmas del manto si se tiene la
influencia de fundidos de corteza oceanica o sedimentos subducidos, o sus mezclas, en
la formacion de las rocas de arco. A partir de este diagrama se puede observar que las
rocas del CMTT siguen un comportamiento que no involucra la contribucion de
fundidos de la corteza oceanica o de los sedimentos, sino un camino de asimilacion y
cristalizacion fraccionada (AFC). En particular, las muestras del CMTT se comportan de
manera similar a las rocas de alto Nb del Campo Volcénico Sierra Chichinautzin (regién
gris), aunque algunas de estas muestras siguen un comportamiento similar a la linea
verde, lo que podria indicar una mayor influencia de la corteza cortical en la génesis de

los magmas, en comparacién con fundidos de componentes de la subduccion.

95



CAPITULO VI
DISCUSION Y CONCLUSIONES

14
Fundidos de
127  corteza oceanica

Campo Volcanico

10~ Sierra Chichinautzin
(alto Nb)
8,<
©
Z 6
w

Fundidos de

4 f% corteza
by oceanica
2 @ y sedimentos
A
0 4

-2 ~) Fundidos de
AFC ® sedimentos @
90 0.2 0.4 0.6 0.8 1

Th/Nd

Figura 6.3. Modelo propuesto por Cai et al. (2014). Se puede verificar que la contribucién de fundidos de
componentes de la subduccion (corteza oceanica-sedimentos) en la génesis de los magmas del CMTT es
casi o totalmente nula. En contraste, parece mas acorde un modelo de AFC para explicar los valores

enriquecidos de las muestras.

6.6 Influencia cortical en los magmas maficos del CMTT

Ademas de la cristalizacion fraccionada y los componentes de la subduccién, los
magmas de un ambiente de arco continental pueden ser modificados quimicamente
durante su ascenso y emplazamiento mediante otros mecanismos. Bowen en 1928 y
Tylor en 1980 han propuesto que la asimilacidn y cristalizacién fraccionada ocurren en
conjunto, debido a consideraciones de balance de calor (el calor latente de fusion para
asimilacién se obtiene mediante el calor liberado de la cristalizacion del magma),
mediante un proceso denominado AFC (DePaolo, 1981). Este ultimo autor también
explica que el proceso generaria anomalias positivas en elementos como Eu y Sr (en
caso de que se asimilara una corteza rica en plagioclasa), ademas de valores isotdpicos
radiogénicos de Sry Nd.

Por otro lado, Hildreth y Moorbath (1988) argumentan que en un ambiente de arco, la
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zona de transicion corteza-manto juega un papel importante en la generacion de rocas
evolucionadas. El magma mantélico asciende por flotabilidad y se estaciona en esta
zona de transicion donde hay interaccidn con los materiales corticales llevandose a cabo
procesos de mezcla, asimilacion, almacenamiento y homogeneizacién (MASH, por sus
siglas en inglés). Las regiones de MASH pueden encontrarse en ambientes de arco
activos y no activos, en el campo de estabilidad del granate (~30 km de profundidad,
zona del MOHO), donde al llevarse a cabo cristalizacion fraccionada dejara cumulados
de piroxenita de granate (Yuan et al., 2009). En la regién de Cerro Gordo, Gomez-
Alvarez (2015) propone este modelo para la generacién de domos andesiticos-daciticos
pleistocénicos. Annen et al. (2006) proponen también un modelo para un ambiente de
arco donde se genera una “zona caliente” de acumulacion de magma, volatiles y calor, a
partir de las constantes inyecciones de basaltos hidratados mantélicos que se emplazan
en la base de la corteza. En esta zona caliente, algunas de las inyecciones de magma
mantélicos puede ascender hasta la superficie, mientras que la mayoria de los magmas
atrapados en la base de la corteza cristalizan de manera incompleta. Las inyecciones
posteriores de sills basalticos ricos en agua provocaran la re-fusién de las intrusiones
previas y la fusion parcial de la corteza continental preexistente. Previamente, Valadez-
Cabrera (2012) y Vite-Sanchez (2015) invocan este modelo para explicar la formacién de
domos daciticos pleistocénicos ubicados en las inmediaciones de campos
monogenéticos maficos de la misma edad en el Complejo Démico Xihuingo y el grupo
silicico del Campo Volcanico Picacho, respectivamente, localizados en regiones aledafias
al CMTT.

Un hallazgo importante en el CMTT fue la presencia de xenolitos y xenocristales cuarzo-
feldespaticos en muestras de escoria y bombas de varios conos cineriticos, como se
explicé en el Capitulo 3. Estos materiales debieron ser arrancados de rocas corticales
durante el trayecto de ascenso del magma mafico hacia la superficie. Es posible suponer
también que los magmas que formaron muchos de los conos pudieron haber asimilado
parte de estos xenolitos derivados de un basamento de composicién, espesor y edad
variable, lo que pudo haber generado rocas mas evolucionadas como los conos de rocas
andesiticas (e.g., muestras Tm-6, Tm-16). En la Figura 6.3 se mostrd que varias rocas de

conos del CMTT podrian estar influenciadas, de alguna manera, por procesos de
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asimilacion y cristalizaciéon fraccionada (AFC), lo cual seria causa de la abundancia de
xenocristales y xenolitos en el drea de estudio. En la Figura 5.18 se puede observar que
las relaciones isotdpicas de Nd/ABNd respecto al 8751 /%8sy de las muestras del CMTT
son mas radiogénicas que las del MORB e incluso que las lavas del volcan Popocatépetl,
aungue menos que el volcan Telapdn. Esto confirmaria que estas rocas tuvieron cierta
interaccién con la corteza continental. No obstante, también se puede argumentar que
en este diagrama las muestras se mantienen dentro del arreglo del manto y ademas no
se observan patrones de elementos traza con anomalias positivas de Eu y Sr.

Las correlaciones entre composiciones isotdpicas e indice de fraccionamiento han sido
utilizadas también como indicadores de procesos de AFC. (De Paolo, 1981). En la Figura
6.4a se ve que no existe una correlacion positiva clara que explique las variaciones
isotdpicas y cambios en los valores de SiO, para todas las rocas analizadas. Sélo, si se
toma en cuenta una composicion inicial como la de las muestras Tm-5, Tm-10 o Tm-17
si se podria pensar en una correlacion positiva que explicaria la composicién de las
andesitas Tm-6, Tm-8 y Tm-13 a través de una posible asimilacion. En la Figura 6.4b se
observa un comportamiento parecido para el caso de los isétopos de Nd, solo que con
una correlacion negativa. Ademas, se puede apreciar que las rocas maficas (S5i0,<53%
en peso) presentan relaciones isotdpicas relativamente dispersas que podrian confirmar

la existencia de una fuente heterogénea.
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Figura 6.4. Relacion a) ¥sr/®sr y b) INd/Nd contra SiO, Se puede observar una ligera tendencia
positiva y negativa, respectivamente, indicando que algunas de las muestras (Tm-6, Tm-13 y Tm-8) fueron

afectadas por un proceso de asimilacion.

98



CAPITULO VI
DISCUSION Y CONCLUSIONES

6.7 Modelo simple de asimilacion

Con el objetivo de cuantificar de manera muy general si efectivamente se esta llevando
a cabo un proceso de asimilacién de componentes corticales por parte de las rocas del
CMTT, se ha propuesto un modelo simple de asimilacion, tomando las ecuaciones de
DePaolo (1981) (ecuaciones mostradas en la seccion de “Anexos”). Como primer
intento se tomo la composicion de una roca mafica primitiva del area de estudio como
magma inicial, asi como el xenolito granitico recuperado en la zona y que se considera
representativo de la corteza continental. Las curvas que se reproducen en el diagrama
permiten definir si el resto de las rocas se ajustan a este modelo de asimilacién
mediante una evolucion consecuente. Cabe mencionar que al elegir la roca que seria la
“primitiva” del drea de estudio, se considerd el basalto mas primitivo isotdpicamente,
es decir, la muestra Tm-5. Esto debido a que es notable que existen rocas de andesita
basaltica mas primitivas que algunos basaltos. En la Figura 6.5 se muestra este primer
modelo con el xenolito del drea, en él se puede ver que la curva no se ajusta al
comportamiento de los datos. Lo anterior sugiere que, aunque pudo haber ocurrido un
proceso de asimilacién cortical de los magmas del CMTT, el xenolito y los xenocristales
no jugaron un papel fundamental como contaminante, al contrario, estos fragmentos
mas bien parecen ser arrancados durante el rapido ascenso del magma. Se puede
deducir entonces que, el origen del xenolito probablemente es de corteza superior y no
inferior como se habia supuesto previamente.

Se realizd un segundo modelo (Figura 6.6a), aunque ahora utilizando como
contaminante un xenolito cortical tipo gneiss de granate proveniente de Puente Negro,
Puebla (muestra PN-17), localidad al sur de los volcanes Iztaccihuatl y Popocatépetl, y
recuperado por Martiny (2008). En esta figura se puede observar que la curva punteada
verde (patron utilizando muestra Tm-5) cubre la mayoria de las muestras, lo que sugiere
gue podria existir una corteza continental bajo el CMTT similar a este gneiss, el cual
proviene tentativamente de una corteza subyacente al complejo Acatlan y que
perteneceria al microcontinente Oaxaguia, de edad grenvilliana (Ortega-Gutierrez et al.,
1990). La curva azul, que toma como magma inicial a la muestra Tm-3 (basalto alcalino)

comprueba que esta roca no es el magma parental a partir del cual se derivaron el resto
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de los magmas, ya que no se ajustan completamente a ésta (Figura 6.6a).
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Figura 6.5. Primer modelo de asimilacion utilizando como roca primitiva la muestra Tm-5 y como

contaminante el xenolito recuperado en el CMTT (Tm-Xenolito). La linea con circulos verdes indica la

direccion y el porcentaje de asimilacion en incrementos del 10%.

Finalmente, se hizo un tercer intento (Figura 6.6b) con los datos de los xenolitos
metamorficos obtenidos por Martinez-Serrano et al. (2004) recuperados de las lavas del
volcan Nevado de Toluca. Los datos isotépicos de estos xenolitos muestran una
proveniencia de la corteza profunda similar a los obtenidos para rocas Grenvillianas del
norte y centro de México (87Sr/86Sr: 0.715653-0.721984, ¢Nd: —3.8 a —7.2). De esta
figura también se puede verificar que existe un buen ajuste de los datos, por lo que es
probable que, en general, las rocas del CMTT hayan asimilado una corteza grenvilliana
durante su ascenso. Por otro lado, en las Figuras 6.5 y 6.6 se puede ver que las curvas
generadas por los modelos muestran intervalos de porcentaje (10%) marcados por los
circulos de colores. Este porcentaje es indicativo del grado de asimilacién por parte de
las rocas, donde 0% parte al inicio de la curva con los valores isotépicos de Sr mas bajos
y desciende constantemente hacia los valores mas altos. De esta manera, se puede
observar que, si ocurri¢ asimilacion de una corteza similar a los xenolito descritos, ésta

no fue mayor al 10% por parte de los magmas.

100



CAPITULO VI
DISCUSION Y CONCLUSIONES

0.5129

0.5128 -

0.5127

0.5126

0.51251

0.5124

143Nd/144Nd

0.5123

0.5122

0.5121

a

@ Curva Tm-3
@ Curva Tm-5

Tm-Xenolito
\/\(

)

Xenolito
Puente Negro

0.702

0.512900

0.705

0714 0717

Sr/*°Sr

0.7'08 0.711 0.720

0.512850 1
0.512800 1
0.512750 1
0.512700 1
0.512650 1

143Nd/‘|44Nd

0.512600 1
0.512550
0.512500 -

b

A
§
v
%
.

0.512450

0.700

0.715 0.720

8 Sr

0705  0.710

0.725

Figura 6.6a) Modelo de asimilacién utilizando las muestras Tm-3 (curva azul) y Tm-5 (curva verde) y el

xenolito metamoérfico de Puente Negro (Martiny, 2008). b) Modelo de asimilacion utilizando la roca

mafica Tm-5 y como el contaminante un xenolito metamorfico del Nevado de Toluca (Martinez-Serrano

et al.,, 2004). Ambos xenolitos son de edad Grenvilliana. Los puntos representan incrementos de

asimilante de 10%. En general, se observa un buen ajuste en los datos.
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6.8 Modelo petrogenético

Para comenzar, se debe recordar que el Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa
pertenece al sector oriental de la FVTM, en particular, se encuentra por detrds del
frente volcanico actual, formando parte de la region de tras-arco. Estas regiones se
forman por procesos extensionales, de manera similar a las dorsales ocednicas vy, por
ende, las firmas geoquimicas comunes en la zona de tras-arco son de tipo transicional
entre OIB y calcoalcalino (Saunders y Tarney, 1984). Sobre esto, ya han sido numerosos
los trabajos realizados en la Faja Volcanica Transmexicana en los que se han identificado
firmas geoquimicas tanto de magmas tipo OIB como calcoalcalinas (citado en Gémez-
Tuena et al., 2005; Ferrari et al., 2001). La presencia de estas rocas con afinidad de
intraplaca (OIB) ha llevado a la proposicion de diferentes modelos de convergencia que
incluyen la existencia del canal de subduccion (Manea et al., 2003), plumas del manto
(Marquez et al., 1999a) e incluso fusion por descompresion debido a rifting (Verma,
2002).

Como se ha mencionado en capitulos previos, el magmatismo en el sector oriental esta
representado por dos eventos volcanicos: el evento volcanico inferior que cubre el
Mioceno medio y tardio, y el evento volcanico superior del Pleistoceno. Para explicar
estas variaciones magmaticas que han ocurrido temporal y espacialmente en la Faja
Volcanica Transmexicana, Ferrari et al. (2012), Mori et al. (2007) y Gémez-Tuena et al.
(2003, 2005) han declarado que existe una estrecha relacién entre el magmatismo vy los
cambios tectonicos que ha sufrido la placa en subduccién. Ellos han propuesto que
durante el Mioceno medio y tardio la placa de Cocos subducia de manera sub-
horizontal por debajo de la placa de Norteamérica, lo que favorecid la fusion del slab y
el emplazamiento de magmas (primer evento volcanico) a ~480 km de distancia de la
trinchera. La prolongada subduccién plana de la placa produjo progresivamente una
estructura térmica fria, por lo que la fusion de la placa es reemplazada por la
deshidratacion de la corteza ocednica mafica. Este enfriamiento poco a poco generd
gue la placa se tornara mas densa y comenzara el proceso de retroceso o aumento del
angulo de subduccion hasta la configuracion actual de ~75° (Ferrari et al., 2012).

Mediante esta configuracién, es posible explicar el cese de vulcanismo (hiatus de ~7
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Ma) en los sectores oriental y central de la FVTM durante el Mioceno tardio-Pleistoceno
temprano.

A partir del Plioceno tardio y durante el Pleistoceno, se reactivd el vulcanismo y migré
hacia el sur hasta su posicién actual en el frente volcanico. Al mismo tiempo, en la zona
de trasarco se produjo un vulcanismo monogenético mafico predominante, el cual
también formd los complejos de domos daciticos como Los Xihuingo (Valadez-Cabrera,
2012), los domos andesiticos de Cerro Gordo (Gémez-Alvarez, 2015) y domos rioliticos
del Picacho (Vite-Sdnchez, 2015). Procesos de tipo MASH o de “zona caliente”, similares
a los descritos por Hildreth y Moorbath (1988) y Annen et al. (2006) respectivamente
pudieron dar origen a los magmas félsicos de esta regién. Gdmez-Tuena et al. (2003) y
Mori et al. (2007) proponen que el magmatismo mafico del Plioceno y Pleistoceno fue
producto de un proceso de “slab rollback” o retroceso de la placa, lo que permitié la
fusion de porciones mas profundas e indujeron el ascenso por descompresion del
manto astenosférico. Aunado a esto, los trabajos geoquimicos realizados en zonas
adyacentes al CMTT (e.g., Garcia-Tovar et al., 2015) demuestran que este ascenso de
manto astenosférico también pudo estar acompafiado de la fusién de los remanentes
de la subduccién.

Finalmente, a partir de todas las evidencias geoldgicas, petrograficas y geoquimicas
recolectadas en el Campo Monogenético Tizayuca-Temascalapa, se puede determinar
gue estas rocas pleistocénicas fueron producidas en una region del manto profundo con
caracteristicas heterogéneas transicionales entre un manto empobrecido (cufia del
manto) y uno enriquecido aungue igualmente influenciados por los productos de la

Ill

subduccion. Este manto astenosférico ascendid por descompresién debido al “roll-
back” y durante el trayecto los magmas sufrieron procesos de cristalizacion fraccionada
de granate a alta presién, asi como también tuvieron una ligera interaccion con los
remanentes de la subduccion. A pesar de que la evidencia petrografica indica que todos
los magmas fueron emplazados rapidamente mediante los sistemas de fallas NE-SW
identificados, también existe la posibilidad de que los mas evolucionados se hayan
guedado brevemente estacionados de tal manera que pudieron asimilar parte de la

corteza grenvilliana y evolucionar por un proceso de AFC. En la Figura 6.7 se presenta

un dibujo esquematico del modelo petrogenético propuesto para el CMTT donde se
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muestran los factores principales que influyen en la generacion de magmas de este

campo volcanico.
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Figura 6.7. Dibujo esquematico del modelo petrogenético propuesto para las rocas del Campo
Monogenético Tizayuca-Temascalapa (CMTT). Se encuentra sefialado el proceso de “roll-back” que
generd el ascenso de magma astenosférico provocando a su vez la fusion del manto por descompresion.
De esta manera, y facilitado por las fisuras NE-SW, ascendio el magma asimilando un bajo porcentaje de
la corteza grenvilliana formadora del basamento. Asimismo se ilustra la diferencia de magmatismo entre
el frente volcanico actual que implica la deshidrataciéon de la placa en subduccion, asi como la fusion

parcial de la corteza oceanica y sedimentos, respecto al del area de estudio.
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6.9 Conclusiones

A partir de los estudios geoldgicos y estratigraficos, asi como el analisis e interpretacion
petrografica, geoquimica e isotdpica de las rocas del Campo Monogenético Tizayuca-

Temascalapa (CMTT), fue posible cumplir los objetivos del presente trabajo:

° Se identificaron las distintas estructuras volcanicas que conforman al CMTT y se
propuso un mapa geoldgico detallado de esta region, donde se indica la temporalidad
de su emplazamiento: flujo de lava San Mateo, volcan escudo Paula, Cerro Gordo, conos
de escoria antiguos y conos de escoria jovenes. Dichas estructuras se emplazaron
durante el Pleistoceno como parte del evento volcanico superior.

° La composicion geoquimica del flujo de lava San Mateo, volcan escudo Paula y
conos de escoria del CMTT varia desde basalto hasta andesita. Mientras el primero es
de afinidad alcalina, el resto es calcoalcalino.

° Con base en el comportamiento de los elementos traza se determind la
existencia de una fuente magmatica heterogénea, con ligera influencia de los
componentes de la subduccion y que fueron el origen de las rocas maficas del CMTT.

° Ademas, por un lado los basaltos y una andesita basaltica muestran patrones
multielementales similares a los magmas tipo OIB o intraplaca, con anomalias positivas
de Ba y Pb; mientras que las andesitas y andesitas basalticas tienen una firma tipica de
ambiente de arco, aungue con bajas concentraciones de ciertos elementos LIL como el
Rby Cs, lo cual permitié clasificar los magmas como transicionales.

° Se identifico la existencia de procesos de cristalizacién fraccionada de granate a
alta presion la cual probablemente ocurrié en el limite manto-corteza y que produjo la
relacion positiva de La/Yb, Sm/Yb con respecto al SiO».

° Con base en los resultados isotépicos de Sr y Nd obtenidos de las rocas, el
comportamiento de elementos traza y la proposicién de algunos modelos de AFC, se
determind que las rocas andesiticas o mas evolucionadas fueron producidas por una

probable asimilacion de corteza continental antigua (tipo grenvilliana) por parte de los

magmas maficos.

° El modelo de asimilacion realizado con el xenolito encontrado en el area de

estudio muestra que éstos no son los responsables de la evolucion magmatica
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identificada en algunos conos andesiticos. Al contrario, la presencia de xenocristales sin
que hubiera asimilacion es una de las evidencias de que los magmas de esta region
ascendieron rapidamente mediante los sistemas de fallas y fisuras identificados por
lineamientos, sin que se formaran cdmaras magmaticas.

° Se ha considerado que los cambios en la configuracion de la placa ocednica en
subduccion, ocurridos desde el Mioceno medio hasta el Pleistoceno, son los
responsables de la alta variabilidad tectono-magmatica observada tanto en el CMTT,

como a lo largo de la FVTM.

De manera general, es claro que existen todavia numerosas incertidumbres sobre la
formacién de las rocas volcanicas a lo largo de la Faja Volcanica Transmexicana. No
obstante, la obtencidn de datos geoquimicos e isotdpicos mediante trabajos como el de
la presente tesis, permiten resolver algunas incégnitas importantes sobre su origen.

De manera particular, en el CMTT también queda trabajo por hacer. Por lo que se
deberdn concentrar los esfuerzos en la caracterizacion exhaustiva de xenocristales y
xenolitos presentes en las rocas volcanicas con el fin de precisar la influencia de la
corteza en la formacion de estos magmas. Dicho estudio implica identificacién mineral
mediante técnicas mas sofisticadas como la microsonda, estudios geoquimicos e
isotépicos (Re-Os; Lu-Hf), comparacion de datos con rocas representativas de corteza
inferior y superior, entre otros. De igual manera, realizar fechamientos en las
estructuras volcanicas permitiria también establecer de manera precisa la evolucion

magmatica de este campo.
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Tabla A-1. Tabla de concentraciones de elementos mayores y traza en las rocas del CMTT. CEA=Cono de
escoria antiguo. CEJ=Cono de escoria joven. VE= Volcan escudo. FL= Flujo de lava. DA= Domo antiguo. DR=
Domo reciente. Xen=xenolito. A= Andesita. B= Basalto. AB= Andesita basaltica. D=Dacita. GR=Granito.

Muestra TM-03 TM-02 TM-01A TM-05 TM-06 T™-10 T™M-13 T™-17
Clasificacién FL VE CEA CEA CEA CEA CEA CEA
Longitud (O) 98°54'48,6" 98°54'59,2" | 98°54'48,34" | 98°52'37,2" | 98°50'23,6" |98°49'42,1"|98°52'53,7"| 98°52'33"

Latitud (N) 19°48'3" 19°47'27"8 19°49'16,4'@| 19°48'51,1'"@| 19°48'00,1"@| 19°51'48,2"3 19°44'15,5"F 19° 45'44,3"}
Tipo de roca B AB AB B A B AB AB
Elementos Mayores (% en peso)

SiO, 48.93 52.92 53.45 51.87 58.16 51.34 55.42 52.40
TiO, 2.31 1.47 1.41 1.72 1.10 2.10 1.56 1.35
Al,04 16.56 16.26 18.15 18.03 17.70 17.75 17.35 18.51

Fe,0st 11.58 8.58 8.40 9.71 6.53 10.86 8.47 8.88
MnO 0.17 0.14 0.14 0.16 0.11 0.17 0.14 0.15
MgO 5.94 5.52 491 5.65 3.61 5.35 4.51 5.13
CaO 8.42 9.05 7.98 8.53 6.33 7.24 7.23 9.06
Na,O0 3.99 3.83 3.91 3.91 4.02 3.93 3.72 3.49
K0 0.83 1.25 1.06 0.66 1.39 0.85 1.08 0.64
P,0s 0.47 0.45 0.28 0.31 0.23 0.47 0.35 0.21
Total s/Pf 99.20 99.46 99.68 100.54 99.19 100.05 99.82 99.81
Elementos Traza (ppm)
Li 10.69 11.04 7.74 6.98 11.18 7.26 6.58 7.57
Be 1.51 1.55 1.32 1.14 1.14 1.51 1.27 1.01
P 0.45 0.46 0.29 0.32 0.24 0.45 0.35 0.21
Sc 20.79 18.90 16.77 26.28 17.70 23.86 18.67 23.70
Ti 1.63 1.46 141 1.65 1.07 2.01 1.47 1.29
Vv 150 148 169 180 104 169 119 171
Cr 255 268 107 174 248 104 161 150
Co 29.41 28.76 2591 30.20 14.45 32.40 21.41 28.94
Ni 87.51 92.88 16.84 27.24 16.25 26.15 29.01 9.56
Cu 27.96 25.31 14.46 24.05 15.20 23.67 20.74 16.48
Zn 85.41 85.63 82.65 88.85 73.92 100 82.72 78.64
Ga 19.25 20.05 20.50 20.90 19.83 20.54 19.29 18.97
Rb 10.82 20.38 16.98 8.00 20.12 10.39 14.06 11.39
Sr 512 629 518 472 477 473 496 503
Y 31.79 28.42 25.96 29.64 20.10 33.86 26.08 22.26
Zr 248 233 173 175 150 229 193 116
Nb 17.85 14.06 8.74 10.41 7.48 15.90 10.48 5.49
Mo 1.80 2.62 1.93 1.53 2.38 1.81 1.90 1.03
Sn 1.27 1.15 1.08 1.08 0.75 1.15 0.90 0.85
Sb 0.15 0.18 0.09 0.08 0.12 0.08 0.08 0.06
Cs 0.16 0.48 0.53 0.12 0.49 0.15 0.28 0.30
Ba 408 469 279 220 405 274 325 204
La 25.96 26.18 14.38 13.50 15.23 18.95 17.01 9.86
Ce 53.63 56.63 33.10 33.16 33.39 44.59 37.64 23.46
Pr 7.66 7.45 4.47 461 4.25 6.18 5.10 3.31
Nd 31.37 31.10 19.74 20.59 17.62 26.98 22.01 14.95
Sm 6.98 6.78 4.78 5.10 3.93 6.50 5.17 3.82
Eu 1.96 1.90 1.56 1.65 1.36 1.96 1.66 131
Tb 1.02 0.92 0.76 0.83 0.59 1.02 0.79 0.64
Gd 6.71 6.32 491 5.19 3.81 6.58 5.19 4.06
Dy 6.03 5.35 4.75 5.25 3.55 6.28 4.80 4.06
Ho 1.18 1.06 0.98 1.06 0.72 1.25 0.95 0.82
Er 3.20 291 2.73 2.87 1.96 3.44 2.61 2.25
Yb 2.92 2.63 2.59 2.77 1.92 3.16 2.43 2.13
Lu 0.43 0.39 0.38 0.40 0.29 0.47 0.36 0.31
Hf 5.33 5.31 4.12 3.98 3.61 4.94 4.33 2.76
Ta 1.00 0.83 0.57 0.59 0.44 0.92 0.62 0.36
W 0.21 0.26 0.20 0.15 0.19 0.17 0.18 0.18
Tl 0.06 0.24 0.13 0.03 0.03 0.02 0.08 0.01
Pb 5.58 6.01 4.85 3.13 6.13 2.79 4.77 3.83
Th 2.51 3.09 2.03 1.18 2.24 1.80 1.65 1.52
U 0.67 0.95 0.57 0.37 0.59 0.54 0.45 0.39
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Continuacion

Muestra TM-08 TM-09 TM-11a TM-11b TM-15 TM-16 T™-12 T™M-14 TM-Xen
Clasificacién CEJ CEJ CEJ CEJ CEJ CEJ DA DR Xen
Longitud (O) | 98°47'52,4" | 98°48'25,8" | 98°55'58,5" [ 98°55'58,5" [ 98°53'18,3"| 98°53'18,6" [98° 54' 20,4"| 98°52'18" |98° 54'48,34"]
Latitud (N) |19°48'50,5"9 19°50'47,1"6] 19°43'57" | 19°43'46,3"919° 44'53,9"119° 45' 44,3"§19° 44' 05,9"F 19° 44' 48"F| 19° 49' 16,4
Tipo de roca AB B AB AB AB A A D GR

Elementos Mayores (% en peso)
Si0, 57.02 49.86 55.47 54.07 52.89 57.77 60.85 63.80 68.43
Tio, 1.36 1.99 1.68 1.74 1.73 1.22 0.85 0.79 0.00
Al,05 17.93 16.36 16.94 16.84 16.18 18.32 17.20 16.09 17.13
Fe,0st 7.32 10.68 8.42 9.01 9.88 6.84 6.07 5.06 0.19
MnO 0.13 0.17 0.13 0.14 0.16 0.11 0.10 0.09 0.02
MgO 3.84 6.92 4.08 4.77 7.02 3.24 3.12 2.10 0.07
Ca0O 6.80 8.82 6.43 7.08 8.19 6.82 5.81 4.97 1.26
Na,O 4.03 3.65 4.46 4.21 2.81 4.06 3.53 3.71 4.75
K,0 1.03 0.80 1.61 1.39 0.74 1.13 1.63 2.18 6.26
P,0s 0.31 0.43 0.45 0.46 0.38 0.27 0.25 0.23 0.06
Total s/Pf 99.77 99.67 99.67 99.70 99.98 99.77 99.41 99.02 98.16
Elementos Traza (ppm)

Li 6.37 7.75 10.56 3.66 6.58 5.13
Be 1.21 1.34 1.87 1.47 1.28 3.26
P 0.32 0.43 0.45 0.39 0.31 0.06
Sc 18.68 25.23 19.41 22.28 19.14 1.35
Ti 1.32 1.91 1.65 1.69 1.42 0.03
Vv 117 198 131 185 141 1.22
cr 119 292 176 337 203 2.12
Co 17.15 38.10 26.30 35.73 25.69 0.33
Ni 16.53 92.78 48.64 127.20 71.16 0.34
Cu 13.66 21.90 32.49 12.48 13.75 0.55
Zn 82.79 96.72 81.76 104.73 78.21 5.51
Ga 20.93 19.71 19.24 20.39 18.89 22.99
Rb 13.44 8.80 15.98 11.89 13.47 184
Sr 491 470 624 471 472 62.53
Y 26.63 37.50 29.70 28.63 24.98 3.15
Zr 191 228 283 167 178 5.39
Nb 9.44 15.47 14.28 14.15 9.17 4.56
Mo 1.32 1.56 1.92 1.86 1.58 0.39
Sn 0.75 1.40 1.53 0.68 0.97 0.79
Sb 0.07 0.06 0.12 0.07 0.09 0.06
Cs 0.23 0.02 0.28 0.28 0.19 2.86
Ba 409 344 418 328 727 789
La 19.02 21.41 25.81 20.33 15.92 3.63
Ce 41.76 48.06 57.81 45.74 34.66 7.56
Pr 5.65 6.73 7.80 6.20 471 0.81
Nd 23.81 28.86 3221 26.17 20.25 3.15
Sm 5.44 6.76 7.09 6.04 4.79 0.95
Eu 1.68 1.96 1.95 1.77 1.60 0.30
Tb 0.79 1.06 0.97 0.90 0.74 0.13
Gd 5.23 6.85 6.61 5.93 4.83 0.88
Dy 4.77 6.54 5.58 5.37 4.54 0.61
Ho 0.94 1.30 1.08 1.05 0.91 0.10
Er 2.54 3.54 2.93 2.85 2.48 0.19
Yb 2.41 3.33 2.67 2.59 2.32 0.20
Lu 0.35 0.47 0.39 0.38 0.34 0.03
Hf 4.54 4.92 5.90 4.02 4.03 0.09
Ta 0.53 0.85 0.87 0.84 0.55 0.47
w 0.18 0.17 0.23 0.20 0.16 0.08
Tl 0.07 0.02 0.22 0.01 0.07 1.14
Pb 3.78 3.44 6.11 3.56 4.82 49.46
Th 2.19 1.72 3.25 1.86 1.73 2.95
u 0.50 0.49 0.83 0.50 0.46 1.15
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Tabla A-2. Resultados de los calculos de la norma CIPW. Qz= cuarzo. Or=ortoclasa. Ab=
albita. An= anortita. Dp= didpsisa. Hp= hiperstena (piroxeno pobre en Ca). ll= ilmenita. Hm=

hematita. Ap= apatito. Spn= esfena. Ol= olivino. Rt= rutilo.

Muestra

Tm-3

Tm-2

Tm-1

Tm-5

Tm-6
Tm-10
Tm-17

Tm-11a

Tm-11b
Tm-15
Tm-16

Tm-xen

Qz Or Ab  An Dp Hp 11 Hm Ap Spn 0l Rt
Flujo de lava San Mateo
| 0 493 34.07 2501 512 1241 037 11.68 1.09 5.22 0.1 0
Volcan escudo Paula
| 3.54 742 3255 2364 1084 8.79 0.29 8.63 1.05 3.24 0 0
Conos de escoria antiguos
4.95 6.28 3321 2893 359 10.59 0.3 8.42 0.65 3.08 0 0
3.05 3.88 3291 2953 4.06 121 0.33 9.66 0.71 3.78 0 0
12.09 825 3432 2636 0.28 8.92 0.24 6.59 0.55 241 0 0
4.05 5.02 3325 2825 0 13.3 036 1085 1.07 3.25 0 0.75
5.57 3.72 2953 33.06 499 1046 0.3 89 0.49 293 0 0
conos de Bscoria jovenes
11.07 61 3419 2786 0 9.59 0.27 7.34 0.71 2.78 0 0.12
0.83 473 3097 2601 684 1414 036 10.71 1 4.44 0 0
6.5 9.5 378 215 1.7 9.4 0.3 8.45 1.02 3.76 0 0
53 8.2 357 230 29 10.6 0.3 9.03 1.04 3.88 0 0
8.7 4.4 23.7 294 2.5 16.3 0.3 9.9 0.88 3.83 0 0
12.0 6.6 344 285 0 8.1 0.2 6.85 0.6 2.6 0 0.05
15.0 37.2 406 5.9 0.2 0.17 0.14
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Tabla A-3. Resultados de analisis isotopicos de Sry Nd para las rocas del CMTT.

MUESTRA  ¥'si®®sr 1sd n  NdMNd 1sd n eNd  1s
TM-1a WR 0.704287 28 56 0.512781 13 67 279 025
TM-2 WR 0.704851 27 58 0.512719 17 65 1.58  0.33
TM-3 WR 0.704522 28 58 0.512725 16 38 1.70 031
TM-5 WR 0.704281 31 57 0.512782 18 56 281 035
TM-6 WR 0.704916 33 58 0.512674 15 66 070 029
TM-8 WR 0.704907 31 56 sin sefal
TM-9 WR 0.704250 30 59 0.512779 17 69 275 033
TM-10 WR 0.704205 30 57 0.512799 19 62 314 037

TM-11b WR | 0.703960 35 56 0.512828 20 56 371 039
TM-13 WR 0.704719 33 57 0.512725 19 64 1.70 049
TM-17 WR 0.704190 28 57 0.512793 20 65 3.02 039

TM-xen WR | 0.718772 34 56 0.512424 20 53 419  0.47

Se analizaron 12 muestras. Los analisis isotopicos de Sr y Nd se realizaron con un
espectrometro de masas con fuente idnica térmica marca THERMO SCIENTIFIC MODELO
TRITON PLUS; en el Laboratorio Universitario de Geoquimica Isotdpica (LUGIS), Instituto de
Geofisica, UNAM. El TRITON cuenta con 9 colectores Faraday ajustables. Todas las
mediciones se hicieron de manera estatica.

Las muestras de Sr y Nd se cargaron como cloruros y se midieron como iones metalicos. Se

analizaron 60 relaciones isotépicas para Sry 70 para Nd por cada muestra. Los valores (1sd =
110 .bs) se refieren a los errores durante la medicion, en los ultimos dos digitos. 1 SE(M) =
16 . /raiz n. Todas las relaciones isotdpicas de Sr y Nd se corrigieron por fraccionamiento
de masas via normalizacién a 86Sr/885r =0.1194 y 146Nd/l"""Nd = 0.7219, respectivamente.
Valores del LUGIS para el estandar NBS 987 (Sr): 875r/88sr = 0.710247 + 13 (x1oaps, N = 43);
para el estdndar La Jolla (Nd): 3Nd/M*Nd = 0.511846 + 6 (x1oaps, N = 28).

Los blancos analiticos obtenidos en el tiempo de los analisis de las muestras de este trabajo
resultaron: 0.87 ng Sr, 0.31 ng Nd (blancos de procedimiento total).
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Ecuaciones utilizadas para el célculo de los modelos simples de asimilacidn.

e Ecuacion para modelado con elementos traza

CC::o = (Dg‘;o) [1 — exp(— %)] + exp (— %) ................. (1)
= F74 (Ti—l) o) (A= F72) (2)

Donde:

Cm = Concentracion en el magma resultante

Cm® = Concentracion en el magma inicial

Ca = Concentracién en la roca encajonante

Ma = Masa total de material asimilado (masa total fraccionada)
Mm = Masa de magma

Mc = Masa total de cristales formados

D = Coeficiente de particion global de los elementos entre las fases
que fraccionan y el magma

_Ma
T_Mc

_r+D—1
Z= r—1

Mm

- CmO°

e Ecuacion para modelado con datos isotdpicos

em—e'm _ (Cmo) Fz

ca—em
Donde:

em = relacién isotdpica en el magma resultante

£%m = relacion isotdpica en el magma inicial

ea = relacion isotdpica en el asimilante

Cm = Concentracion en el magma resultante, calculada en (1)
Cm® = Concentracion original en el magma
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